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4.5 摂動j去を用いた多様性の集約化

前節で述べた通りモーメント項を評価することは現在の所非常に難しく、モデルによる数値計

算結果を解析する以外には無い。これは逆に言うならば、前章で取り上げた手法は今の所は現実

には使えないことを意味している。

本節では前節までモーメン項の重要性とクロジャー問題について検討を加えてきたが、逆にフ

ラックスにある許容誤差を留、め、モーメント項がその許容誤差より小さければモーメント項を考

慮しなくて良いことになる。換言すれば、 2種類の土地被覆からなる領域でどのような地表面パ

ラメータの範囲にあれば集約して扱い得るかということになる。この集約するための判断基準を、

線形化モデルの Taylor展開を基に摂動法によって定めるのが本節の目的である。まず4つの地表

面パラメータのうち一つだけが分布している場合について検討する。

4.5.1 熱物理係数が分布している領域

黙物理係数は4.3.3項のところでも述べたように、日平均には全く影響を与えない(例えば図 4.13)。

ここでは触れないが、以下の手法で同様に導くことができる。

4.5.2 アルベドが分布している領域

アノレベドは日平均温度差、式 (4.30)と地表面温度の振幅、式 (4.44)にのみ現れる。従って他の

物理量が分布していない場合、モーメント項は現れないのでアルベドは領域平均を使えば正確な

状態丞とフラックスが求まることになる。

4.5.3 バルク係数が分布している領減

地表面温度と気温の日平均温度差、式 (4.30)を2次の項までTaylor展開すると、
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となる。ここで

ν = CpPau 

r = IPaud 

υ = IPau{q，at(TM)-q} 

と置いている。更に Taylor展開した式では

A，.，.. = -___!p._ 
.......11 V + Tβ 

(4.105) 

(4.106) 

(4.107) 

(4.108) 
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世CH (4.109) 

YCH (4.110) 

と置き換えている。

顕熱の日平均を表す式 (4.57)に式 (4.104)を代入すると、

HM 
ν (δH+CH')山=(む +CH'){ACH +世cH(l-YCHCH' + YCHCH

点
)} 

= ACHδH十世CHCH-WCH YCHCHCH' + WC" YCH 2CHCH，2 

+ACHCH' +宙CHCH'一世CHYCHCH，2 +世CHYCH 2CH，3 (4.111) 

となる。ここで領減平均を取り、更に最終項は高次の項として無視すると

平=(AcH +宙CH)む+宙仙，，(YCHCH-1日 (4.112) 

この式の右辺第 1項は平均値から計算されるフラックスであり、第 2項はパノレク係数が分布して

いることによって生じるフラックスを表すモーメント項である。このモーメント項がある推定誤

差6HM より小さければ、分布を考えなくて良く、対象領域内で集約して扱えることになる。こ

れを式で表すと次のようになる。
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潜熱についても全く問機にして、
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となる。領減平均を取り 3次以上の項を無視すると 、

IEM ず=[{仙ト q}刊 (ACH+世CH))CJl+dWcH Y以 YCHCJl-1)CH，2 (4川

となる。許容誤差を61EM とするとパノレク係数の許容範囲は
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となる。式 (4.113)と式 (4.116)をCFIAについて解くと、
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となる。

ここで式 (4.117)と式 (4.118)の右辺の比を取り更に許容誤差が等しいとしてOHM= olEM と

すると両式のうち、より制約的な方が一意に定まる。両式の比Tβ6.1ν=β6./cpが1より大きけ

れば潜熱の誤差、式 (4.118)の方がより厳しい制限となる。

s6. く 0.401 X 10-3 の時、式 (4.117)がより厳しい (4.119) 

s6. 三 0.401 X 10-3 の時、式 (4.118)がより厳しい (4.120) 

β=1すると、日平均気温がおよそ 60C以下の時顕熱に対する条件式 (4.117)の方が厳しく、そ

れ以上の場合は潜熱に対する条件式 (4.118)の方が厳しくなる。

ここで式 (4.104)のTaylor近似に伴う誤差について検討を加える。 Taylor展開の式の誤差はラ

グランジェの剰余項などで表されるが、許容誤差をoTMに対してではなくフラックスに対して考

える。今 Taylor展開による顕熱、潜熱各々に対する許容誤差をoHM，T とoIEM，T とすると、

oHM，T 
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となって、 CH'について解くと

IC〆|く (4.123) 

ICf{'1 く (4.124) 

(4.125) 

となる。これは数学的な近似誤差であり Cf{'が上記の条件を満たさないと、 Taylor近似ができなく

なる。従って Taylor近似が成り立たない場合、例え集約化の条件、式 (4.113)あるいは式(4.116)

を満たしていたとしても、集約化できるとは言えない。つまり、式(4.123)、式(4.124)も成り立っ

て初めて集約化できると言える。また与えられた Taylor展開は無限級数和の時、厳密に一致する

が、ある限られた区間で有限級数で近似する場合、 Taylor級数展開は最適な級数ではなく、最ノト

2乗法などで最適化したものの方が近似精度が良い。ここでは細述を避けるが、付録 Bでは土壌

の水分特性曲線を対象として詳しく取り上げる。

次にフタックスの振幅の(時間変化に対する)精度について考える。地表面温度の仮幅は式(4.44)

で表されるが、図 4.19が示すように各物理量の位相はあまり変化しないので、式 (4.44)に現れる

三角関数の項を一定として考える。

んをパノレク係数の平均値とそれからの偏差で表し Taylor展開すると、
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となる。ここで、
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と置き換えている。上式を式 (4.57)に代入すると顕熱は
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となる。ここで領域平均を取り 3次以上の項を無視すると、
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となる。モーメント項の苦手与が許容誤差oH1以下である条件は次のようになる。
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従ってパノレク係数の分散の範囲は
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となる。同様にして潜熱の復傾についても、
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となって、この式の領核平均を取り 3次以上の高次項を無視すると、

IE， ポcos<t = 九 {(3cH+骨CH-Bl C叫)secη叫 +Bl cosa} 

ー争cHDcH(l θcHCH)secηcoslJCH'言 (4.137) 

となる。モーメント項の許容誤差を61E1とすれば上式の右辺第 2項から

6lE1 C田 ηcosゆ
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例えば図 4.19からゆ=3.7~4.0 で、 cos 世間 0.7 だから

βム三 2.82X 10-4 の持、 式 (4.135)の方が厳しい

s!::.三2.82X 10-4 の時、 式 (4.138)の方が厳しい

(4.139) 

と表される。ここで日平均のところで行なったように、式 (4.135)と式 (4.138)のうちどちらが厳

しい条件かを調べておく。式 (4.135)の右辺を式 (4.138)の右辺で割り、 6万1=61E1として

，.' 
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s=lとすると、日平均気温が約 10C以下であれば顕熱の条件の方が厳しく、それ以上であれば

潜熱の方が厳しい条件となる。

日平均の所で述べたのと同様に仮幅に関しても Taylor展開近似について検討する必要がある。

結果だけを示せば、

図 4.57・地表面 Asの日平均顕熱 HMに対す 図 4.58 地表面 Asの日平均顕熱 HMIこ対す

る許容標準偏差.夏の気象条件。 る許容 Taylor展開範囲 夏の気象条件。
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となる。
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代表地表面でのバルク係数の範囲

上で導いた、ある誤差を許容すれば分布を陽に考慮しなくて良いパノレク係数の標準偏差と近似

範囲を 4.3節の表 4.2と表 4.3、表 4.4と同じ地表面パラメー夕、気象条件を用いて調べる。

図 4.57は地表面 Asの日平均顕熱の許容標準偏差範囲を示している。図には領域平均の真値に

対する誤差が 5、10、15、20W/m2の時の許容標準偏差を示している。 5W/m2は接地境界層観測l
値から得られるフラックスの誤差に相当し、これ以下の誤差は真値としての観測l値と比較する場

合にも必要無い値である。 20Wjm2は夏の裸地面からの蒸発誌の 10%~20%に相当する値で、こ

れ以上の日平均としての誤差は許されない値である。許容標準偏差以下の値であれば集約化が行

なえるので、この図中の各線より下仮'1の値であれば条件を満たすことになる。

パノレク係数CJ[が 10- 4以下の領峻では 2~5x10-4の聞で一定の値を取っている。これは式 (4.109)

の世CH、式 (4.110)の1C"共に他の項に比べてCllの寄与が小さいためである。 10-3以上の領域で

はバルク係数が大きくなるにつれて、急速に許容標準偏差も大きくなる。許容誤差はδHによらな

図 4.59 地表面 Asの顕熱平均彼幅 Hlに対す 図 4.60・地表面 Asの顕黙平均振幅 Hlに対す

る許容標準偏差 夏の気象条件。 る許容 Taylor展開範囲.夏の気象条件。
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いから、 δHが滑加しても許容標準偏差はあまり変化しないと直観的には考えられるが、 δHが士菌

加するとCHが支配因子となり iflcH，YCH共に小さくなる。そして更に式 (4.110)からTδHは
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(4.144) 

となって、式 (4.117)の分母全てが小さくなるので、 5Pの許容範囲は急激に滑加する。 llnちδH

が大きな値を取る領域ではパノレタ係数の分布はあまり影響を与えないと言える。

図 4.58は式 (4.123)の許容近似範囲を示している。各線は図 4.57の時と同じ値で、許容される

範囲は同じ許容Taylor展開誤差の曲線で固まれた内側となる。

両対数軸のため一見すると、パノレク係数埼玉小さいほど許容範囲が大きいように見えるが、許容

範囲の式 (4.123)の分母にある曽CHδHは

世C"CH= i子M -O'TM
4
)(ν+7"β)で4σTM

3
I<s

CH
“ {4σTM3+(ν+7"β)CHHν+7"β) “ 

となり、むが支配的な場合宙CH引は定数と見なし得るので、 IGklは l/YcH、即ちδf{1こ比例す

るので式 (4.123)は滑加することになる。

次に緩幅について考える。図 4.59に顕熱の援幅に対するバルク係数の許容標準備差が示してあ

る。 CHが変化しでも許容標単偏差は殆んど変化しないことがわかる。一つにはグラフが雨対数で

捕かれているからである。式 (4.135)の分母だけに着目して、争CH' 8CHを使わずに書き表すと、

(4.145) 
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図 4.61地表面wsの日平均顕熱 HMIこ対す 図 4.62:地表面wsの日平均顕熱 HMIこ対す

る許容標準偏差 夏の気象条件。 る許容 Taylor展開範囲:夏の気象条件。

骨cH8cH(θCHGf{ー 1)
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一 (4σTM
3+r+(ν+7"β)むr

(4σTM
3+加 +7"s)2{(ν+7"β)R，c叫ー (4σTM

3+ r)B，…示}
となる。この式から許容標準偏差は cosllの変化を考えなければ、 G Hの3次式となり単調な摺減

になる。一般に 3次関数の増加率は大きいという直観が働くが、図 4.59ではあまり変化が見られ

ない。これはい +γβ)Cf{のオーダーが高々1程度だからである。 Cf{が 10-4以下のところでは

δHより lオーダ程度小さいので、 Cf{が充分ノl、さければCf{にはよらず、一定の値を取ることに

なる。 10-3程度以下では殆んど変わらず、 10-2付近で増加し始めるのは (4σTM
3+ r)/(ν+7"s) 

と同じオーダにClIがなったためである。 10-'付近では若干減少しているがこれは先ほど定数と

見倣しーかた ωsηが減少するために、 10-2と10-'の問に極大かつ最大値が存在すことになる。

顕熱の振幅に対する許容 Taylor展開範囲は日平均よりも厳しくなっているが(図 4.60)、その

傾向は変わらなく、日平均の所で述べたことで説明される。

Asでは蒸発効率は 0としているので潜熱は生じない。同じく蒸発効率が 0のCoでも図の特徴

はAsと変わらない。

次に潜教もある場合として、 wsの場合を詳しく検討する。図 4.61は顕執の日平均に対する許

容標準偏差を示している。この図でも Asと悶様lこClIが 10-4以下の領域ではxlO-4程度の問で

一定の値を取っているのが見られる。これは (4.117)の曽C"、YC"が共に他の項に比べてCHの寄

与が小さいためである。 10-3以上の領域ではバルク係数が大きくなるにつれて、急速に許容標準

偏差も大きくなる。図 4.621こHMの許容 Taylor近似誤差に対する近似範囲を示す。 Asでは許容

誤差が変化してもあまり大きな変化は見られなかったが、 wsでは大きな差となっている。これ

(4.147) 
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図 4.63 地表面 WSの顕撚援幅 H，に対する 図 4.64:地表面wsの顕熱娠中冨 H，に対する

許容標準備差:夏の気象条件。 許容 Taylor展開範囲・夏の気象条件。
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は式 (4.123)の申CHがAsの時よりもwsの時の方が小さいためで、式 (4.145)でAsの時のβ=0

とすると

RMー σTM4

…一一司
H- 4σTM3キ νCH

(4.148) 

となってs>Oの時の方が曽CH
が大きく、誤差の違いによる近似範囲は大きくなることが説明さ

れる。潜熱の生じる土地被覆での申CHが無い土地被覆での値よりも小さくなるのは、世C/{が気温

と地表面温度との差を表すもので、蒸発があるところでは潜熱により地面が冷やされることから

も説明できる。

顕熱の援幅に対する許容標準偏差は図 4.63に示してあるが、 ClIが 10-4以下のところて・はClI

が10-3程度まで許容されるが、それ以上のところでは同程度以下の偏差まで許容される。これは

式 (4.145)でOlIが小さい時にはい +7β)ClIの項よりも 4σTM
3の項の方が卓越しているため011

の値に関わり無く許容範囲が定まっているからである。 10-3以上の領峻で極小値を一つ持ち、極

小値より大きい領峻では下に凸の曲線で緩やかに糟加している。この特徴は IB以外の潜熱が生

じている土地被援でも見られる。顕黙の振幅の最大値は図 4.42に示されているが、急激に最大値

が変化するδ1Iと極小値を取るClIとは一致している。式 (4.135)で分母に現れる 1/18ClIー 11は

1 1， ， (ν+7β)ClI 1 

8c/{ClIゴ=11"t' 40'耳打下|

で、 7は今計算している条件下では正だからこの式も正となり、 δHに対する地加関数である。ま

た争CHも8c/{も明らかに増加関数だから、許容標準偏差が減少するのは、 cosηが減少するためと

考えられる。 η=ゆ-8を念頭に、。を表す図 4.45と4を表す図 4.46を参照すると、 ψ田 3.5、パル

ク係数が小さく{立相が大きく変化する前は8~ 3.5、変化した後では世間1.2と読みとれる。従って

位相が大きく変化する前はη向。、変化した後ではη回 2.2となり、各々の余弦は 1とー0.589とな

る。この問。もゆも連続的に変化するのでηも連続的に変化して、中間値の定理により cosηは0を

η=π/2で取ることになる。すると式(4.135)の右辺が 0となる点が存在することになる。図 4.63

で 0になる点が現れていないのは、グラフを描く際に、 0となる近傍の点がなかったためで、実

際には凹の内部で0になる所が存在している。このようにして凹の部分が何故生じるかが説明さ

れたが、実はこの時 secη=∞だから、 liT1=∞となって非現実的となる。線形化モデルでは大

気からのフィードパックを考慮できないためにこのような非現実的な値が出るのであって、逆に

言えばこのような状態のパノレク係数は現実的には取らないということになる。

図 4.64に顕黙の許容近似範囲を示す。基本的な形は図 4.60と同じであるが、図 4.63の極小値と

閉じδHのところで近似範囲が狭くなっている。これは今述べたように cosηが0となるためであ

り、この図でも本来は IC~I=O となるので、上下限の曲線は一致する点が存在する。
次にwsに対する潜熱の算定誤差について検討を加える。図 4.65は日平均潜熱の許容標準備差

が示されている。顕熱の図 4.61よりも許容標準偏差が小さくなっているが、現在与えている条件

はTM= 20.Cであり、これは式 (4.120)を満たしているからである。

図 4.66の日平均潜黙の近似誤差についてもほぼ顕黙の場合の図 4.62と同じであるが、今述べた

ことと同様に図 4.62の方が条件は緩い。

図 4.67には潜熱の最大振幅の許容誤差に対する許容標準偏差が示されている。この図も顕熱の

図 4.63とほぼ閉じ変化を示す。全般的な傾向としては、今与えている気象条件は式 (4.138)を満

たすから潜熱の方が厳しい条件となっている。しかし、図 4.63の説明の所で述べたグラフの急変

部はその点の両側lから収束する値は同一であったが、図 4.67では左側|から近付く場合減少し、右

側lから近付く場合は滑加する。これは式 (4.138)の分母に cos8があるためである。
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図 4.65 地表面wsの日平均滋熱 IEMに対す 図 4.66 地表面wsの日平均潜熱IEMIこ対す

る許容標準偏差 夏の気象条件。 る許容 Taylor展開範囲 夏の気象条件。
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図 4.67:¥地表面wsの潜熱援幅 IE1に対する 図 4.68:地表面wsの潜熱援幅 IE1に対する
許容標準偏差 夏の気象条件。 許容 Taylor展開範囲 夏の気象条件。
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4.5.4 蒸発効率が分布している領減

次に地表面パラメータのうち蒸発効率だけが分布している場合を考える。式展開に関してはほ

ぼ同じで、蒸発効率の領主主平均とそれからの偏差で式 (4.30)を表し、摂動展開すると、

RMー σTM4
- VCH(万+β')ー(RMー σTM

4
- VCHs) -VCHs' 

4σTM
3
+(け r)CH伊+β') {初TM

3+(ν+明白{}+ (ν +r)CHβt 

V ， (RM ー σTM
4-VCHs . V¥ 

7ι14σTM3+(ν十 T向CH' r) 

( TC/γC1)  1- IvH β'-l u iβ'2+0(β3) ~ 
4σ TM3 +(ν +rß)CH~ ¥4σTM3+(ν+r向CH)'" '~\i" 'J 

同 Aβ+曽β(1-1'βs'+1'β2βρ) (4.149) 

となる。式 (4.104)と式 (4.149)とは近似誤差範囲内で一致する。 Aβ、世β、Tβは各々 、

となる。ここで許容誤差6lEMを考えると、

五IEM 一一τず > ム|宙山(1'ss一明2 (4.158) 

となる。式 (4.155)と式 (4.158)の2つをまとめると蒸発効率の分散に対する条件としては

6TM 
言万 6HM 
一一戸 、

vCHI曽β11'β2

万万 6lEM 
「

、

rCH61世βTβ(1'β万一 1)1

)
 

n
u
d
 

，、υ
T
A
 

d
u
z
 

(
 

(4.160) 

Aβ = ー竺 (4.150) 
T 

β=(RMーσ川一υων)
4σTM3+(ν+ rs)C}{一1-T 

(4.151) 

T β-一 rCH 
4σTM

3+(ν+rs)C}{ 
(4.152) 

となる。この両式のうちどちらが厳しい条件かを見るために、 4.5.3項で行なったように、 6HM= 

6lEMとして、式 (4.159)を(4.160)で割ると

6HM r6CHI曽山(1'ss-1)L竺自己l
vCHI申β1 1'β~ 6lEM v l'β 

顕熱に対する条件式 (4.159)の方が厳しい場合上式は 1より小さいから、

ν1  ~ v 1 
-----，-+一一く β〈一一+一一
r6 l'β rム Tβ

となる。

日平均フラックスへの Taylor展開に伴う誤差の許容条件は

である。パノレク係数の場合と全く同様にして、蒸発効率が分布している影響が無視できるFの許

容範囲を求めることができる。顕然のパノレク式 (4.10)にはPが含まれないので、

Z t =山 =Aβ+匂(1-l'仙 1'/s'2) (4附

で、この式の領域平均を取れば次のように表される。

s' < ( 4.161) 

s' く (4.162) 

学 =Aβ +IJis(l -1'2s'2) 
νVJ{ 

許容誤差6万M を認めた時のs'2の範囲は

6万M ，_ .__ ..一方-:e; > IIJisI1'〆r

となる。

次にフラックスの鍍帽についても日平均のところで行なったのと同じ式展開をする。地表面温

度仮幅は

(4.154) R1 cos 4> + B，c eosψ R1 cos 4> + B，c cosψ 

4山 3+r+{ν +r(百+グ)}CH-{4σTM
3+r+(ν+rs)CH } + rC1Iβ' 

R1 cos4> + B，c cosψ1  

4σTM3+r+(ν+rs)C1I， rCl.'/ QI 

・ 4σTM
3+r+(ν+rs)C1I'"

R，cos4>+B，ccosψ 
4σTM3+r+(ν +r前C1I

(叫山1ト一( アC
(v+rs)cJグ+(4(7TM3+;C(v+rs)CH) 2 s'2} 

白骨β(1-8βs'+8β2β，2) (4.163) 

と表される。式 (4.163)中の脅か θβは

A， 

(4.155) 

と表される。

潜黙のパノレク式 (4.11にはPが含まれるので顕熱とは異なり、

IEM .~ 
示三= (β+β') {(qs(TM) -q) + 66TM} 
''''11 

= {(qs(TM)-q)+6(Aβ+世β)}万-6曽βTβ向'十ム世βTβ2丙，2

+ {(q.(TM) -q)+ 6(Aβ+世β)}β， -6宙βTβs'2+ 6骨βTβ2β，3

ここで領域平均を取ると、

IE口説 =[{qs(TM)ー q}+ム(い匂)J日宮内(明一明2

(4.156) 

ctβ 
R， cos中十 B，ce，。引t

4σTM
3+r+(ν+rs)Cf{ 

rGH ，.，1 

4σTM
3 +r+(ν +rs)CH'" 

(4.164) 

(4.157) 。β (4.165) 
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と定義される。

顕熱と潜熱の娠幅はそれぞれ

H， . _.? /E‘ お COSη= 匂(1-8{Js' + 8is'<)オ COSゆ
TvH 

= (声+β')[{匂(1-8ββ， + 8/s") -B1c叫}secη叫 +BI COSQ] 

=万(匂(1ー @ββ'+θ内 ρ)-B1co叫secη叫 +sB1COSQ

+ {<T{J(s' -8〆+。βザ )-Bめ。叫sec'7∞ 

+ss'B1 COS白 (4.166) 

となる。両式の領媛平均を取り 3次以上の項を無視すると

念COSη= 匂(1+θβ's")

/E， 
疋;COS4={(匂 -BI cosrt) sec '7cos8 + BI COS白}s

(4.167) 

0.0 
0.0 0，2 0.4 0.6 0.8 1.0 

M・anEvap:同陶何町内，-
0.2 O.・ 0.6 0.8 ¥.0 
九句anEvapo岡山知 Erriclency

+昏βθβ(8β万一 1)β12secηcos8 (4.168) 

となり、領駿平均の援幅が得られる。今までと同様に許容誤差が6万i、6/E1以下である条件を求

めると次のように表される。

6H， 尚一τ

~cosη> 1匂|θβ's'"
VvH 

6/E1 COSηCOSゆ です
v(写~一> I<Tsθβ(θss-1)1β，2 

従って蒸発効率の分散の範囲は

(4.169) 図 4.69:地表面 Asの日平均顕熱 HMIこ対す 図 4.70 地表面 Asの日平均顕熱 HMに対す

る許容標準偏差 夏の気象条件。 る許容 Taylor展開範囲・哀の気象条件。

(4.170) 
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u(4.172) 

0.2 0.4 0.6 0.8 1.0 
MeanE岨脚質..，納EI1<_

百万 6H1 COS η 
一一
戸、 νCHI争β|θβ2

Z吉 6/E1 COSηCOSゆ

TCHI昏β@β(θββ ー 1)1 cos8 

(4.171) 

と表される。

日平均の所で述べたのと同様に振幅に関しても Taylor展開近似について検討する必要がある。

結果だけを示せば、

、、 Is'I く (4.173) 図 4.71 地表面 Asの日振幅顕熱 HIに対する 図 4.72 地表函 Asの日平均顕熱 HIに対する

許容標準偏差 夏の気象条件。 許容 Taylor展開範囲:夏の気象条件。

|グ|く (4.174) 

となる。

代表地表面での蒸発効率の範囲

パノレク係数のところで行なったように、ある誤差を許容すれば分布を陽に考慮しなくて良い標

準偏差と近似範囲を 4.3節の表 4.2~表 4.4と同じ気象条件、地表面パラメータを用いて計算する。
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先ず地表面状態が Asの場合を考える。基準状態では Asの蒸発効率はOであるが、ここでは蒸

発効率を変化させるので、この値については特殊と言うことは無い。するとアノレベド埼玉小さく、ノ〈

ノレク係数が充分大きい Asは最も活発に乱流輸送が行なわれると考えられる。図 4.691こ平均蒸発効

率βが変化した時の顕熱に対する許容標準偏差を示す。 Fが精力目するに従い、許容標準偏差は糟加

して行く。このことは許容基準を表す式 (4.159)の分母に表れる宙βとTβは式 (4.151)と式 (4.152)

から共に万の減少関数であることから、容易に説明される。図 4.70はoTMをTaylor展開近似した

時の顕熱に対するグの許容範囲の図である。許容 Taylor展開範囲はほぼsに比例して増加するこ

とが分かる。 10W/m2の誤差を許容すれば、万 >0.4程度の範囲ではほぼあらゆる条件で Taylor

近似が可能である。

図 4.71に顕熱の援偏に対する許容標準標準が示されているが、標準偏差の値は図 4.69の標準偏

差に比べて、厳しい条件となることが分かる。逆に Taylor展開による近似可能範囲は図 4.70か

ら、 s>0.15であれば無条件、即ちβ'の取り得る範囲で常に成り立ち、殆んどの条件下で摂動展

開が可能である。
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02 .・ 0.15 O.d 1.0 愉 .0ρ0.2 0.<1 0.11 一τ~o
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図 4.73:地表面 Asの日平均潜熱 IEMIこ対す 図 4.74 地表面 Asの日平均潜黙 IEMに対す

る蒸発効率の許容標準偏差ー夏の気象条件。 る蒸発効率の許容 Taylor展開範囲夏の気象

条件。

1.0 
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同 M'.旬間蜘 Elfclet町 同副，."""，師、印刷恨亨

図 4.75:地表面 Asの潜熱平均振幅 IE，に対す 図 4.76:地表面 Asの潜熱平均仮幅IE，に対す

る蒸発効率の許容標準偏差夏の気象条件。 る蒸発効率の許容 Taylor展開範囲夏の気象

条件。

日平均潜熱の許容誤差に対する許容標準偏差が図 4.73に示されている。 Pの変域は [0，1Jで万 =0
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の時は統計学的にはs，2= 0とならざるを得ないが、式 (4.160)からここではs，2の範囲を求めて

いるので、日の時でもある標準備差が示されている。顕熱の所でも述べたように式 (4.160)の分母

の世βとTβが共lこFの減少関数であるが、この式にはTβs-1という項も含まれている。これは

τ4σTM3+TC/f 
Tββ ー 1=-~ 川 μ

~ 4σTM3+(ν+Ts)CH 

となって、万によらず常に負となる。従って分母は通常の気象条件であればOになることはない

ので、許容標準備差が急激に変化することはない。 oT，のTaylor近似による日平均潜熱誤差の許

容範囲が図 4.74に示されている。 0近傍では 1を超える値を取っているが、これは式 (4.160)の

分母に声があるためである。0.1付近に最少値を持ち、この付近でβ'の上限値が最も厳しくなって

いる。下限値の方は万>0.3以上の所にのみ表れ、万が僧加するに連れてβ'の許容幅は直線的に広

がって行く。上限値に極小値があるのは図に示されている範囲は絶対距離であって、展開可能な

半径ではないからである。展開可能な半径は式 (4.174)で表されるが、ここではこの式に展開中

心の万を加えて(あるいは減じて)いるので、方+1β'I(万一|β'1)を示しているから、|グ|自体は声の

単調減少関数であるにも拘らず、

β土A-L
C万

となっているので、最小値が表れることになる。

図 4.75に援偏に対する許容標準偏差を示してあるが、図 4.73と非常に似た曲線となっている。

若干援幅に対する標準偏差の方が厳しい。 βの糟加に伴い許容標準偏差が摺大するのは式 (4.163)

の分母に表れる岳βとθβが声の減少関数であることから簡単に説明される。図 4.76にoT，のTaylor

近似による誤差の許容範囲が示されているが、無条件でTaylor近似が使えることが全く曲線が現

れないことから分かる。 oTMの近似に比べてoT，の方が標準偏差の許容範囲は厳しいが、摂動展

開の近似は無条件にできると言える。

Coの日平均潜害事、Iこ対する許容標準偏差はAsに比べ非常に厳しく 1/2程度となっている(図 4.77)。

これは Coのパノレク係数が lオーダ大きいためである。従って、許容 Taylor展開範囲も狭〈、ま

た許容誤差を大きくしても大きな変化はない。

また潜熱の振幅に対する許容標準備差(図 4.79)は基本的にはsの滑加に伴って増加するが、日

平均潜熱の許容標準偏差に比べて小さい。これは Asのとろろでのべたことと同じである。特徴的

な点は万=0~0.1 で極小、短大を取って激しく変化することで、他の土地被覆では見られない。
これは式 (4.172)のcos8によるものである。図 4.50に示されている顕熱の位相が8に当たる。 Pが
0~0.1 のところで 12 時から 5 時へと変化している。この時 cos8はー1~0 . 2 程度に変化し、中間値

の定理から 0という値も取ることになる。すると、式(4.172)の分母に cos8はあるから、 cos8 = 0 

で式の値は無限になる。この図ではそれが解像されていないだけである。許容摂動範囲が図 4.80

に示されているが、今述べた理由のために、 0.1付近で激しく上限伎が変動している。これは式

(4.174)の分母に cos8があるためである。

他の土地被援についてはほぼ Asと閉じ傾向が見られるのでここでは詳しく取り上げないこと

にするが、 WS についての日平均顕熱と潜熱について結呆だけを図 4.81 ~図 4.84に示す。

4.5.5 実流域での集約化の検討

今までは理論的に集約化の可能範囲を調べてきたが、ここで実際の流械に当てはめて、幾つ程

度に地表面を分けなければならないかについて検討を加える。

対象とする流減は千梨県船係市を主な流域とする海老川である。
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図 4.78・地表面 Coの日平均潜熱 IEMに対す

る蒸発効率の許容 Taylor展開範囲夏の気象

条件。

図 4.77 地表面 Coの日平均潜熱 IEMIこ対す

る蒸発効率の許容標準偏差夏の気象条件。 図 4.82 地表面wsの日平均顕熱 HMに対す

る許容 Taylor展開範囲;夏の気象条件。
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図 4.84 地表面wsの日平均潜熱IEMIこ対す

る許容 Taylor展開範囲夏の気象条件。
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図 4.83、地表面wsの日平均潜熱 IEMIこ対す

る許容標準偏差夏の気象条件。
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る蒸発効率の許容標準偏差夏の気象条件。
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集約化順序の決定

今対象とする流域が a績の土地被覆分類からなるとする。この n穏のうちのどの土地被覆がど

ういう順位で集約化できるかを決定しなければならない。例えば0，という土地被覆からなる領減

があって、 01とO2は03と04よりも先に集約化されなければならないとか、 04は03と集約化す

るよりも先に 01とO2のグループに集約されるべきである等を決定しなければならない。

前節で導いた集約化については、標準偏差あるいは分散が指標となっていたので、幾つかのグ

ノレープの中と・の二つのグノレープを集約化すれば、分散の精力日が最も少なし、かで集約化の順序を定

めれば良い。今述べたことは分散を集約化の基準としたクラスタ分析の考え方と一致する。

クラスター分析 (田中ほか，1995)今 n個の対象 01、O2、.、Oj'" 、Onの内、二つの対象 0，と

Ojの非類似度を d'Jと表す。 d"jが大きな値を示すほど二つの対象は類似性が低いことになる。

全ての di，jの内、最も小さな値を取る二つの対象を融合してゆく。このように対象を次々と融合

して行き、そのプロセスを図化したものがデンドログラム(樹形図)である。

この非類似度の定義の仕方は様々なものがあり、その定義の仕方によって、クラスター分析の

結果も異なる。表 4.8に代表的な分類手法を掲げておく。表中、 dt，Tはクラスター (t)と(r)の非類

非類似度

最短距離法

最長距離法

群平均法

重心法

メジアン法

ウオード法

組み合わせ法

可変法

表 4.8:代表的な非類似度の定義。

更新の定義

dt，T = min(dp円 dq，T)

dt，T = max( dp，T> dq，T) 

dt，T = (ηpdp，T +πqdq，T )/(ηp + nq) 
dt，T =πp/(ηp+πq)dp，T +町/(ηp+ηq)dq，T一πpnq/(πp+ηq)2dp，q

dυ = dp，T/2 + dq，T/2 -dp，q/4 

dt，T = (ηp+叫 )/(ηt+ηT)dp，T+ (nq +ηT)/(nt +ηγ)dq，T一πγ/(向 +ηγ)2dp，q

dt，r=αpdp，T +白qdq，T+白p，qdp，q+ ，ldp，T -dq，TI 

dt，T =αpdp，T +白pdq，T+日p，qdp，q

1以度、 πpはクラスター (p)の大きさ、旬、旬、日p，q'，は組合せ法のパラメータである。可変法は

白p+白q+白川 =1、Cip=旬、 CXp，qく 1、， =0とし、う制約の付いた組み合わせ法である。この表

中のウオード法が分散の士自分を最少にするアノレゴリズムであり、地表面の集約化に必要な指標と

同じである

実j荒媛への適用

実流域として海老川の土地被覆分類データを基に解析を行なう。千葉県船橋市を流れる海老川

流域 (26.5km2)の地表面被援は SPOT衛星データを用いて 5つに分類した。表 4.9に各地表面被

積率と代表的な地表面パラメータを示す(谷本， 1995)。

バルク係数だけが分布している場合 パノレク係数以外の地表面パラメータは流威内で一定とする、

例えば熱物理係数、アノレベド、蒸発効率が Asの値で流域内一定として、表 4.21こ示した 7種の土

地被覆に対して、それぞれどの程度の集約化が可能かを検討する。 IBとWBは海老川流域には
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表 4.9・海老川流滅の地表面被覆率と地表面パラメータ。

地表面状態 面積率 アノレベド 蒸発効率 ノ勺レク係数

As 0.18 0.00 0.00 0.0020 

c。 0.23 0.40 。。。 0.0618 

DS 0.29 0.30 0.20 0.0014 

F。 0.04 0.10 0.80 0.0030 

、，yS 0.26 0.10 1.00 0.0014 

流域平均 0.21 0.35 0.0115 

存在しないが、 IBあるいは WBと見倣せる領主主でパノレク係数だけが分布している場合の集約化

がどの程度進むかを見るために、ここでは敢えて IBとWBの結果についても載せてある。集約

化基準となる式、 1lnち式 (4.117)や式 (4.118)は地表面のみならず、大気側の条件も必要とするの

で、季節によって集約化基準は異なることになる。ここでも 4.3節で取り上げたこつの気象条件に

対してそれぞれ検討を加える。

バノレク係数だけが分布していると仮定した場合のクラスター分析の結果は表 4.10、並びにデン

ドログラムとして図 4.85に示されている。

表 4.10海老川流域でのパノレク係数に対するクラスター分析。非類似度として分散を用いるウォー

ド法による結果。

クラスタ一番号 クラスターの結合 面積 平均 分散 標準偏差

(1) DS -WS 0.554 1.37 x 10-3 。 。
(2) As-Fo 0.220 2.00 X 10-3 。 。
(3) (1)-(2) 0.774 1.55 x 10-3 8.08 X 10-8 2.84 X 10-4 

(4) (3)-C。 1.000 1.52 X 10-2 6.36 X 10-4 2.52 X 10-2 

以下では気象条件が表 4.3と表 4.4に示した春/秋と夏の気象条件を与えた場合の集約化につい

て検討を加えて行く。

春/秋の気象条件の場合 式 (4.117)と式 (4.118)、式 (4.135)、式 (4.135)を用いて、各土地被

殺の地表面パラメータを与えパノレク係数だけが分布していると仮定した場合の春/秋の気象条件に

対する集約化のレベノレを表 4.11に示す。蒸発効率が 0の AsとCoは顕熱が許容基準となってい

るが、この 2つの土地被援を除いて潜熱に対する条件、式 (4.118)と式(4.138)が基準となってい

る。パノレク係数だけが分布していると仮定した場合、集約化によって一つまたは二つの土地被覆

を扱えば良いことが分かる。ーっかこっかはクラスター (3)とCoが集約化できるか、どうかに関

わっている。このこつのクラスターは平均がそれぞれ 1.55X 10-3と6.18X 10-2で、オーダーが

具、なるため集約化した (4)では標準偏差が大きくなり、許容誤差の中に入らなくなってしまうた

めである。これは図 4.85が示すように C。はどのクラスターとも集約されることなく、最後に集

約されることからも非常に特殊なバルク係数の値になっていることが分かる。また集約化レベル

(4)まで可能な土地被援は無いが、日平均だけを考えるならば Coで可能である。許容基準が許容



摂動範囲である土地被覆は許容標準偏差だけに対してはいずれも集約化レベル (4)まで集約化で

きるが、許容然動範囲の制限のために (4)までできない。

99 4.5摂動j去を用いた多織性の集約化線形化モデルを用いた然収支の多様性とその集約化98 

夏の気象条件の場合 次に夏の気象条件を与えた場合について考える。表 4.12に集約化基準

とそのレベルをまとめたものを示す。どの土地被覆に対しでも集約化レベルは表 4.11と変わらな

い。今与えている気象条件の違いは集約化レベルを変えるほどには影響を与えないことが分かる。

直観的に言ってもまた例えば図 4.6の(a)と(b)を比較しでも分かるように、フラックスの絶対値

表 4.12 海老川流域でのパノレク係数だけが分布している場合の集約化.夏の気象条件。許容標準

備差と許容摂動範囲の両方を満たしている時は許容基準の所は前者を示している。
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図 4.85:海老川流成でのパノレク係数に対するクラスター分析によるデンドログラム。非類似度と

して分散を用いるウォード法による結果。

表 4.11 海老)11流域でのパノレク係数だけが分布している場合の集約化春/秋の気象条件。許容標

準偏差と許容摂動範囲の両方を満たしている時は、許容基準の所は前者を示している。

は夏の気象条件の方が大きい。ここでは誤差を絶対値で与えているので、春/秋と夏で季節の違い

は出なかったが、相対誤差でみれば両者の違いが鮮明になることはブラックスの絶対値が大きく

異なっていることから推IJ1IIできる。

蒸発効率だけが分布している場合 同様に蒸発効率だけが分布していると仮定した場合の集約化

プロセスとそのデンドログラムをそれぞれ表 4.13と図 4.86に示す。 ここでは蒸発効率だけが流

威内で分布し他の地表面パラメータは一定として、それぞれの土地被覆に対してどの程度の集約

化が可能かを検討する。

春/秋の気象条件の場合 まず気象条件を表 4.3と表 4.4に示した春/秋の気象条件とした場合

の集約化可能なレベノレを示したのが表 4.14である。蒸発効率だけが分布している場合は集約化に

よって一つから三つに扱う土地被援を減らすことができる。今与えている気象条件では日平均と

振慨に対する集約化条件は顕熱では一致しており、両者に差が無いことがわかる。 Coは集約化

クラスターが三っと、最も集約化が進んでいない。パノレク係数が大きい土地被療である Coのよ

うな領域では蒸発効率だけが分布していても、あまり集約化ができないことが分かる。これは同

じ6TMであっても、パノレク係数が大きいとフラックスもパノレク係数に比例して僧加してしまうた
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表 4.13:海老川流域での蒸発効率に対するクラスター分析。非類似度として分散を用いるウォー

ド法による結果。

クラスタ一番号 クラスターの結合 面積平均 分散 標準偏差

(1) As -Co 0.407 0.00 0.00 x 100 0.00 x 100 

(2) Fo -WS 0.300 0.97 4.62 x 10-4 6.80 X 10-2 

(3) (1) -DS 0.700 0.08 l.08 x 10-2 l.01 X 10-1 

(4) (2)ー (3) l.000 0.35 l.74 x 10-1 4.18 X 10-1 

As Co DS Fo WS 

De.ndrogram of Evaporation Efficiency 
at Ebi River Basin 

図 4.86:海老川流域での蒸発効率に対するクラスター分析によるデンドログラム。非類似度とし

て分散を用いるウォード法による結果。
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表 4.14:海老川流域で蒸発効率だけが分布している場合の集約化:春/秋の気象条件。許容標準偏

差と許容摂動範囲の両方を満たしている時は許容基準の所は前者を示している。

土地被覆 許容基準 集約化レベル 集約化クラスター数

As lE:Mean (2)、(3)

As lE:Amp (2)、(3) 2 

Co lE:Mean (1)、(2)、DS 3 

Co lE:Amp (1)、(2)、DS 3 

DS lE:Mean (2)、(3) 2 

DS lE:Amp (2)、(3)
F。 lE:Mean (2)、(3)

Fo lE:Amp. (2)、(2) 2 

IB lE:Mean (4) 1 

IB lE:Amp (4) 

も，vB lE:Mean (4) 

もNB lE:Amp. (4) 

市VS lE:Mean (2)、(3)

WS lE:Amp (2)、(3) 2 

めである。全てが集約化可能な IBとWBはいずれもフラックスが小さい土地被覆(図 4.8)で、

5WJm2は日平均と同じオ}ダであり、蒸発効率に対する許容標準偏差が 1以上になっているので

集約化が最後までできることになる。

他の土地被覆はクラスターがこつまで集約化できる。 (2)と(3)は非常に近い蒸発効率同士で、

大きく集約化が進んだとは言えない。また全体として許容基準が許容 Taylor展開範囲となるのは

一つもなく、蒸発効率はパノレク係数に比べて摂動展開の許容範囲が広いことがわかる。

夏の気象条件の場合 次に夏の気象条件を与えて、蒸発効率が分布している場合の集約化につ

いて検討をする。表 4.15fこ夏の気象条件下での蒸発効率に対する集約化を示す。

パノレク係数のところでは気象条件による差異は見られなかったが、蒸発効率では異なった所が

ある。 AsとFoの日平均と振幅、 DSの振幅といずれも集約化クラスター数が増えている。クラス

ター数が培えるのは夏の方が入力放射:Ill:tJi大きいので、式 (4.172)など許容標準偏差や許容 Taylor

展開範囲を表す式の分母にあるTβ、世β、θβ、骨βが培加するため、式の値が小さくなるからであ

る。このように季節によっても集約化レベルが異なることを利用すれば、季節内のタイムスケー

ノレで数値計算をする場合、計算効率を高めることができる。

4.5.6 集約化に関する考察

4.5.3項と 4.5.4項て'パノレク係数と蒸発効率の分布を考慮しなくても許容誤差の範囲でブラックス

を求めることのできる分布の範囲を分散の範囲として示すことができた。これを用いて実流岐に

適用した所、 5つの土地被援が 1っから 3つの領主主に集約化できることを示した。

ここでは集約化された土地被覆を用いた熱収支の結果は示さないが、線形化モデノレであるので、

所定の精度で領域黙収支を計算することができるのは明らかである。

図 4.85と図 4.86が示すようにパノレク係数た、けが分布している場合と蒸発効率だけが分布してい
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表 4.15海老川流域で蒸発効率だけが分布している場合の集約化 夏の気象条件。許容標準偏差

と許容摂動範囲の両方を満たしている時は許容基準の所は前者を示している。

土地被覆 許容基準 集約化レベル 集約化クラスター数

As lE:Mean (1)、(2)、DS 3 

As lE:Amp. (1)、(2)、DS 3 

Co lE:Mean (1)、(2)、DS 3 

c。 lE:Amp. (1)、 (2)、DS 3 

DS lE:Mean (2)、(3) 2 

DS lE:Amp. (1)、(2)、DS 3 

Fo lE:Mean (1)、(2)、DS 3 

F。 lE:Amp (1)、(2)、DS 3 

IB lE:Mean (4) 

IB lE:Amp. (4) 

もNB lE:Mean (4) 

九.VB lE:Amp (4) 

WS lE:Mean (2)、(3)

もNS lE:Amp. (2)、(3)

る場合とでは集約化は一致しない。従ってここで考えている 4つのパラメータが同時に分布して

いる際の集約化をしなければ、本当の集約化が行なえることにはならない。ここで示した手法と

同じ手続きで地表面パラメータ全てが分布している場合についての集約化規範を導くことができ

る。詳細は省くが地表面ノ号ラメータの全てを考慮した領域平均顕熱ブラックスに対する規範は

6万M 一一τ 一一一 つ吉 一一一 一一一
11 三 IcHCH"+ ICH.βCH's' + Iss'2 + IcH."CH'oi + IcH."CH'o:' (4.175) 

と表される。ここで I，uff出は各々の分散、共分散に対する係数で、気象条件によって定まる。こ

の式を満たすような土地被覆構成の領域では 1つにまとめることができる。
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4.6 まとめ

本章では移流の効果が無視できる多様な領峻での地表面熱収支について線形化モデノレを用いて

倹討を加えた。以下に得られた結論を掲げる。

・地表面パラメータの熱物理係数、アノレベド、バノレク係数、蒸発効率と気象条件の気温と放射

盆を与えると、解析的に地表面熱収支が定まるモデノレを比湿の算定と地表面からの長波放射

を線形化することによって導出した。

・一つの地表面ノξラメータに着目し、変化させた場合に熱収支がどのように変わるかを検討し

た結果、熱物理係数とアノレベドに対して各地表面フラックスはほぼ線形に変化したが、パノレ

ク係数と蒸発効率については非線形な振舞いを示し、他のパラメータが分布していなくて

も、状態量の算術平均からだけでは領域平均のブラックスは求めることができず、状態量の

モーメント項も考慮しなければならないことを示した。

・4種の集約化手法を提示しその精度比較、特徴などについて検討し、最大面積代表法とパラ

メータ平均のどちらが精度良く算定されるかは地表面パラメー夕、大気条件を知らなければ

決定することができないことを示した。

・多様な土地被覆の領域を最低限幾つの土地被覆に分類しなければならないかについて線形

化モデルの摂動展開を用いて検討した。モーメント項の寄与が許容誤差範囲内にあれば一つ

の集約化された地表面として扱うことができるとした時の地表面パラメータの範囲を各ノξ

ラメータに対して提示した。

・この手法を実流域に適用し、パノレク係数と蒸発効率だけがそれぞれ分布していると仮定した

場合に、 5 種の土地被援を 1~3 つに統合して扱えることを示した。
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多様な地表面における物理量分布を考慮

した土壌温度モデル

顕熱や潜熱の算定には地表面と大気の温度と比湿の差が必要となる。この差は小さいので、地

表面温度が 1Kも違うとフラックスとしては大きな差となって表れる。本章では土捜温度と土壌

水分量が分布していることが、領域平均土壌温度に与える影響を定量的に評価し、更に数値実験

の結果を基に土壌温度分布形状の時間変化について考察する。

5.1 物理量分布が土壌熱伝導に与える影響

多様な領域での地表面温度を知ることは 4章でも述べたように地表面フラックスを算定するの

に必須のものである。地表面は様々なものに被覆されているが、地表面熱収支の結果として、地

面に与えられる熱フラックスは地中伝導熱だけであるから、ここでは与えられた地中伝導熱に対

して多様な領成、とりわけ土築水分が分布している領域での熱伝導について検討を加えることに

する。

5.1.1 領減平均熱移動方程式の導出

土壌の烈伝導は Fourierの熱伝導に基づいて記述することができる。

4=-2(安) (5.1) 

上式中、 Tは土壌温度、 Chl立体積比熱、入は土壌の数伝導率、 zlま鉛直上向きを正とした土壊深を

表している。 Fourierの熱伝導では物質移動に伴う熱輸送は含まれていない。実際の土壌内では水

分移動がポテンシヤノレ勾配と温度勾配とによって引き起こされているので、水移動に伴う熱輸送

を考慮しなければならない。この点についてはカップリングモデノレのところ 6.4節で詳しく述べ

ることにする。

ここで分布を考慮した式主導出するに際して、 3章で行なったようにある地点での物理量 f(x)

を対象とする領域の平均値f(x)とそれからの偏差f'の和として f(x)= f(x) + f'(x)と表し、式

(5.1)に代入すると、

向叫)(号竺)=-t((LX4Z) 仰)
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表 5.1・土嬢構成物質とその体積熱容量。

体積比務、

J/m3/K 

2.13 X 106 

2.39 X 106 

2.50 X 106 

4.18 X 106 

1.73 X 106 

巨

王
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0
0
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h川
t
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nHv

n
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川
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1
4

1
1
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h
'
t

動
向

W

比熱

J/Kg/K 

8.00 X 102 

9.00 X 102 

1.92 X 103 

4.18 X 102 

1.01 X 102 

土嬢構成物質引さ)-:z (工芸)

引4)-t(入'Z)

と表される。これを展開すると、

7' 87: ，7' 8T' ，~， 87:，~， 8T' 
Ck一一+Ck一一 +C'h一一+C'h=;-。t 凡 8t '~n 8t ' ~ n 8t 

石英

粘土鉱物

有機物

水

空気 (293.15K)

(5.3) 

となり、更に領域平均を取ると、

土i量水分と土壌温度の分布を考慮した熱伝導率

ohf士¥主τ理 T
8z ¥.. 8z) 8z ¥." 8z ) 

となる。左辺には黙容量と土壌温度の共分散項が、右辺には勲伝導率と土嬢温度の共分散項が表

れている。

以下ではこの式に基づいて多様な領域での地中熱伝導について考祭する。

(5.4) 
"'" 87: _. 8T' 
Ck-~~ +C'h-: 
“8t 凡 8t

熱伝導率は水蒸気移動に伴う潜熱輸送を考慮しない場合、土壌水分量だけの関数として表すこ

とができる (McInnes，1981)。

(5.10) 入=Aλ+BλOー (AλDλ)exp[一(C入。)EA]
領域平均の熱移動に関する物理パラメータの算定

領域平均の熱伝導方程式 (5.4)を用いて計算するには、領域平均の熱容量と熱伝導率の他に共

分散が必要となる。以下では数種類の土壌に対して、土壌種類は同じであるが、土壌水分は分布

している領成での、領域平均の熱移動に関する物理量について検討を加える。

5.1.2 

ここで Aλ、Bλ、Cλ、Dλ、Eλは土壌によって定まる定数である。領域平均の熱伝導率は上式を式

(5.9)と同様に領域で積分することにより、

ん [Aλ +B~8 ー (Aλ ー D山xp{ _(C~8)EA } 1 f(8)d8 

Aλ +Bλん仰)d8ー(Aλー叫ん叫{一(仰)EA}f(8)d8 

Aλ +B~8 -(Aλ 一叫ん叫(一(C~8)ぬ} f(8)d8 

λ=  土壌水分分布を考慮した需品容量

土壌熱容量は土壌水分の士目減によって変化する。今土壌が π個の栴成物質からなるとすると、

各構成物質の比熱Ciとその体積比率んを用いて、

)
 

噌

AI
 

，、υ(
 

となる。右辺の最終項は土壌水分分布の密度関数が例えば一様分布といった簡単な式形でないと

解析的には解けないので、数値的に積分することになる。

式 (5.10) に表れる Aλ~Dλまでのパラメーターは以下の式を用いて計算される。

(5.5) 

と書き表せる。土機構成物質のうち変化するものは空隙をうめる液体と気体であり、液体と気体

との和は飽和体積含水率九に等しい。ここで i= 1を水、 i= 2を気相とすれば82= 8， -81で、
明かに8，に対して式 (5.5)は線形だから、分布の影響は無く平均値のみによって定まる。積分を

使って表せば、

Ck = I::Ci8i 

(5.12) 

(5.13) 

(ι14) 

(5.15) 

0.65 -0.78pb + 0.60Pb 2 

2.88， 
1 + 2.6mc -1/2 

0.03 + 0.78，2 

、λ

、A

、λ

、A

A

B

C

D

 

ここでPbは乾燥密度、 mcは粘土含有率である。表 5.2にこれらの式で Aλ~Eλを計算する時に必

要な各土壌特性と、それらから求められたパラメータを示す。平均値の周りに土嬢水分が一様分

布と正規分布している場合の鰍伝導率の変化を、砂、シノレト質ローム、砂質ロームの各土壌に対

して図 5. 1 ~図 5.6 に示す。

いずれの土擦でも分布を考慮したものとしないものの差は土壌が乾燥している時に表れる。こ

の差は成田砂のように立ち上がりが急峻なほど大きく、砂質ロームでは殆んど差が見られない。

非常に乾燥しているところでは分布を考慮しないと小さく算定され、立ち上がりが終わったとこ

ろで逆に小さくなる。熱伝導だけを見る限り、土築水分分布の影響は蒸発効率ほど大きな違いは

見られない。次にこの勲伝導率の違いが土壌温度にどの程度の違いを生じさせるかを見て行く。

(5.6) 

(5.7) 

(5.8) 

密度

Kg/m3 

2.66 X 103 

2.65 X 103 

1.30 X 103 

1.00 X 103 

1.20 X 101 

l' {ドf(81)}d81 =会{tCi8;J(8I)d81} 

会{tCi8;J(8I)d8， }会{Ci8il仰 0

C1 { ム仇川州仰fパ仰肌刷(伊仇削9仇川1)μ叫叫9仇付小1}ト+0.白'2{ ん(0， -0，) 肌 )d01} + 土CiOi 

C181 + C2(O， -81) + I:: Ci8i = (C1 -C2)百1+ C20， +乞CiOi

Ck 

(5.9) 

となる。ここで f(OI)は対象とする領減の土壌水分分布に関する密度関数である。平均土嬢水分

盆に対して直線的に増加し、分布形状にもよらないので土壌熱容量は図に示さない(例えば{中江

)11 (1993))が、代表的な構成物質とその熱容量を表 5.Uこ示す (deVries， 1970)。
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2.0 
表 5.2 熱伝導率を求めるために必要な土壌特性と熱伝導率を表す式 (5.10)に現れる土壌特性パ
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ラメーター。

土t車種類 。s 7πc ρb Aλ Bλ Cλ DλEλ 

砂 0.396 0.01 1.05 0.492 1.11 27.0 0.14 4 

シノレト質ローム 0.485 0.80 1.29 0.639 1.36 7.7 0.19 4 

砂質ローム 0.435 0.15 1.15 0.548 1.22 3.9 0.16 4 
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5.1.3 物理量分布を考慮した土壌温度モデルによる日変化数値実験

ここでは 5.1.1項で導出 した領峻平均の熱伝導方程式を用いて数値実験を行なう。
図 5.1:領域内の土嬢水分分布を考慮した場合 図 5.2 領威内の土壌水分分布を考慮、した場合

の砂の熱伝導率。平均値周りに一様分布を仮 の砂の熱伝導率。平均値周りに正規分布を仮

定し、分散を 0~0.01 まで変化させている。 定し、分散を 0~0.01 まで変化させている。 土漆温度モデルの離散表示

u u 

5.1.1項で導出した、領域内の多様性を考慮した熱伝導方程式 (5.4)を隊散表示して、数値モデ

ノレ化する。離散化に当たっては差分法を用いると、式 (5.4)の各項は離散化点 zで
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図 5.3:領威内の土壌水分分布を考慮した場合

のシノレト質ロームの熱伝導率。平均値周りに

一様分布を仮定し、分散を 0~0.01 まで変化

させている。
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図 5.5:領威内の土嬢水分分布を考慮した場合

の砂質ロームの熱伝導率。平均値周りに一様

分布を仮定し、分散を 0~0.01 まで変化させ

ている。
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図 5.4・領域内の土壊水分分布を考慮、した場合

のシノレト質ロームの熱伝導率。平均値周りに

正規分布を仮定し、分散を 0~0.0 1 まで変化

させている。

となる。ここでん土1/2は離散点問の中点て'定義された熱伝導率を表している。また式 (5.17)と式

(5.19)の共分散については各々、 tとzの微分に対し局所的に定数と見倣して、本来(物理量)x(微

分量)という形式のところを共分散の微分としている。

ここで、熱容量 Chと勲伝導率入は土壌温度の関数ではなく、また今は土壌水分の時間変化も考

えないの、で、繰り返し計算をせずに時間積分が行なえる。式 (5.18)に現れる Tは現在の時刻ηと

積分後の時刻η+1の問ある時刻π+η(0三η::;1)の土壕温度Tn村を用いて計算すると、正確

なフラックスが得られると考えて、 Tn+ηは時~Jn と時刻 π+1 の問、線形に変化すると仮定して
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図 5.6 領域内の土壌水分分布を考慮、した場合

の砂質ロームの熱伝導率。平均値周りに正規

分布を仮定し、分散を 0~0.0 1 まで変化させ

ている。

と表す。これはηの選ひ・方によって表 5.3に示すような呼び方と特徴がある。

式 (5.20)を式 (5.18)に代入すると、

2 I干 T，+，-Ti 守 T，-T，_，I
E立五τ~ I "'i+l/2 d.z

i 
- Ai-l/2 O.Zi_l I 
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表 5.3:地中熱フラックスの計算に用いる土壌温度の表現方法。
+FT'i+l - 2>iT'i ->iT'i-1 

L'l.z2 (5.24) 

η 名称 一般的特徴

。.0 陽的前進差分 フラックスが過大評価されやすく、条件付き安定

0.5 Crank-Nicolson 法 陰・陽解法の中間的な性質を持ち、無条件安定

1.0 陰的前進差分 ブラックスが過小評価されやすく、無条件安定

と表されれる。これは

α(i)~11 + b(i)T;叶1+ 吋)T';~/ = f(i) 

と書き換えることができて、行列を用いて書き表せば

(5.25) 
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(5.26) 
2 r'f {同J+(1ー η)T';+1}- {ηT';+l + (トη)T';}

戸三.o.Zi_lI î+l/2 sZi 

で (ηT';+1+ (1ー η)T';}-{η~/+(ト η)T';-1 }l
-A←1β .ð.~_l I 

d 乙l￥(町11+(1一札)一(忌fZ+註){ηT川
となる。ここで

+Er(出 1+ (1η叫 l
2η p仲川市叫1 {Xi+1/2， Xi-1/2 ¥ _+1 ， Xi-1/2市 n+l1 

E三五Zi-l1 .d.zi .1 i+l - ¥ .d.z
i 

-r d.Zi-1 } .1 i 十五二.1i-l ( 

J旦ニ~1 Xi+1/2'F.u _ (Xi+l/2 + Xi-1/2 ~ r: + Xi-1/2r: • 1 
Zi + L'l.Zi-1 I L'l.Zi 引¥L'l.z‘匂L'l.Zi-1J -， L'l.Zi-1 戸， r 

α(i) 
η 2Xi+l/2 

(L'l.Zi + L'l.Zi-l)ムZi

(η2rLI/21ZVhz}  一一 一ムZi+ .d.zi_1
、ムZi . L'l.zi_1' L'l.t r 

(5.27) 

b(i) (5.28) 

c(i) 
2X，_，内

η(L'l.Zi+ムZH)ムZE-1(5m)

(1ー η) ω T';+1 - ~ (1ー η)-i-(EELE+主二1/2)+引T
(L'l.Zi + L'l.z←l)L'l.Zi 岬 )¥. -'11 L'l.zi +ムZi_l¥ flZi T .d.zi_1 } T dt ( 

+(1 ー η)~Xi_ 1/~T7~/ 一司Fア1_ ChT';'
(L'l.Zi +ム引→)L'l.Zi_1-'-1 L'l.t 

(5.21) 

f(i) 

となる。式 (5.16)と式 (5.18)を式 (5.4)に代入して、整理すると

芦 T?+1-T-h jLlβ押+l ()，i+1β ， )，i-1/2 ¥ _+1 ， )，i-1/2_+l1 
U 仰 L'l.t L'l.zi + L'l. zi_九五~.1 i+l - ¥ d.zi -r .d.zi_l ) .1. i I .d.zi_l .1. i-l ( 

+」旦ユL1 Xi+1/2r~ ， ー ( Xi+ 1/2 + Xi-1/2 ~ r + Xi-1/2r_， ~ 
ムZi+ムZi-1 I L'l.Zi -，_，.， ¥ ムZi ムZi-1J ・El.Ziー1-，-， r 

江T'7+1
一江予7FT7Hl一日'J'Ii一子T'i-1

(5.22) 
L'l.t ムジ

+?T'i+1-2子"Tiiーア1"i-l
L'l.z2 

(5.30) 

である。これは 3行のバンド7 トリックスであり Thomasのアノレゴリズムを用いて簡単に解くこ

とができる。

η 
2λ

ド 1/2 市冗+1

(L'l.Zi + L'l.zi-l)L'l.zi-1 
-←l (5.23) 

領域平均熱伝導による数値実験

実験の概要

均質な土壌熱特性を仮定して計算を行なった土壌温度、地中教フラックスと多綴性を考慮して

計算を行なった土壌温度、地中熱フラックスとの比較を行なう。

均質な土壌熱特性を仮定した計算を標準実験(実験 Cntl)とする。実験では鉛直一次元だけを

級い、初期値は鉛直方向に一定、積分時間は 3日とした。地表面の熱収支の結呆、土壌に入力さ

れる熱フラックス、 linち上端の主党界条件は日平均が Oの余弦級数で表し、下端の境界条件は日変

化が及ばない深度まで計算するものとし、日変化が無いとして、土壌温度を初期条件のまま固定

する。これに対して多様性を考慮、した実験として、上述の計算条件は変えずに、土壊水分量の分

布を考慮して一様分布を仮定した実験 Uと正規分布を仮定した実験 Nを行なった。

表 5.4に上述の実験種類と計算に当たって与えた条件をまとめておく。

となる。左辺に未知数、右辺に既知数として書き換えると、

2丸山 司 +1 r 2 ，)，i+1/2 )，i-1/2， '(寺白 1=+一η
汁

~17:t+~ η一一一一(ーエlf "L

+ '~1-1/ "L) + 
V 

... 

h立 ~ T;
叶
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多様な地表面における物理量分布を考慮した土筏温度モデル

土壌種類

成田砂

砂質ローム

シノレト質ローム

表 5.4 サプ領威の土壊水分分布を考慮、した土築温度の数値実験の種類。

布一

l

分

一

世

田

叫

瑚一

N

ル
ル

布一

l

i

分

一

叩

同

州

4
一U
L

F

基準実験

Cntl-s 

Cntl-sal 

Cntl-sil 

112 

図 5.10・領域内の土壌水分分布を考慮しない

場合のシノレ ト質ロームの土壌温度変化.実験

Cntl-sil。

"“  .. n四[1o.J
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図 5.7: 領威内の土壌水分分布を考慮しな

い場合の砂の土壌温度変化 実験 Cntl-n.

表 5.5:サプ領域の土壌水分分布を考慮した土築温度の数値実験条件。

時間ステップ

300秒

離散化距離

0.01m 

積分時間

3日

土壌深

0.25m 
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図 5.11:領域内の土境水分分布を考慮した場

合のシノレト質ロームの土壌温度変化:実験

U-sil.図の等値線は温度差(実験 Cntl-sil)ー(

実験 U-sil)を表している。平均値周りに一

様分布を仮定し、分散を 0.01としている。

図 5.8 領域内の土捜水分分布を考慮、した場

合の砂の土壌温度変化.実験 U-n。図の等値

線は温度差(実験 Cntl-n)ー(実験 U-n)を表

している。平均値周りに一様分布を仮定し、

分散を 0.01としている。

。。

図 5.12 領主主内の土壌水分分布を考慮、した場

合のシ/レト質ロームの土壌温度変化:実験

N・-sil。図の等値線は温度差(実験 Cntl-sil)ー(

実験 N-sil)を表している。平均値周りに正

規分布を仮定し、分散を 0.01としている。

図 5.9 領域内の土竣水分分布を考慮した場

合の砂の土壌温度変化 実験 N-n。図の等値

線は温度差(実験 Cntl-n)一(実験 N-n)を表

している。平均値周りに正規分布を仮定し、

分散を 0.01としている。
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図 5.7から図 5.15に成田砂、シノレト質ローム、砂質ロームの 3つの土壊に対する実験 Cntlと

実験 U、実験 Nの結果を示す。図には標準実験の温度変化から分布を考慮した場合の温度変化を

号11，、たものを表している。実験自体は 3日の計算を行なっているが初期値の影響が無くなったと

考えられる 1日後から示しであり、また平均土壌温度の 3131<より低い領域に斜線を付けてある。

この一連の実験ではどの土壌に対しても領域平均土壌水分量を 0.20m3/m3、分散を 0.01m6/m6と

している。分布を考慮した実験の図は実験 Cntlから土綴温度プロファイノレを引いた差を表して

いる。

まず最初に笑験 Cntl同士を比較して土壌毎の特性を見ることにする。図 5.7には実験 Cntl-n

を、図 5.10には実験 Cntl-silの結果を図 5.13には実験 Cntl-salの結果を示しである。地表面温

度の娠中1-g7}i最も小さいのは成田砂で 6.51<、シノレト質ロームと砂質ロ}ムはほぼ等しく 91<であ

る。成田砂の緩幅;が小さいのは黙伝導率が高く、熱容量が大きいためである。熱伝導率について

は5.1.2項で示した図を比較すれば明らかなように他の土壌に比べて高u、。また熱容量は空隙率が

小さいほど大きくなるが、今土機水分量はどの土療に対しでも一定なので、飽和土壌水分盆が一

番小さい成田砂が最も大きな値を持つことになる。従って害事、物理係数が大きくなるので、地中熱

伝導が大きくなる。帯主が伝わりやすいということは土壌の表層だけが温まるのではなく、土壌全

体が温まる傾向にあるため、成田砂の地表面温度の緩幅は大きくはならない。

一方、両ロームで復傾が殆んど変わらないのは熱物理係数が殆んど変わらないためである。 5.1.2

項の熱伝導率の図を見ると、土媛水分が 0.20m3/m3 m3/m3の時、シノレト質ロームの熱伝導率は

砂質ロ「ムの 1.5倍程度もあり、また飽和土壌水分最もあまり変わらない。これだけから判断す

れば振幅が殆んど同じであるとは考えられないが、復傾に効いてくるのは黙物理係数の 1/2乗の

ため1.5倍の差があったとしても1.2倍程度で、今振幅は高々101<なので両ロームの差は 11<程度

と小さなものになる。

成田砂の熱伝導率を見ると土壌水分量が 0.20m3/m3の時、一様分布でも正規分布でも分布の影

響は無く(図 5.1と図 5.2)、熱容盆は分布を考慮する場合でも平均値だけを用いて表せるから、熱

物理係数はこの条件下では分布の影響を受けない。従って図 5.8と図 5.9が示すように土壌温度の

変化にも差は見られない。

シノレト質ロームの熱伝導率は、土壌水分量が 0.20m3/m3の時分布を考慮しないと分布を考慮す

る場合に比べて、いずれの分布形に対しても大きく算定される。分布を考I置しない実験 Cntl-sil

の土壊温度、図 5.10と、分布を考慮した実験 U-silと実験 N-silの土壌温度、図 5.11と図 5.12

実験結果と考察
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は、いずれを比べても大聞かな傾向は同じである。詳細に見ると実験 Cntl-silに比べて、分布を

考慮、した実験 U-silと実験 N-silの方が熱伝導率が小さいために、 0.5K以下ではあるが地表面温

度が高くなっており、また各深度での位相も数分のオーダで遅くなっている。これらは分布を考

慮したことによって熱伝導率が大きく算定されることで説明される。分布を考慮した実験 U-sil

と実験 N-silの聞には顕著な差は見い出せない。

砂質ロームの勲伝導率は土壌水分が 0.20m3/m3の時僅かではあるが分布を考慮しない時に比べ

て大きくなる。これはシノレト質ロームの場合と逆である。分布を考慮、しない実験 Cntl-salは図 5.13

のように地表面の最高温度はおよそ 311K程度であるが、分布を考慮した実験 U-sal(図 5.14)と

実験(図 5.15)の両者で313Kになっており、およそ 21<の差が生じている。土壌水分が 0.20m3/m3

の時の土壌水分分布を考慮する場合としない場合とでの熱伝導率の差はシノレト質ロームの場合よ

りも、砂質ロームの方が小さいが、土壌温度で見ると殆んど変わらない。これは実験 Cntl-salを

比較したところで述べたように、1.5倍程度の熱伝導率の違いは仮幅が大きくない限りあまり娠帽

に影響を与えなし、からである。砂質ロームでも分布を考慮した実験 U-salと実験 N-salとでも差

異は見られなかった。

地表面で等しい地中熱フラックスを与えた場合、実験 Cntlと実験 U、実験 Nの聞には 21<程

度の差しか生じない。しかしパノレク式で地表面熱収支を考える場合、地表面温度と気温の差、地

表面比湿と空気の比湿の差によって決まるから、この 11<の差も地表面での乱流輸送には大きな

影響を与えるといえよう。但し、今述べたことは大気と地表面でのフィードバックを考えない場

合の話しであって、瞬時的にフラックスが例えば大きく算定されても、その結果地表面は冷やさ

れるので、長時間平均では分布を考慮、しない場合とする場合とで差がなくなることも推察できる。

分布を考慮した実験 Uと実験 Nの聞には殆んど差が見られなかった。これは土壊水分の分布

形状あるいは分布密度関数の形には依らないことを示している。しかし、実験 Cntlとは結果が異

なるので分布は考慮しなければならなし、。そこで最も簡単的な分散だけを考慮、し、それによって

表現することを考える。式 (5.11)の最終項を Taylor近似すると

一ベ(A一D司)ん叫(ト一(CIJめげ)戸Eつ}fパm朋(伊例8め)
r (. _~. ~、 r 1 _. _. __. ~ • (、 1

=一(A-D)ム叫卜(CめE}11+ ~C2 E(CO)E-2 {(Eー 1)+ E(CO)E} var (グ)1 (5.31) 

と表される。式 (5.11)にこの式を代入すれば、分布を考慮、した熱伝導率は、

λ = A+BO 

(I1-D)ん叫{_(CO)E} 

x [1+ ~C2E(CÕ)E-2 {(E -1) + E(CO)E}叫 ')] (5.32) 

と表すことができる。これは分散だけで表されているから、分布形状がJもなっていても分散さえ

等しければ同じ値になるが、数値積分した結果とそれを用いて行なった数値実験からもこの近似

は有効であることが示されている。分布形状が時間的に変化する場合、積分が式 (5.11)のように

含まれていると 回一回数値積分をしなければならないが、式 (5.11)を用いれば分散の時間変化

さえ追っていけば積分せずに簡単に求めることができる。
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図 5.13 領威内の土壌水分分布を考慮、しな

い場合の砂質ロームの土壕温度変化 :実験

Cntl-sal。
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図 5.14・領犠内の土嬢水分分布を考慮した場

合の砂質ロームの土填温度変化実験 U-sal。

図の等値線は温度差(実験 Cntl-sal)ー(実験

N-sal)を表している。平均値周りに一様分布

を仮定し、分散を 0.01としている。
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図 5.15 領減内の土犠水分分布を考I散した場

合の砂質ロームの土嬢温度変化 :実験 N-sal。

図の等値線は温度差(実験 Cntl-sal)ー(実験

N-sal)を表している。平均値周りに正規分布

を仮定し、分散を 0.01としている。

乾燥条件下での実験と考察

実験 Cntl、実験 Uと実験 Nは同じ土壌水分条件下で分布の影響をみたが、次では分布を考慮

するかしないかでの熱伝導率の差が最も大きい所を選び、数値実験を行なう。
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砂質ロームの熱伝導率、図 5.5と図 5.6とを見る限り、黙伝導率は殆んど変化しないのでここで

は取り上げず、成田砂とシノレト質ロームについて見てゆくことにする。領域平均土壕水分として、

成田砂については 0.05m3/m3を、シ/レト質ロームについては 0.07m3/m3を選ぴ、先に行なった

計算条件のもとで土壌温度の数値実験を行なった。先ほどと同じように分布を考慮しない計算を

実験 Cntl-d、一様分布、正規分布を仮定した場合をそれぞれ、実験 U-dと実験 N-dとした。乾

燥条件下での実験を表 5.6にまとめておく。
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表 5.6 サブ領域の土築水分分布を考慮した土横温度の数値実験の種類。領域平均土療水分量が小

さい場合。
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土壌種類 基準実験 一様分布正規分布

成田砂 Cntl-d-s U-d-n N-d-n 

シノレト質ローム Cntl-d-sil U-d-剖1 N-d-釘l

図 5.16領域内の土壊水分分布を考慮した場 図 5.19:領減内の土壌水分分布を考慮した場

合の砂の土壌混度変化 実験 Cntl-d-n。分合のシノレト質ロームの土壌温度変化 実験

布を考慮しない場合。 Cntl-d-sil。分布を考慮しない場合。

成田砂の実験 Cntl-d-nは実験 Cntl-nに比べて地表面温度疲幅が大きくなっているが、これ

は土境水分震が小さいために熱伝導率が小さくなっているからである(図 5.16)。分布を考慮した

実験 U-d-sil(図 5.21)と実験 N-d-sil(図 5.18)を実験 C叫-d-silと比較すると、分布を考慮、した

方が地表面温度仮幅が 1K大きくなっている。実験 Cntl-nと実験 U-n、実験 N-nとでは差が無

かったが、この計算条件では差が生じている。実験 Cntl-d-nと実験 U-d-n、実験 N-d-nは分

布を考慮する場合としない場合との差が殺も大きい時の比較であるが、高々1I<程度であり、この

程度の誤差が許容されるのであれば、成田砂については分布を考慮しなくてもよいということに

なる。実験 Cntl-nと実験 U-n、N-nのどちらの振幅が大きく算定されるかは、図 5.1と図 5.2か

ら推察される。非常に乾燥した所では分布を考慮しない方が地表面温度振幅は大きく、湿ってく

ると振幅は小さく算定されるという具合に、土壌の乾湿によって算定温度の差も符号が変わる。

シノレト質ロームの実験 Cntl-d-silでは地表面温度が大きな振幅を持って変化している(図 5.16)。

振幅が 17Kというのは非常に大きな値であるが、これは熱伝導率がかなり小さくなっているため

である。実験 U-d-sil、実験 N-d-silでは撮幅 3Kほど小さくなっている。この小さくなる結果は

実験 Cntl、U、Nの結果とは異なるがこれは、熱伝導率の図 5.3と図 5.4から説明される。ここ

で行なった一連の実験を通して振幅の大きい場合ほど、分布を考慮するかしないかの差が大きい

ことが示された。

以上から、分布の影響は数 Kのオーダーで効いてくるが、それは熱伝導率の差だけではなく、

熱伝導率の絶対値にも影響し、熱伝導率が小さければ小さいほど、温度差は大きくなる。

図 5.17 領域内の土壌水分分布を考慮、した

場合の砂の土壌温度変化・実験 U-d-n。図

中の等値線は土壌温度差(実験 U-d-n)一(実

験 Cntl-d叶)を表している。平均値周りに

一様分布を仮定し、分散を 0.01としている。
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図 5.20 領域内の土壌水分分布を考慮した

場合のシノレト質ロームの土壌温度変:実験

U-d-silo平均1副司りに一様分布を仮定し、分

散を 0.01としている。図中の等値線は土壌

温度差(実験 Cntl-d-sil)ー(笑験 U-d-sil)を

表している。
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図 5.18:領威内の土壊水分分布を考慮、した 図 5.21:領減内の土嬢水分分布を考慮、した

場合の砂の土壊温度変化 実験 N-d-n。図場合の砂質ロームの土壌温度変化:実験

中の等値線は土袋温度差(実験 N-d-n)-(実 N-d-silo図中の等値線は土様温度差(実験

験 Cntl-d-n)を表している。平均値周りに Cntl-d-sil)ー(実験 N-d-sil)を表している。

正規分布を仮定し、分散を 0.01としている。 平均値周りに正規分布を仮定し、分散を 0.01

としている。
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5.2 物理量分布がもたらす熱伝導に関する土壌温度の分布特性

5.1節では地温の分布と土嬢水分の分布が時間的に変化しないという仮定の基に土壌温度と土

壊水分量の分布を考慮したモデノレで数値計算を行なった。しかし、現実の土演では両者の分布と

も時間変化すると考えられる。ここでは初期土境温度あるいは土捜水分量を変えた個々の土嬢カ

ラム毎に土壌温度を計算し、その結果を解析することにより、日平均土捜瓶度、土壌水分量が分

布している場合に領域内の土壌温度分布がどのような統計的特徴を持っているかを検討する。

5.2.1 実験の概要

ここでは水平方向には熱量は鉱散しないとして、 100カラムの土壌を鉛直一次元で扱う。得ら

れた 100本のデータを各時間、各深度毎に つの分布データとして扱い、その分布形のモーメン

トを求めることによってその分布形状の変化を調べる。

実験 Tは土壌水分は全ての計算で一定で、初期土壌温度だけ異なる値を 100種与えて計算させ

たものである。もうひとつの実験 M は初期土壌温度は全ての計算で一定で、土嬢水分量だけ異な

る値を 100種与えて計算させたものである。

実験条件は対象土壌は土嬢柱。 1m、離散化距離0.004m、25層、積分時間 24時間、時間ステッ

プ 10秒とした。初期条件は鉛直一定の地温分布を与え、土壊上端の境界条件は日変化する地中

黙伝導を G= 1∞cos(ωtー π/4)W/m2として与え、土壌下端は地温を初期土穣温度で固定した。

対象土壌は成田砂とした。

5.2.2 日平均土壌温度が分布している領域の温度分布の変化

今土演の熱特性が等しく、地表面熱収支の結果として土境に与えられる地中への熱ブラックス

も等しい領滅を考える。この領域を 100のサプ領域に分けたとしても、そのうちどの 2つを持っ

てきても熱特性と地中への熱フラックスは等しい。ここで初期土壌温度がサプ領域毎に異なった

値を持っていた時に、土嬢温度の分布がどのように変化するかを検討する。日平均の地中への熱

フラックスはOと考えると、土嬢温度の日平均も変化しないことになるので、日平均土壌温度だ

けが分布していると言い換えても良い。

ここでは水平方向には熱量は拡散しないとして、 10日本の土壌を鉛直一次元で扱う。得られた

100本のデータを各時間、各深度毎に一つの分布データとして扱い、その分布形のモーメントを

求めることによってその分布形状の変化を競べる。分布型として一様分布(実験 T-U)と正規分布

(実験 T-N)を仮定して、実験を行なったが、ここでは後者だけ取り上げる。

図 5.22に実験 T-Nのモーメントを計算した結果を示す。各局毎の計算結果を示してあるが、全

層の分散が初期に与えた分散から変化しないことがわかる。地中への熱伝導が日変化するのに伴

い、土嬢温度は変化するが、分散は変化しない。また理論的には正規分布の 3次モーメント(歪

度)は 0となるが図 5.23では、 0とはなっていない。これは初期条件として与えた日平均土壌温度

の間短で、正規分布に従う乱数を発生させて使ったためである。理論によれば理想的な正規分布

の場合、歪度の標準偏差は..fi57N程度であり、これより充分に大きい時だけ歪度を信じるべきで

ある (P問 団 etal.， 1993)。ここでNはサンプル数だから歪度が 0.387より充分な大きい時重要で

あるが、 0.2程度なので歪度は有意とは言えない。

この実験では土壌水分を固定しているので、 解 くべき問題は 2階線形の熱伝導方程式をノ イマ

ン問題条件下で解くことであるから、解析的に解 くことができて、 4.2節で示した式 (4.18)を再

掲すると、次のようである。

九，i=九M.i+A，叫 {-z(ω/幼 )1/2}cos {ωt -z(ω/幼 )}
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図 5.22 日平均土壌温度が分布している領域

の土壌温度の分散 実験 T-N。平均値周りに

一様分布を仮定し、分散を 20としている。
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図 5.23 日平均土壌温度が分布している領岐

の土壌温度の 3次モーメントー実験 T.N。平

均値周りに正規分布を仮定し、分散を 20とし

ている。

土演の熱特性が一定であるから、上式右辺第 2項は同時刻、同深度では同じなので、各自寺問、各

深度毎の m 次モーメントμT(Z，t)は

月 (Z，t)=乞叫九，i-Tg)m = L Si(九，M，i-Tg)'n (5.33) 

と表され、初期の土壌温度のみの関数となる。従って初期の土機水分分布が時間的に変化しない

ので、土主題水分移動が無い状態においては定常であると言える。従って、初期の土壌温度分布さ

え分かれば良いと言えるが、逆に土機水分移動や大気との相互作用を考えないと、初期の土壌水

分盆分布に含まれる誤差は決して士菌加することもなければ、減少することもない。従って適当な

値を与え、時間積分することによって分散の値を得ょうとすることはできないことになる。

5.2.3 土i嚢水分が分布している領域の温度分布の変化

次に土壌温度は一定であるが、土壌水分が分布している場合を考える。土嬢水分量が一機分布

している場合(実験 M-U)と正規分布している場合(実験 M-N)とにってい検討を行なう。

図 5.24から図 5.27に実験 M-Uと実験 M-Nに対する 2次モーメントと 3次モーメントを示す。

分散(図 5.24と図 5.26)と3次モーメント(図 5.25と図 5.27)とを比較すると、実験 M-Uと

実験 M-Nともに、 3オーダ具なっている。これは分布形状がほぼ平均値に対して対象であるこ

とを意味している。分散は実験 M-U(図 5.24)と実験 M-N(図 5.26)とで、ほぽ同じ形をしてい

る。ほぽ左右対象になっているが、若干平均土壌温度の高い方の最大値が大きくなっているがこ

れは初期値の影響で、本質的な差異ではない。 3次モーメントは実験 M-U(図 5.25)と実験 M-N

(図 5.27)とでは、実験 M-Nの方が平均土嬢温度に対する 3次モーメントの変化が大きい。これ

は実験 M-Nの方が一実験 M-Uに比べて、熱物理係数の分布範囲が広いためである。

図 5.24~図 5.27までに共通した特性はいずれの図中でも平均土築温度でモーメントの変化が記

述できることである。時間も深度も異なる時のモーメントが、若干の差はあるが、その時の平均

土液温度だけでパラメタライズできる点は注目に値するものである。

3.4節で示した土液温度分布の蒸発最への影響を考えると、図 5.24と図 5.26の分散は蒸発盆に

影響を与えるほど大きくはないことがわかる。即ち土壌水分分布が土壌の熱伝導を通して蒸発量

に与える影響はそれ程大きくないと言えるが、土壌種類が一様でない場合はこの限りではない。
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今上で述べた性質を理論的に数式から導くことを考える。加法定理を用いて式 (4.18)の余弦の

中に含まれる時間と深度の項を分けると

g，M+い p(-zρ 五)cos (ωt -zρ2bi) 

山叩(-z何)
(∞s帥

Tg，i 

(5.34) 

(5.35) 

と表せて、この土嬢温度の領域平均を

'1"g =九，M+ Aj1ccOSωt+AjI，sinωt 

と置くと、土壌カラム zの偏差は
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図 5.25:土嬢水分が分布している領域の土壌

温度のモーメント:実験 M-U。平均値周りに

一様分布を仮定し、分散を 0.01としている。
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図 5.24:土壊水分が分布している領域の士嬢

温度の分散 実験 M-U。平均値周りに一様分

布を仮定し、分散を 0.01としている。
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と表される。モーメントが高次になるに従って早く小さくなるのはBi(Z)とcos(ωtー ε)がともに

1以下であるのに加え、平均土壊温度で正規化することにより、 Aj/'1"(z，t)も1以下であるから

と説明される。またこのことから土築温度のモーメントは次数が高くなるに連れて一般に小さく

なると言える。

この式から図 5.24や図 5.26のように偶数次モーメントには左右対称な下に凸の曲線、図 5.25

や図 5.27のように奇数次モーメントには点対称な曲線になることが示される。

と置き換えている。以上から土壌水分分布のそーメントμヂ(z，t)は

(5.41) 

μy(z，t) 315 

図 5.27・土機水分が分布している領域の土壊

温度のモーメント:実験 M-N。平均値周りに

正規分布を仮定し、分散を 0.01としている。
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図 5.26:土壌水分が分布している領峻の土嬢

温度の分散 実験 M-N。平均値周りに正規分

布を仮定し、分散を 0.01としている。
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5.3 まとめ

本章では土壌の煎伝導式を拡張して、物理量が分布している領域に適用可能な熱伝導式を導出

した。これを用いて数値実験をし、土壌水分量が分布している場合の基本的な特性について明ら

かにした。また数値実験の結果を統計解析し、日平均土壊温度と土壊水分量が分布している場合

の土壌温度分布の日変化を調べた。

以上の研究を通して以下の点が明らかになった。

・多様な領域での地表面温度を予報するモデルを Fourierの熱伝導式に基づき、領域平均の状

態量で記述される方程式を導出した。

・水移動とのカップノレリングを考えない場合、領域平均熱伝導は熱伝導率の非線形性だけを考

慮すれば良いことが式形から示された。従って、土築水分分布が分かれば領域平均の土築温

度を求めることができる。

・導出した領減平均モデノレに定常な土壊水分分布を仮定し、分布の影響を数値実験で調べたと

ころ、分布を考慮しない場合と比べて、分布を考慮すると地表面温度が最大で数 K異なる

ことが実験により示された。

・乾燥した時ほど分布を考慮した時の差は大きくなるが、これは分布を考慮、した黙伝導率の非

線形効果と土壌の熱容量の低下の双方に原因が求められる。

・湿潤な場合では、どの深度でも分布の影響は殆んどなく、また深度が O.lm以深のところで

は温度差は1K以下に減衰しており、分布が影響を与えるのは極表層のみである。

・分布を考慮、しない場合に、領減平均土壌温度が過大あるいは過小評価されるかは一意には定

まらず、分布を考慮した際の熱伝導率によって定まる。

・土壌温度と土壌水分が分布している場合に、地中熱伝導の日変化に対して各々の分布形状の

日変化を、数値計算結果の統計解析から検討したところ、水平方向の土壊温度が分布してい

る、即ち日平均土壌温度が分布している場合の土嬢温度分布は日変化を示さず不変であるこ

とが示され、水平方向に土築水分が分布している場合、土機温度分布は日変化を示すことを

示した。

-日平均土壌温度が分布している場合は、分布形状に関する統計量は一切変化を示さず初期条

件の分布を不変的に持つことになる。一方、土壌水分が分布している場合は、分布形状は時

事実l刻と変化するが、その絶対値は小さいことが示された。地図へ与えられる地中熱伝導の

大きさが等しく、土嬢水分の分布による熱伝導率の差程度であれば、土壌水分量の分布の影

響は、例えば地表面温度に対する飽和比湿を計算する際に箆要となる非線形効果に影響を与

えるほど大きくはないことを示した。

Chapter 6 

多様な地表面における物理量分布を考慮

した土壌水分移動モデ、ル

土境水分量が分布している水平な領域に一様な強度の雨が降った場合を例にとって分布してい

る影響を考える。すると土壌特性が閉じでも士主義水分量によってあるところでは全て浸透するが、

あるところでは浸透能を越えて一部が表面流出として領域の外部へと出て行く。土壌水分量と浸

透能が線形な関係であれば、領減平均の土壌水分量から領域平均の浸透能が求められる。しかし、

現実の浸透現象は土壌水分量に対して非線形であるから平均値だけでなく、分布形状も必要とな

る。再分配過程についても水分移動方程式は同じであり、平均値だけでは領波平均としてのフラッ

クスは求まらない。本意では領域平均としての浸透過程と乾燥過程について、土嬢水分量が分布

している影響を考える。

6.1 土壌特性の分布を考慮した土壌水分移動に関する研究

Sivaparan and Wood(1986)は上述の Philip式を用いて、土壌特性と降雨が分布している際の

泌水時間分布と浸透抵の平均と分散、空間相関について検討を加え、平均値のみを用いると大き

なバイアスが生じることを示し、滋水時間が浸透過程を支配するパラメータであることを示して

いる。

Entekabi and Eagleson(1989)はある時間内で分布形状は変化しないが、浸潤に{半う浸透能変化

は考慮した領成平均の浸透能を解析的に求めている。しかし土機水分分布をr分布と置いている

ため、応用性には欠ける。一見r分布は 2パラメータで様々な分布形を与えるように恩われがち

であるが、非現実的な形になることもしばしばある。経験的に言えば、平均と分散を与えて分布

をみると正規分布では現実的な分布をするにも拘らず、 r分布では乾燥側が発散するような分布

も見られることもあるった。実際には浸透現象と共に分布形状も変化するので、例え初期分布が

r分布であったとしても、時間と共に別の分布形状になるのが普通であり、この点については検討

が加えられていない。

Chenほか (1993;1994a; 1994b)はH.ichards式を水平方向に空間平均し、土壌特性と土壌水分

:s:が分布している場合の支配方程式 SpatialHorizontally Averaged Richards Equation(SHARE) 

モデノレ、領域平均した Green-Amptモデノレを導いている。 SHAREモデノレでは有効飽和度と飽和

透水係数との共分散を予報する式を立て、支配方程式と連立することで領j或平均の水移動式を表し

ている。この2つの領域平均化された式と 3次元モデノレとで比較を行ない、領域平均 Green-Ampt

モデノレが良好な結果を与えていることを示している。 SHAREモデノレは Taylor展開で 2次以上の
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項を落してしまっているので、飽和透水係数のばらつきが小さい時のみ、有効に働くことをが示

されている。しかし飽和透水係数のばらつきが小さくても非常に乾燥した領域と湿潤な領主主が混

在している所では例え飽和透水係数が分布していなくても不飽和透水係数は大きく異なるので、

同じ問題を抱えてしまう。

領域平均としての土嬢内の水分移動に関する研究に関して未だ解決されていない問題点が数多

く残されている。その中で重要なものとして、一つ目は領域平均の状態量に基づいて土壌水分分

布を予報できるモデノレの構築であり、二つ目は土嬢水分分布が土壊水分や浸透量に与える影響の

定盆化、三つ目は土境水分分布の時間変化の定性的 ・定量的考察などが挙げられる。

ここでは上で述べた間短点を解決するために、領域平均状態盈に器づいた領威平均の支配方程

式の導出し、領域平均水分特性曲線や不飽和透水係数など領域平均状態量の特徴を明らかにし、

導出した方程式を用いて土壌水分量の変化の数値実験を行ない土築水分分布の影響を調べ、最後

に浸透現象下での水平方向土壌水分分布の変化のモデル化を試みる。

6.2 物理量分布が浸透に与える影響

降水があると土壌への水の浸透現象がみられる。いま降水の空間スケールがよりも小さなスケー

ノレで土嬢水分が分布しているとした場合、領域平均の浸透量を算定する手法として、 2つの手法

が考えられる。一つは土壌水分分布を陽には扱わず平均値だけで浸透is:を計算する手法であり、

もう一つは土壌水分分布のスケールに合わせて離散化し、各々求めた浸透盆の平均を求める手法

である。後者はRichards式が成り立つ範囲で用いており、正確な浸透盆が算定されると期待で

きるもので、いわゆる分布型モデ/レとして現在様々な用途に用いられている手法である。前者は

Richadrs式の適用範囲を超えて適用したものであり、非常に粗いが後者の近似的な側面を持って

いる。

6.2.1 領域平均水分移動方程式の導出

正確な浸透盆を出すには後者手法を用いれば、空間的な土壊水分分布までも知ることができ応

用範囲が広いが、その反面計算時間が多くかかり、時として浸透盆さえ正確に算定されれば良く、

空間的な分布は不要である事もある。このような場合、空間的な分布は計算しない代わりに計算

時間を短縮できないかという、欲求が生じるのは自然である。

ここではまず、土壌水分分布がどの程度浸透量に影響を及ぼし、分布を考慮すべきか、あるい

はその影響は小さく考慮する必要が無し、かを調べることにする。

飽和一不飽和帯での水の流れを記述する Richards式 (1931)は、

、 80j8t = -¥l (ICVゆ)=ーマ(K¥lψ)-¥lK (6.1) 

と表される。ここで 8は体積含水率、ゅは全ポテンシヤノレ、 ψはマトリック ・ポテンシヤノレ、 f(

は不飽和透水係数である。 f(は2階のテンソノレ量である。しかし現実問題として不飽和透水係数

を2階のテンソノレ盆として測定することは大変難しく、局所等方性を仮定して計算している。

3.2項で行なったように領域内の各物理量の値を領核平均とその偏差で表すことを考える。Richads

式に現れる物理虫、 。、ψ、f(はそれぞれ

。 = 百(1+ 0*) 

ψ=ψ(1+ψつ
K = X(l + J(・)

(6.2) 

(6.3) 

(6.4) 

6.2物理量分布が浸透に与える影響

となる。この3式を式(6.1)の右辺に代入すると、

。0(1+0・)

8t = 一剥去引(作言山.つ)《叫?子子戸叫主担斗:2リ)一去針昨仲(作作ト言罰豹恥(υ(1+山山山+ば川川J(*町.つ)叫担斗} 

一謂謂時去れ(か(1+山山山+μばぱJ('ρ.)4叫白叫)可司去{(ο山1

引芳いいい(οh山山…1+山山川+ば川川J(')寧つ)吟叫担+X言罰(川)一可

(会(J(・35)+ え (J(' 8~*)} 
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(6.5) 

-:z [K(喜一1)+ K {J('1þ*~~引r筈)} + K{l + J(*)] (6.6) 

式 (6.6)の領域平均を取ると、サプ領域の分布を考慮、した方程式、

θ百

8t 一商法(弓)+会(弓 )}

ーま[市-1)+K {J(*1þ*~~ +~ (弓)}] (6.7) 

が得られる (1'中江川ほか， 1994)。この導出過程では何ら近似を行なっていないので、厳密に領域

積分して平均を取ったものに等しい。すなわちRichardsの方程式が適用できる範囲内で常に成り

立つことになる。

実際の流域では土壌水分量のみならず、土嬢特性も流域内で分布している。ここでは土嬢特性

は一定で、土壌水分が分布している場合を考える。分布を考慮‘する場合としない場合とで、どの

程度の差が領域浸透量に表れるのかを数値実験で調べることにする。流域内の 3次元的な土壊水

分分布の実抑lはあまり無いが、 1次元の観測lデータや3次元のそデノレアウトプットを調べれば分

かるように、鉛直方向には深度が深くなればなるほどぱらつきは小さくなり、また水平方向には

降雨直後の湿潤状態や降雨後充分な経過時間後の乾燥状態でもばらつきは小さい。ここでは分布

の影響がどの程度水分移動にあるかをみるのが主目的なので、分布形状を時空間的に不変として、

回定して考える。

6.2.2 、領域平均の水分移動に関する物理パラメータの算定

Richards式を用いてフラックスを求めたり 、時間積分したりするには土壌特性が必要となる。

式 (6.7)を用いて数値実験を行なう場合にも土壌特性が必要となるが、式 (6.7)に表れている事は

ψの、 f(は K の領域平均値であり、分布を考慮しない場合の土機特性をそのまま用いることは

できない。ここでは数値計算に必要な土壌水分量の分布を考慮、した場合の言と言について検討を

加える。対象とする土擦は成田砂、関東ローム、まさ土の3種とする。

サブ領績の分布を考慮した土i量水分ポテンシャル

土壌水分量と土機水分ポテンシヤノレを表す関数は、式形が簡単で広く使われている lパラメー

ターの Brooksand Coreyの式や実験データに良く合う 3パラメータの vanGenuchten式などが
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あるが両式とも残留土築水分量以下の土機水分に対してはサクションに変換できない。分布を考

えると平均土壌水分量はポテンシヤノレに変換可能であっても、分布している土嬢水分の中には変

換できなくなってしまうものもある。この問題は水蒸気移動を扱う Philipand de Vriesのモデノレ

による数値計算をする時にも生じ、残留土壌水分盆より乾燥した水分特性曲線をどのように表す

かは重要な課題である。この区間の物理的な外挿手法については付録 Aで詳しく述べる。

ここでは付録 Aに従い、水分特性曲線として湿潤側で vanGenuchtenの式 (A.15)を用い、乾

燥側で Brooksand Coreyの式 (A.14)を用いる。領域平均の水分特性曲線は

=r f8j ( 8 ¥ II Bm "n' .n. [8， 1 (( 8 -8r ¥ -11m旬 G ) I/n.G 

= Iほー) f(8)d8+ I ~~!一一一) -1} f(8)d8 
Jo ¥Dm/ .".  J8

j 白匂GI¥8s-8r/ -( 

，8; I ρ 、IIBm d 1 、， ι

= C(十 ) f(8)d8 + I ~ ~ S， -lfm.G -lf .， ".U (8. -8r )f(S，)dS， (6.8) 

;:j¥-i;: 
Oi ・ 1 ・ o
且o 0.1 0.2 0.3 0.4 0.5 0.6 0.0 0.1 0.2 0.3 0.4 0:5 0:6 

Volumetric Water Con同nt(mJ/m3) Volumetric Waler Conlent (m3/m3) 

となり、これが領域平均";tの定義となる。ここで8jは式 (A.15)と式 (A.14)の接続土嬢水分量、 8r
は残留土壌水分量、 8.は飽和体積含水率、 S，は有効飽和度、 Dm、Bm、白vG、mvG、川G は土壌

毎に定まるパラメータである。ここでも f(8)として一様分布と正規分布を取り上げる。百平関係

は、上記の 3種類の土壊に対して各々数値積分することにより求められる。

図 6.1~図 6.6 に土演と分布毎のみ";þ関係が示されている。各図には分散を 0.0 、 2.5 X 10-3、

5.0 X 10-3、7.5x 10-3、1.0X 10-2と変化させた場合の曲線が描かれている。

どの土壌に対しても一様分布を仮定した場合の方が分布を考慮しないものに近い曲線となる。

これは同じ分散でも正規分布の方が裾が長く、しかも水分特性曲線は乾燥側で急激に変化するの

で、僅かでも分布しているとそれに引きずられる形で、同じ土壌水分量に対してサクションが大

きくなる。さらに疋規分布の方が分散の違いが領域平均サクシヨンに表れているが、これも同じ

理由による。従ってどの図でも分散が大きいほどサクションが大きくなっているのが見られる。

またいずれの土壌でも pF2以下の領核では、逆に分布を考慮、しないと小さくなっている。これは

図 3.5で述べたように関数の凹凸によって説明される。乾燥側で大きく、湿潤側で小さくなってい

るということは、全体としてみると、比水分容量が小さくなっていると言い換えることもできる。

図 6.1 平均値まわりに一様分布を仮定した場 図 6.2・平均値まわりに正規分布を仮定した場

合の成田砂の水分特性曲線 合の成田砂の水分特性曲線

生 1 '¥、 一一一一一一-t ;;-苧41 、忠、 r .904 
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0.0 0.1 0.2 0.3 0.4 0.5 0.6 0.0 0.1 0.2 0.3 0.4 0:5 0.6 

Volumetric Waler Con恒川 (m3/m3) Volumetric Waler Content (m3/mJ) 

サブ領域の分布を考慮 した不飽和透水係数

不飽和透水係数を水分特性曲線から推定する手法は多くの研究者によって示されているが、 van 図 6.3 平均値まわりに一様分布を仮定した場 図 6.4平均値まわりに正規分布を仮定した場

合の関東ロームの水分特性曲線 合の関東ロームの水分特性曲線Genuchten式に基づいたものは

K = KsS;/2 [1 -{ 1 -(社)γl二日;;2{ 1 _ (1 _ S;/m)γ 州

と表される。ここでKsは飽和透水係数である。領域平均の不飽和透水係数は領威内で積分するこ

とにより求められて、式 (6.9)を積分すると、

言 = l ι叫叫附川記ψv叶/β1
2
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(6.10) 

と表される。この式が領核平均Kの定義式となる。
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図 6 .7~図 6 . 12 に土壌と分布毎のふKが示されている。各図には分散を 0 . 0 、 2.5 X 10-3、5.0x 
10-3、7.5X 10-3、1.0X 10-2と変化させた場合の曲線が捕かれている。

図 6.5 平均値まわりに一様分布を仮定した場 図 6.6 平均値まわりに正規分布を仮定した場

合のまさ土の水分特性曲線 合のまさ土の水分特性曲線
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いずれの場合でも分布を考慮すると領域平均の不飽和透水係数は大きく算定されている。これ

らの図を見る限り、分布を考慮していない分散が Oの曲線は上に凸であるので、図 3.5での説明

が当てはまらない。図 3.5の説明では上に凸の関数の場合、対象な分布であれば分布を考慮する

と小さく算定されることが説明されている。これは不飽和透水係数に分布を考慮したこれらの図

の縦軸が対数をとっているからに過ぎない。不飽和透水係数は巾乗部が 1以上であるから下に凸

の関数である。このことから不飽和透水係数が分布を考慮すると大きくなるのは明らかである。

いずれの土壌でも残留土壌水分量付近の場合に分散の違いによる差が大きい。 pF3以上では不

飽和透水係数はOと考えて良いが、分布を考えると一部の土嬢では透水係数が Oではなくしかも

湿潤になるにつれ急激に増加するので、領域平均不飽和透水係数は、乾燥側で非常に大きな差と

なる。但しここで述べたことは、分布を考慮した場合としない場合の比の大きさであって、両者

の差で言えば飽和付近の方が大きいということになる。飽和付近では成田砂とまさ土に対する分

布の影響は小さいが、関東ロームでは飽和付近でも差が見られる。これは不飽和透水係数自体が

飽和近傍で大きく変化するためである。図 6.7:平均値まわりに一様分布を仮定した場 図 6.8:平均値まわりに正規分布を仮定した場

合の成田砂の不飽和透水係数 合の成田砂の不飽和透水係数

6.2.3 物理量分布を考慮した浸透の数値実験

ここでは土壌水分量分布が浸透現象下での土捜水分変化に与える影響を調べる数値実験を行

なう。

図 6.9・平均値まわりに一様分布を仮定した場 図 6.10:平均値まわりに正規分布を仮定した

合の関東ロームの不飽和透水係数 場合の関東ロームの不飽和透水係数

実験の概要

上記3種の土嬢の中、成田砂とまさ土について一次元浸透計算を行ない、サブ領域の分布を考

慮する場合としない場合との違いを比較する。分布を考慮しない成田砂に対する浸透計算を実験

Cntl-n、まさ土に対する計算を実験 Cntl-m、一様分布または正規分布を仮定した成田砂に対す

る浸透計算を実験 U-nと実験 N-n、まさ土に対する計算を実験 U-mと実験 N-mとする。

この数値計算をするに際して式(6.7)に表れる共分散項を簡単化のために無視する。事とKは土

機水分分布の分散を 0.01と固定した場合の値を用いる、即ち土壌水分分布は一様分布と正規分布

とを平均値周りに仮定し、平均値が変わっても分布型は保存されるとした。また飽和透水係数自

体は分布しないものとしている。初期条件は体積含水率 0.20m3/m3の鉛直に一定な水分プロファ

イノレを与え、上端は 50皿 m/hrの降雨があるものとし、下端は初期の透水係数で排水されるもの

とする。

表 6.1サプ領減の土壌水分分布を考慮した浸透の数値実験の種類。
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表 6.2・サプ領域の土嬢水分分布を考慮した浸透の数値実験条件。

土嬢深積分時間 離散化距離時間ステップ

0.25m 3日 O.Olm 300秒
図 6.11:平均値まわりに一様分布を仮定した 図 6.12:平均値まわりに正規分布を仮定した

場合のまさ土の不飽和i垂水係数 場合のまさ土の不飽和透水係数
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実験の結果

図 6.13と図 6.14に分布を考慮しない場合の土壌水分の時間変化を示す。実験 Cntl-nでは浸潤

前線が大きな水分変化を持ちながら進み、 1時間 20分程度で深度O.4mまで達している(図 6.13)。

実験 Cntl-mは50分程度で浸潤前線が深度 O.4mまで達してしまい、土填下端が物理量固定なの

で、降雨量と土壌下端の排水が釣り合って、それ以後土壌が飽和することなく、定常な状態になっ

ている(図 6.14)。これはまさ土の飽和透水係数が成田砂に比べて大きいためである。

最初に砂について分布の影響を調べる。実験 U-nの浸潤前線が土壌下端に達するに要する時間

は実験 Cntl-nと殆んど変わらない。しかし浸潤前線の前進の仕方には大きな遠いが見られる。実

験 U-nでは浸潤前線の土壌水分変化は実験 Cntl-nに比べて緩やかであるが、それでも浸潤前線

の前進速度に差がないのは、図 6.7に示すように、分布を考慮した場合の方が不飽和透水係数が

大きくなるためである。また土壊水分貯留量から言うと実験 Cntl-nの方が実験 U-nよりも多い

と言う事になるが、実験 U-nは排水される土壌水分量も多いので浸透能としては実験 U-nの方

が大きい。分布型を正規分布とした実験 N-nは更に不飽和透水係数が大きく(図 6.8)、土告書水分

貯留量が実験 U-nに比べても小さく、浸透能が高い。

まさ土に対する実験はさらに土壌の水分貯留量が減り、実験 N-mでは等値線を引くことがで

きない(図 6.18)。これは図 6.11と図 6.11が示す様に、不飽和透水係数が大きく、下端での排水も

大きいためである。また、いずれの実験でも湛水は生じなかった。これは図 6.7、図 6.8に示すよ

うに不飽和透水係数が大きく、下端での排水も大きいためである。

土捜水分分布が与える影響に対する考察

ここで得られた浸透能に関する結果である、分布を考慮すると浸透能が大きくなることは Siva-

palan and Wood(1986)の結果と一致するものであり、領岐平均 Richards式に基づいても同様な

結果が得られた。さらに、 Sivapal叩 andWoodの方法では得られなかった土壌水分状態も計算

することができ、土墳の水分貯留量が分布を考慮すると減少することが示された。

6.2物理量分布が浸透に与える影響
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表 6.3 浸透現象下での土壊水分分布変化実験。対象土壌は成田砂。

N-os 

(右側)正規分布

0.28 

U-long Cntl-N 

正規分布

0.20 

0.01 

0.50 

3.0。

Cntl-U 

一様分布

0.20 

0.01 

0.50 

3.0。
0.4 ω 

= 宮
至。3
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'" 0 
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伺

詰
〉

~O.1 

i 
三Z

0.0 
0.20 0.25 0.30 0.35 0.40 
Mean Vo川metricWater Content (m3/m3) 

0.50 

3.00 

標準実験

分布形

平均値 (m3jm3)

分散 (m6jm6)

土嬢深 (m)

積分時間 (hr.)
離散化距隊 (m)

時間ステップ(s)

物理量分布がもたらす浸透現象下での土壌水分の分布特性

前節で土壌水分量が分布している領岐に一様な降雨があった場合の浸透現象について検討を加

えた。そこでは平均土壌水分量は変化しても、土壌水分分布形状は時間変化しないことを仮定し

ていた。しかし観測事実が示すように、透水係数の高い湿潤な領域ほど短時間で飽和に達し、乾

燥した領主主ほど飽和に逮ーするまで時間がかかるので、この仮定は成り立たない。飽和に達してし

まえばそれ以上土壊水分は泊えないので、浸透現象に伴い負の歪度が地加することが考えられる。

このような土壌水分の分布形状の時間変化に関する研究は全く行なわれてきていないが、分布の時

間変化を取り込んだ形での水分移動モデノレを構築する際には、この分布形状を知ることは必須の

事項である。そこで本節では数値実験結果を解析することによりこの分布形状について検討する。

6.3 

図 6.20・浸透現象下での土築水分分布の変化。

初期分布が一機分布の時の 3次モーメント。

図 6.19 浸透現象下での土壌水分の分布変化。

初期分布が一様分布の時の 2次モーメント。
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実験の概要

統計解析を行なうために 1∞種の異なる初期条件から浸透計算を行なう。土壌特性と降水は一

定として考えるものとする。標準実験は対象土壊を成田砂とし、積分時間は 3時間、計算土壌は

0.5m、離散化距離は 0.025mで20層である。初期条件は平均土壊水分量0.20m3jm3、分散は 0.01

として、一様分布(実験 Cntl-U)と正規分布(実験 Cntl-N)に従う乱数を与えた。

この計算条件で得られたそれぞれの初期条件に対する結果を用いて土嬢水分分布に関する統計

盆を計算する。今z番目の土壌カラムの時刻IJt、深度 zでの土境水分誌をB;(t，z)と置くと、水平方

向の土壌水分量分布に関する m 次モーメントμ9'(t，z)は

電 100

!L9'(t，z) =ム >:同(t，z) -B(z)f 
100己 l."， " J 

6.3.1 

図 6.22 浸透現象下での土境水分分布の変化

初期分布が一様分布の時の 5次モーメント。

図 6.21 浸透現象下での土壌水分分布の変化。

初期分布が一様分布の時の 4次モーメント。
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で定義ざれる。

~に比較実験として初期土嬢水分量を 0.117m3jm旬、ら 0.02m3jm3 刻みで体積含水率を変えて

飽和まで変化させ、計算土壊深度を 1mとしたもの(実験 U-long)と実験 Cntl-Nの結果で初期土

壌水分量が平均よりも湿潤な土壌カラムだけを抽出したもの(実験 N-os)を行なった。これらの

実験を表 6.3にまとめておく。以上4種の実験に対してモーメントを 30次まで計算したが、その

うち低次の 2 次~5 次までをここでは詳しく見て行くことにする。

標準実験における土壕水分分布の変化

上述の標準実験、実験 Cntl-U と実験 Cntl-N の統計解析結果を、それぞれ図 6. 19~図 6.22 と

図 6.23~図 6.26 に示す。

6，3，2 
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多微な地表面における物理量分布を考慮した土壊水分移動モデル

実験 Cntl-Uの2次モーメント(図 6.19)は()= 0.20~0.25 m3/m3で最大値を取った後、減少し

て行く。また深度が大きくなるに連れて最大値は大きくなってゆくが、深度が深くなるに連れて、

最大値の土菌加は小さくなって行く。 2次モーメントが一旦大きくなるのは湿潤な領域が飽和に達

し、密度関数で言うと、飽和の所で高い値を取り、かつ乾燥領域の方へ裾が長く延びている形の

状態が一時的に生じているからで、時間経過に伴って乾燥していた領域もやがて湿潤になり裾が

短くなって、全体が飽和に達すると 2次モーメントは Oとなる。

先ほど査を大値の増加が小さくなると述べたが、図中、途中で途切れ他の深度の曲線と交差して

いるものは深度の大きい所のものである。これを見ると、深度が深い所で 2次モーメントの&大

値が小さくなるのが読みとれるが、下端で7 トリックポテン‘ンヤノレを固定している影響とも考え

られるのでこの図だけでは断定できない。

3次モーメント(図 6.20)は歪度を表すが、-..e_増加してから減少し始め最小値を取った後、再

び滑加し、飽和でOとなっている。この増加は初期湿潤域が時間的に早く飽和に達することを意

味し、負の最小値を取るのは、浸透現象下では飽和領織が時間方向に単調士菌加であるため、飽和

域に偏りを持った土壌水分分布となるからである。

4次モーメント(図 6.21)については 2次モーメントと、 5次モーメント(図 6.22)については3

次モーメントと同様な変化を示す。

ここで 2 次~5 次のモーメントを絶対簸大値で比較すると、 2 次、 4 次、 3 次、 5 次の順番とな

るが、 2次と比べて 5次モーメントは 1/3程度と無視し得るほと:1]、さいとは言いがたい。

実験 Cntl・Nのモーメント(図 6.23~図 6.26) についても一般的な傾向は実験 Cntl-U と同様で

ある。細部では異なるところもあるが、両実験で仮定した一様分布と正規分布とはいずれも平均

に対して対象であるから、モーメントの変化には大きな差異が見られないと考えられる。

134 

図 6.24 浸透現象下での土壌水分分布の変化。

初期分布が正規分布の時の 3次モーメント。

図 6.23 浸透現象下での土嬢水分の分布変化。

初期分布が正規分布の時の 2次モーメント。
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図 6.26・浸透現象下での土壌水分分布の変化・

初期分布が正規分布の時の 5次モーメント。

図 6.25 浸透現象下での土嬢水分分布の変化。

初期分布が正規分布の時の4次モーメント。

今見てきた標準実験の比較では次の二つの点を明らかにすることができなかった。一つはそー

メントの変化に最大値が存在し、ある深度より大きい所ではモーメントは減少して行くのかとい

う問題である。実験 Cntl-Uと実験 Cntl-Nでは深度埼玉小さくこの点に対して断言できる結果が得

られなかったので、深度を 1mとした実験 U-longを行なう。もう一つは初期分布による違いが

モーメントの変化に与える影響である。実験 Cntl-Uと実験 Cntl-Nでは分散が同じで、しかも対

称、な分布を与えた結果、モーメントの変化に顕著な差異が見られなかったので、実験 Cntl-Nの

実験のうち初期条件が湿潤な方から 50カラムの土壌カラムの計算結果だけで統計解析する実験

N-osを行なう。

図 6.27~図 6.30 に実験 U-long の結果を示す。図 6.27~図 6.30 をそれぞれ標準実験のモーメ

ントの図と比較しても、基本的な変化に変わりは無い。初期のモーメントは全ての次数に対して、

実験 Cntl-U に比ベて小さいくなっている。これは実験 Cnt l-U では初期土機水分量が O~飽和の

全域に渡って分布していたのに対して、実験 U-long では初期土君臨水分盆が 0. 177~飽和の間だけ

に分布しているからである。実験 U-longの最大値を実験 Cntl-Uの最大値で嘗lった値はそれぞれ

2次モーメントから 5次モーメントまで、 0.21、0.13、0.046、0.036となり全てのモーメントで小

さくなっている。

図 6.27の2次モーメントでは、深度が 0.5m以上になるとモーメントの平均土嬢水分による変

化は殆んど見られなくなり、ある一定深度以深ではモーメン トの変化は初期の土壌水分分布だけ

に依存することが分かる。このことから実験 Cntl-Uで見られた最大値が減少するという現象は

下端の境界条件の影響を受けたためと言える。また実験 Cntl-Uと異なり、モーメン トの次数が

上がるにつれてモーメントの値が小さくなってゆく。最大値で比較すると、 2次から 3次では 1/5

比較実験における土壌水分分布の変化6.3.3 
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に、 3次から 4次では 1/2に、 4次から 5次では 2/5になっており、領峻平均を付録 Bに示すよ

うなモーメント表示で行なう場合、高次のモーメントを考慮しなくて良いことになる。

食後に実験 N-os の解析結果を図 6.31~図 6.30に示す。実験 N-os のモーメントの変化の定性

6.3物理量分布がもたらす浸透現象下での土壕水分の分布特性
136 多様な地表面における物理量分布を考慮した土犠水分移動モデル
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図 6.32・浸透現象下での土壌水分分布の変化

.実験 N-os。初期分布が正規分布の時の 3次

モーメント。
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図 6.31 浸透現象下での土壌水分の分布変化。

初期分布が正規分布の時の 2次モーメント。

図 6.28 浸透現象下での土嬢水分分布の変化

実験 U-long。初期分布が一様分布の時の3次

モーメント。
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図 6.27 浸透現象下での土機水分の分布変化 ・

実験 U-long。初期分布が一様分布の時の 2次

モーメント。
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モ

的性質は一様分布の実験 U-longとも正規分布の実験N-osとも全く変わらない。ただし歪度を表

す 3次モーメントは正規分布の場合平均に対して対象なので Oから始まっているが、片側だけ取

り出した正規分布では正の歪度を持つので正の値から始まっている。しかし、一旦 3次モーメン

トが増え、その後減少し再び上回加して Oになるとしづ特徴はそのままであり、初期の土嬢水分分

布はモーメント変化の定性的特徴には影響が少ないと言える。

実験 U-longと実験 N-osの各曲線が実験 U と実験 Nより滑らかなのは残留土壌水分量以下の

領域を含んでいないためである。この領械では不飽和透水係数は 0であり、残留土嬢水分量まで

水が土壌内に溜るまで排水が全く生じないという現象が起きているからである。

図 6.30 浸透現象下での土嬢水分分布の変化・

実験 U-long。初期分布が一様分布の時の 5次

モーメント。

図 6.29 浸透現象下での土機水分分布の変化

実験U-long。初期分布が一様分布の時の 4次

モーメント。
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土1量水分分布の時間変化に対する考察

浸透現象下での土演水分量が時間経過にともなって変化する様子は、初期の土捜水分分布形状

にはよらず、定性的には同じような振舞いを示すことがわかった。またモーメントは 0.5m以深

になるとどの深度でも殆んど変化しなく、モーメントが領域平均土壌水分量だけの関数で表すこ

とが示唆されている。
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6.3.4 土壊水分分布モーメントのパラメタリゼーション

::;¥¥¥ 
以上で浸透が生じている領械の土嬢水分分布の特徴を明らかにしたが、このモーメントに着目

して見てきたのは、土壊水分の変化モーメントが分かれば、非線形効果を考慮した状態量を算定

できる(例えば式(3.48)や式 (6.10)など)からである。モーメントを知ることは領域平均のフラッ

クスを算定する上で必須の条件である。このモーメントを算定する手法として、モーメント自体

の予報式を立てることも考えられるが、ここでは最も簡単なデータに対する曲線の当てはめを行

なってモーメントをパラメタライズすることを考える。

ここでは実験 Cntl-Uと実験 Cntl-osの2次モーメントのモデル化を行なう。 6.3.3項で見たよ

うに、 2次モーメントの定性的特徴は最大値を持つことであることから、最大値を持つ最も簡単

な2次方程式を用いる。先ず図 6.19と図 6.23の深度毎の曲線に対して土壌水分量を変数とした 2

次式を当てはめ、次にその係数ノ4ラメータを深度の関数として表すことを考える。

土境水分量の 2 次曲線を当てはめた時の係数ノ号ラメータを横軸を深度に取って、図 6.35~図 6.40

に示す。

どの係数も深度とともに直線的に変化している。土壌末端で直線から外れるところがあるが、こ

れは土壌下端境界条件によるものである。このパラメータを土嬢深度の 1次式で回帰すると表 6.4

に示すパラメータが得られた。
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図 6.35:2次モーメント のパラメタリゼーショ

ンにおける定数項と深度の関係:実験Cntl-U。

図 6.36:2次モーメントのパラメタリゼーショ

ンにおける定数項と深度の関係・実験 Cntl-N。
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表 6.4土壌水分分布のの 2次モーメントをモデノレ化するパラメータ。実験 Cntl-Uと実験 N-os

の場合

。。 。。

モデノレパラメータ α0，0 α0，1 al，O α1，1 a2，O α2，0 

実験 Cntl-U 0.0221 -0.3668 ・0.1064 3.0154 0.1188 -5.498 
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実験 Cntl-N 0.0188 ・0.31705 -0.0879 2.5959 0.1068 ・4.6877
図 6.37:2次モーメントのパラメタリゼーシ

ヨンにおける一次の係数と深度の関係実験

Cntl-U。

図 6.38:2次モーメントのパラメタリゼーシ

ョンにおける一次の係数と深度の関係.実験

Cntl-N。

これらのパラメータを式 6.12に代入し、平均土壊水分量と深度を与えれば2次モーメントが求

まることになる。 0.5 
明
一明
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ここでα日はモーメントをモデノレ化するためのパラメータである。
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モーメン卜のパラメ9リゼーショ ンに対する考察

この式と式 (6.7)を組み合わせれば、式 (6.12)を用いて 2次モーメントが時間的に変化するこ

とを考慮、した数値計算が可能となる。

勿論このパラメタリゼーションはある一つの条件下のみで成り立つもので普遍的ではない。し

かしここで行なった統計解析を通して分布の変化には定性的な共通の性質を見い出すことができ

た。このように様々な数値実験結果や観測結果を利用すれば、露首線的に普遍的なパラメタリゼー
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図 6.39:2次モーメントのパラメタリゼーシ 図 6.40:2次モーメントのパラメタリゼーシ

ョンにおける一次の係数と深度の関係実験 ョンにおける一次の係数と深度の関係実験

Cntl-Uo Cntl-N。
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ションができることも可能となろう。その際には平均土壌水分量や深度だけでは無く、降水量、飽

和透水係数等も含んだ形でのパラメタリゼーションが必要となろう。
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6.4 物理量分布が水一熱移動に与える影響

ここまでは水と熱の移動について分けて考えてきたが、実際の土壌内では水と熱の輸送は同時に

起きている現象である。この現象を記述する方程式系を最初に示したのはPhilipand de Vries(1957) 

である。ここでは物理盈が分布している効果を取り込んだ土嬢の水分量と温度を予報するカップ

リング方程式を導出し、その方程式を用いて乾燥過程における土壌水分と温度とに対する影響を

調べることにする。

6.4.1 領域平均水一熱移動力ップリング方程式の導出

水ー熱カップリング土嬢モデノレとは土嬢の水収支と熱収支を同時に解いて、 7 トリックポテン

シヤノレ(あるいは土左翼水分量)と地温を予報するモデルである。水移動はポテンシヤノレ勾配によ っ

て流れる液体水移動と水蒸気密度勾配によって流れる水蒸気移動の和として表され、また熱移動

は勲拡散によるものと水蒸気移動に伴う潜熱フラックスの和として表される。このモデノレ化され

た現象を表す方程式は次式のようになる (Philipand de Vries， 1957; de Vries， 1970)。

主=ーま(1<竺デ)ーま(D句評) (6.13) 

C4 = ーま (A~:) -引Dv学) 0.1~ 
上式中、 0は体積含水率、 ψは土壌のマトリックポテン、ンヤノレ、1<は不飽和透水係数、 Dνは水蒸気

拡散係数、 zは位置ポテンシヤノレ、 P1Japは土壌内の水蒸気密度、 Chは体積比熱、 lは水の気化潜熱で

ある。ここで潜黙フラックスによる熱移動の効果は熱伝導率の中に含まれている。土壌空隙内の

相対湿度は KelvinsIJによりマトリックポテン、ンヤノレと土壌温度で書き表せるので、水蒸気ブラ ッ

クスは通常両者の勾配に比例するものとして書かれる (Milly，1982; Milly， 1984)。この導出の詳

細については仲江川の論文 (1993)を参照されたい。

領媛平均水ー熱移動力ップルモデルの導出

分布を考慮した式を導出するに際して、 3.2項で定義した領域平均値f(x)と偏差 f'を用いて、

水と熱の移動方程式を表すと次のようになる。

v~1þ +;亙 = ~ ('K笠」亙-'K¥ 
8t . - 8t 8z ¥..θz ' •. 8z .. J 

。 (~ 8言:η てア万Z土¥
-8z ~ u旬弓子+1J'1;ヲア) 01~ 

8T， n， 8T' 8 (T8T. ，，8T'¥ ，8 (~8吉 一寸;r¥
可否+C'hEF=-z (玉石川， ~Áz ) -I;z (D匂τ l?+D'v古) (6.16) 

ここに Cは比水分容f主である。以下ではこのモデノレを用いて土主義水分盆と土壌温度が分布してい

ることによる影響について検討を行なう。

6.4.2 物理量分布を考慮した地jEモデルによる数値実験

ここでは地温に対する、土壌水分と地中1且度が分布している影響だけを見るために、土壌水分

モデノレとカップリングをせずにその応答を見る。害事、輸送の式 (6.16)を用いて計算するには、領域

平均としての熱容量と勲伝導率が必要である。熱容量については 5.1.2項で述べた通りである。熱
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伝導率についても 5.1.2項で触れているが、そこでは水蒸気移動に伴う潜熱移動は考慮していな

い。熱伝導率は潜熱に伴う熱輸送を考慮しない場合土壌水分量だけの関数として表すことができ

る(McInn田.1981)。これに潜熱の効果を加えると、土壌水分量と温度の関数として表される。

λ=Aけ B>.()-(Aλ-Dλ)exp[一向。)EλJ+ l'1/vapDvRh d~~t (6.17) 

ここでAト Bλ、Cλ、Dλ、E入は土獲によって定まる定数である。 ηvapは温度勾配下における液島効

果を表すパラメータ一、 Rhは相対湿度 e"atは飽和水蒸気圧である。図 6.41にT=303.16Kの時の

土竣水分量が正規分布している場合の砂とシノレト質ロームの熱伝導率を示し、図 6.42には()= 0.10 

のm3/m3時の地温分布が正規分布している場合の砂の熱伝導率を示す。この両図を作成するに

当たって、式 (6.17)で用いたパラメーターの値を表 6.5に示す。

表 6.5:熱伝導率を求める式に現れる土壌特性パラメーター。

土壌種類 Aλ Bλ Cλ Dλ Eλ 

砂 0.65 1.12 27 0.199 4 

シノレト質ローム 0.43 0.954 8.38 0.205 4 

M 

T... 303.16 IKj 

S.nd INoftnlllj 

0.0 0.1 0..2 0.3 M 0.5 

Volumotr旬c:Water Contant (m3/m3) 

図 6.41サプ領域の土築水分分布を考慮した

場合の砂とシノレト質ロームの熱伝導率。平均

値に周りに正規分布を仮定し、分散を変化さ

せた。土壌温度は T= 303.16 K。

j:1 1 1111111 

c・l・..・ 1・<J

図 6.42:サプ領域の地温分布を考慮した場合

の砂の熱伝導率の変化。平均値に周りに正規

分布を仮定し、平均値と分散を変化させた。等

値線は分布を考l悲しないで求めたものを考慮、

したものの値で割った比である。土嬢水分盆

は()= 0.10。

砂の熱伝導率は非常に乾燥した所で急激に変化しており、分布を考慮しない場合に比べて乾燥

領織で小さく算定され、飽和に近付くと若干大きく算定される。ところがシ/レト質ロームは立ち

上がりが緩やかなので、乾燥領減で大きく算定され、途中で逆転し、飽和に近付くに従ってほぼ

等しくなってゆく。このように土機種類によって熱伝導率に与える影響が大きく異なることが分

かる。また分散の大きさによる影響はいずれの土壌でも乾燥領域で大きく、 50%程度値が異るこ

ともある。これはいずれも 5.1.2項で述ベた性質と同一である。

6.4物理量分布が水一熱移動に与える影響 143 

地中温度が分布している場合は常に分布を考慮した場合の方が小さく算定され、 300K以下で

は分散の影響は小さいが、熱伝導に比べて水蒸気移動による効果が大きくなる高温滅では、分布

が数 10%のオーダーで効いていることが図 6.42から分かる。このように土境内の温度分布も、特

に水蒸気移動に関して、大きな影響を与えていることが分かる。

数値実験条件とその結果

土壌水分と地中温度が分布している場合について算定される地温にどのような差異が生じるかに

ついて数値実験を行なう。ただし土袋水分量と地中温度に関しては相関は無いものとし、式 (6.16)

中のそれらに関わる項を落すと次のようになる。

万九子会(工芸)-引五条e) (6.18) 

この式を用いて数値実験を行なった。対象土壌を砂 1mの土柱カラムとし、 5crn刻み、 21層で隊

散化した。土壌水分は表層が乾燥し、深度が大きくなるに遮れて湿潤になるような水分プロファ

イノレを設定した。初期条件は 293.16Kの一定温度とし、境界条件は下端でフラックス無しとし、

上端では日周期をする地中への勲伝導を G= 50 sin {ωtー ε(O)}W/m2として与えた。ここに G
は土嬢への熱伝導、 ωは日周期に対応する角速度 (0.727X 10-4 rad./s)、ε(0)は位相の遅れ (π/4)

である。この式を 1日で積分すれば土擦の熱収支は 1日で閉じていることは明らかである。土築

水分量と地1鼠は共に正規分布に従って分布しているものとし、分散をそれぞれ 0.01、20として固

定した。

図 6.43に土壌水分と地温の分布を考慮、した場合の地温変化を、図 6.44に土機水分と地温分布を

考慮.しなかった場合の地温プロファイノレから、分布を考慮した場合の地温プロファイノレを号Iv、た
値の時間変化を示す。図には全積分時間 6日のうち最後の 4日分、地表面から図 6.43では 0.5m

のところまでを、図 6.44では 0.3mのところまでを表示してある。

図 6.43から地温変化が見られるのは、深さ O.4m程度の所までで、位相は地表面の温度に比べ

て 1/2周期程度遅い。この図では各日とも同じ日変化パターンを示しており、初期条件の影響は

見られない。

図 6.44では負の部分にはハッチをつけてある。地表面付近では、夜間、 l!nち Gが負の時、温度

差も負になり、 Gが正の時、温度差も正になる。これは土嬢の熱特性のうちの一つである黙鉱散

率λ/Chが大きいためである。地表面が乾燥している条件では図 6.41に示されているようにλは大

きくなる.ので、土壌水分の分布を考慮.すると拡散率は大きくなり、 Gの変化に対して敏感になる。

例えば0の等値線に着目するとごく地表面では軸に直角に近い角度で交わっているが、離れてい

くに連れて等値線は時間変化に対して緩やかになり、 10cm以深ではやや急になって一定の傾きと

なる。

次に地表面温度に着目すると、最高で夜間で 0.80C、日中で+0.80Cの違いが生じている。こ

の差による地表面の赤外放射への寄与は大きくない。しかし、既に述べたように、パノレク式で顕

熱、潜熱フラックスを計算する場合、地表面温度と大気の気温との差にフラックスは比例するか

ら、シミュレーションで出た差はそのまま温度差として残ることになり、大きな算定の食い違い

が生じることが考えられる。ただし、これは地表面熱収支による負のフィードパックを考えない

場合であって、地1且が高ければ顕熱、潜存在フラックスが共に大きくなり、地IIffi.を下げるフィード
ノ<~クがかかるので、温度差は小さくなることが予想される。
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図 6.43:サプ領減の土壌水分分布と地温分布を考慮した場合の地温の時間変化。平均値に周りに

正規分布を仮定し、土壌水分の分散を 0.01、地温の分散を 20.0とした。図には地表面から 50c皿

のところまでを取り出した。
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領減平均の水蒸気移動に関する物理パラメータの算定

水蒸気移動を含めた水移動の式 (6.15)を用いて計算するには領峻平均の7 トリックポテン‘ンャ

/レと不飽和透水係数が必要となるが、この両者は 6.2.2項で既に検討が加えられているのでここ

では触れないことにする。この 2つは液体水移動に関わるものであるが、式 (6.15)には水蒸気移

動も含まれているので、領域平均の水蒸気拡散係数が必要となる。

領峨平均水蒸気鉱散係数

水蒸気拡散係数は KelvinJlIJを用いてマトリックポテンシヤノレ勾配と温度勾配に対する水蒸気拡

散係数に分けられる。マトリックポテンシヤノレ勾配に対する拡散係数は次のように表される。

6.4.3 Heat inlo Ground [Sand] 

So i 1 Te町 eralure Dif. (K) [Cnll-Normal) 

(6.19) 
OPvap 

一一Dnt~C.I. 引の"一~
Pliq 山山円四P Oψ 

l1(0， -0同)= (0， -01可)ml(Os 。μq)
Dψvap 

(6.20) 

ここで Cゅ，vapは水蒸気の7 トリックポテンシヤノレによる拡散を表す係数 (Laiet al.， 1976)である。

土嬢温度が 303.16Kで土壌水分が分布している場合のマトリック勾配に対する拡散係数を図 6.45

に示す。土壌水分量の分布の影響は 0.10m3/m3以下の時にあるが、それ以上の領域では分布の影

響は考えなくて良いことが分かる。

Cψ，vap 96 

CONTOUR INTERVAL = 1. OOOE-Ol 

図 6.44:サプ領減の土壌水分分布と地温分布を考慮した場合の地温の時間変化。図の等値線は分

布を考慮した場合のプロファイノレから分布を考慮しない場合のプロファ イルを号Jv、た値で示して

ある(実験 Cnll-dry)ー(実験 N-dry)。平均値に周りに正規分布を仮定し、平均値と分散を変化さ

せた。土壌水分の分散は 0.01、地温の分散は 20.0とした。図には地表面から 30cmのところまで

を取り出しである。

7z 46 
Time [hr) 

24 
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物理量分布を考慮した土壇の乾燥過程の数値実験6.4.4 

Simulaled Soi 1 Moisture [m3/1町子]

Sand (nondist.) 
[ 

E 
] 

ω 
三J

<tI 0.05 
』

島喝

ロ
(/) 

咽

Q 0.1 

" J 

E 。
と0.15

』
4 

白

ω 
日 0.2

0 

実験の概要

ここでも、地温モデノレとはカップリングせずに土壌のモデルだけの応答をみる。前節のパラメー

タを用いて、土壌の乾燥過程を数値実験で行なうものとする。

対象土嬢を砂0.5mの土柱カラムとし、 2c皿刻み、 25層で隊散化した。土機水分は表層が乾燥し、

深度が大きくなるに速れて湿潤になるような水分プロファイノレを設定した。初期条件は 293.161<の

一定温度とし、境界条件は下端で7 トリックポテンシヤノレと透水係数を一定とする。上捕では土壌

表面からの蒸発量EをGと同じく日周期をする正弦関数で、E= 3 x 1Q-7(sin2{ω(t-8)/2}/π-

1/24)m/sとして与えた。
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図 6.46土壌水分分布を考慮しない場合の蒸発に伴う土壌水分の変化。
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乾燥過程の数値実験した結果で、分布を考慮しない場合の結果を図 6.46に、分布を考慮、した場

合の結果を図 6.47に示す。

図 6.46の実験 Cntl-dryでは表層から順次乾燥が進み、表層では体積含水率の変化が激しい。こ

れは土壌から大気へ蒸発していく水分を供給できるだけのポテンシヤノレ勾配が必要となるためであ

る。この図でははっきりしないが、分布を考慮、しない場合は土主義水分f置が 0.20m3/m3の等値線の

ところで、蒸発量とほぼ位相の同じ日変化パターンが見られる。これは土壌水分丞が 0.20皿3/m3
の等値線のところで、液体水から水蒸気に相変化していると考えられ、蒸発の盛んな日中では土

穣が乾燥し、夜間に下方向から水が液体水として供給されるために日変化が現れると説明される。

一方実験 N-dryの図 6.47では土壌水分が 0.20m3/m3のところで日変化を示すのは同じである

が、表層だけが乾燥していくというより、蒸発した水分は土壌全局から奪われていると考えられる。

図 6.48には実験 Cntl-dryの水分プロファイノレから実験 N-dryの水分プロファイルを号|し、た値

が示されている。表層付近で土壊水分量の差が大きく図では負の領岐になっていて、逆に深度が

深い所では土壌水分量の差は 0.01m3/m3程度で、正の値を取っている。対象土壌の水分貯留量は、

上下端の境界条件が等しいことから、常に等しい。従って、表層付近で大きな土壌水分量差が分

布を考慮した場合としない場合とで存在しているが、それは、土壌水分盆菱は小さいものの、表

層以下の広い深度に渡っている領域の土嬢水分量差で相殺されている。

またこのことは、実験 Cntl-dryの深度方向に対する水分(或はマトリックポテンシャル)プロ

ファイノレ勾配は実験 N-dryに比べて大きいことを示している。これは図 6.8からも分かるように、

同じフラックスを形成するのに、分布を考慮した場合の方が通水能が大きいので小さな勾配で良

いことを示している。

48時間付近を中心として、表層 0.02mの所にー0.10m3/m3程度の大きな窪地が存在する。これ

は分布を考慮した方はこの窪地の下に大きなプロファイノレ勾配が存在し、実験 Cntl-dryはその

上に大きなプロファイノレ勾配が存在していることを示している。これも分布を考慮、した場合の方

が通水能が大きくなることで説明できる。つまり、ごく表層は実験 Cntl-dry、実験 N-dry共に

乾燥土壌層が生じているが、 0.02mのところでは、実験 Cntl-dryは下からの供給が少ないため

乾燥しているが、実験 N-dryは下からの供給により、充分に湿ることになる。

実験結果

図 6.47 土嬢水分分布を考成した場合の蒸発に伴う土壌水分の変化 実験 N-dry。土嬢水分は正

規分布に従って分布し、分散を 0.01に固定して計算。

CONTOUR INTERVAL = 2. 500E-02 

0.'，.，・， n凶 h・'"・・~ ， n ，・・・ ・，¥..，

分布を考慮する場合としない場合とで、表層乾燥土壌層の発達に大きな違いがあると言うこと

は、実蒸発丞を求める際に土壌水分の関数を用いる場合を考えると、実蒸発:Iil:に大きな影響を与

えることが示される。
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Exlillralion [Sand (293K)) 

8011 Moslture Dlf. (ロ子/πi') [Cnt l-Normal] 

物理量分布が乾燥過程に与える影響

ここでは領域内の物理量の分布を考慮した土境内の水熱移動方程式を導出し、式中に現れる土

犠特性の物理量分布の影響をみると共に、数値実験を行なった。これらを通して、以下のような

結論が得られた。

(i)地温が分布している影響は、土嬢水分量と土壌温度に対して、土壌水分量が分布している影

響に比べて小さい。

(ii)地温予測に対する土築水分の分布の影響は、それほど大きくないが地表面熱収支に与える影

響は小さくは無"'0 

(iii)土嬢水分盈が分布していることによる通水能に対する影響は大きく、水分プロファイルの決

定に大きな要因になっている。

サブ、領犠の物理畳分布が土壌内の水分と熱の移動に及ぼす影響が本研究によって明かになった。

またここで得られた結果は分布を考慮するとフラックスは増大するが、 3.4節で得られた結果は

表層の乾湿によって噌減は異なることを示している。大気と土壌の皮界面で分布がどのようなプ

ロセスで相互作用に影響を与えているかは次の課題と言える。

今後は水ー熱のカップリングモデノレにより土壊内でのサブ領域の分布が正のあるいは負のフィー

ドパックがかかるかを検討し、土壌だけでフィードパック機能が存在するのかあるいは大気を介

さないとフィードパック機能が存在しないのか検討する必要があろう。

U
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口
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CONTQUR INTERVAL = 1. OOOE-02 
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図 6.48・サブ領域の土壌水分分布を考慮した場合の蒸発に伴う水分プロファイルと考慮しない時の

水分プロファイノレの差。分布を考慮、しない方から考慮、した方を引いている:(実験 Cntl-dry)ー(実

験 N-dry)。土壌水分は正規分布に従って分布し、分散を 0.01に固定して計算。
、
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6.5 まとめ

多様な領減での土嬢水分を予報するモデルを導出し、土境水分の分布を考慮した場合と考慮し

ない場合とで浸透に伴う土壌水分変化の違いについて検討を加えた。更に水 ・燃輸送モデノレにつ

いても、分布を考慮、したモデルを導出し、土填水分分布を考慮した場合としない場合とで乾燥に

伴う土壌水分変化の違いについて検討を加えた。この 2つに対する検討から、以下のことが明ら

かとなった。

• Richards式を領域平均状態量から領威平均フラックスを計算できるように鉱張した。導出

された領域平均の土壌水分移動モデルは非線形平均項と不飽和透水係数とサクションの積

などのモーメント項からなる。

・土壌水分が分布している際の領域平均の水分特性曲線と不飽和透水係数を求め、分布を考慮

しないと、水分特性曲線の勾配(比水分容量)は大きく、不飽和透水係数は小さく算定され

ることを示した。

・時間的に変化しない土壌水分分布を与え、このモデノレを用いて浸透計算を行なった結果、分

布を考慮しないとどの土嬢に対しでも浸透量が減少し、土機水分の士自加が小さくなることが

示された。

・土機水分が分布している領域に降雨があった際の浸透に伴う土嬢水分分布形状の時間変化

を、数値計算結果の統計解析から検討し、その定性的特徴を明らかにした。ある深度以深の

ところではモーメントは領域平均土竣水分だけで定まること、初期分布形状が異なっていて

もモーメントの時間変化には共通の特徴があることを示した。

・解析結果を基にモーメントをパラメタライズすることを試み、領駿平均土壌水分量と深度の

簡単な式で表せることを示した。

・多様な領域での土壌内の水ー黙輸送モデルを導出し、土壌水分の分布を考慮した場合と考慮

しない場合とで、水一熱のカップノレ移動は考慮せず土壌水分量と地中温度を分布させた場合、

分布を考慮しない場合は地表面に乾燥土層が表れるが、分布を考慮すると土糠下層からの水

分供給により領域平均として乾燥土居が表れないことが示された。これは分布を考慮すると

透水係数が大きくなり、下層からの水分供給が容易に行なわれるからである。

最後の結果は大気と陸面過程の相互作用を考えた場合、非常にZ主要な意味を持つ。実蒸発量は

表層土嬢水分iil:に大きく依存しており、表層に乾燥層が現れるが現れないかで大きな蒸発盆の違

いとなる。土療については分布を考慮するとブラックスが増大するという結果であったが、蒸発

iil:についてはフラックスの増大 ・減少は土演の乾湿によって異なるとしづ結果であり 、両者の関

係は簡単には説明付けられない。また地表面でのフラックスの相関も考慮する必要も生じてくる

であろう。いずれも今後の研究課題である。

Chapter 7 

結論

7.1 まとめ

大陸河川スケーノレやメソスケーノレを対象とした計算を行なう場合、グリッドサイズは、計算機

資源や実用上、大きくならざるを得ない。すると 1グリッド内が多様なサブグリッドスケーノレ分

布を含むようになり、一様あるいは線形に変化すると言う方程式系を雌散化する際の前提が成り

立たなくなる。

水平方向に多様な領域を鉛直 1次元で扱うには、サプ領域での物理量分布を考慮する必要が出

て来る。この分布が大気ー陸面相互作用へ与える影響を明らかにするには、大気ー陸面過程におい

て一貫した形で物理量分布の影響を支配方程式に取り込む手法の磁立が必要となる。そこで本研

究では領域内に存在するサプ領核での物理量分布を考慮する方法について様々な検討を行なった。

本論文の結果をまとめると以下の通りである。

・多様な地表面から構成される領減での熱収支に関わる領域平均フラックス計算式を導出し、

表層土壌水分量や地表面温度の分布が算定フラックスに与える影響を検討した。

まず領減平均物理盆とその偏差で領域フラックスを算定する式を導出した。この式は非線形

性を考慮した領域平均物理量と物理盆問のモーメントで表され、領域平均した物理盈だけを

用いてフラックスを算定しでも、領I或平均のフラックスにはならないことを示した。

導出された式のうち非線形性を考慮した領域平均物理量と考慮、しない平均物理量を用いた

場合の算定フラックスに及ぼす影響について検討した結果、表層土壊水分または地表面温度

の分布が影響を与えるのは短波放射収支と蒸発危だけで、その他、地表面からの赤外放射、

顕熱には殆んど影響しないことを示した。蒸発長については表層土壌水分iil;の分布を考慮し

ない場合、乾燥時には過小評価、困場容水量付近では過大評価されるとし、う結果を得た。ま

た地表面1且l3l'の分布を考慮、しないと常に過小評価されるとしづ結果が得られた。このように

士演水分と地表面温度の分布を考慮することは領減蒸発量算定に必須であることを示した。

.線形化地表面熱収支モデノレを用いて地表面パラメータに関する熱収支の感度特性を明らか

にし、その結果を踏まえて線形化モデノレを摂動展開することによって多様な土地被覆の集約

化に関する検討を行なった。

比湿と地表面からの長波放射の算定を線形化したモデルを用いて、地表面パラメータの黙物

理係数、アノレベド、パノレク係数、蒸発効率を変化させた場合に撤収支がどのように変わるか

を検討した結果、熱物理係数とアノレベドに対して各地表面フラックスはほぼ線形に変化した

が、パノレク係数と蒸発効率については非線形な撮舞いを示し、他のパラメータが分布して
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いなくても、物理量の算術平均からだけでは領減平均のフラックスは求めることができず、

物理量のモーメント項も考慮、しなければならないことを示した。

多様な土地被寝の領域を最低限幾つの土地被覆に分類しなければならないかについて線形

化モデルの摂動展開を用いて検討した。モーメント項の寄与が許容誤差範囲内にあれば一つ

の集約化された地表面として扱うことができるとした時の地表面パラメータの範囲を各パ

ラメータに対して提示した。この規範は大気条件と地表面パラメータで表されるので、一般

的な領減に適用することができる。この手法を実流域に適用したところ 5種の土地被覆を 1

~3 つに集約して扱えることが示され、この集約化規範の実用性を示した。

・多様な領域での地表面温度を予報するモデルを導出し、土壊温度と土境水分量の分布を考慮

した場合と考慮しない場合とで予報される地表面温度の違いについて検討を加えた。

前述と同じ手法を適用して分布を考慮、した熱伝導方程式を導出し、水移動を考えない場合は

非線形性だけを考慮すれば良いことを示した。このモデノレに時間変化しない土壌水分分布を

仮定し分布の影響を検討した結果、分布を考慮しない場合と比べて、比較的乾燥した時に地

表面温度が数K過大あるいは過小評価されることを示した。

土壌温度と土壌水分が分布している場合の地中熱伝導の日変化に対する土築温度分布の日

変化を数値計算結果の統計解析から検討した。水平方向の土壌温度が分布している場合、平

均値は変化するものの土壌温度分布形状は日変化を示さず不変である。水平方向に土嬢水分

が分布している場合、土壌温度分布は日変化するものの、その分散は土壌特性が一定である

場合は一般に蒸発盈算定に有意な影響を与える程大きくないことを示した。

・多様な領域での土壌水分を予報するモデルを導出し、土壌水分の分布を考慮した場合と考慮

しない場合とで浸透に伴う土療水分の違いについて検討を加えた。

導出された領域平均の土壌水分移動モデルは非線形平均項と、不飽和透水係数とサクション

の積などのモーメント項からなる。時間的に変化しない土壌水分分布を与え、このモデノレを

用いて浸透計算を行なった結果、分布を考慮、しないとどの土壌に対しても浸透量が減少する

が、その分排水盆も小さくなり、土壌水分の貯留量が滑加することを示した。

また土壌水分が分布している領岐に降雨があった際の浸透に伴う土境水分分布形状の時間

変化を、数値計算結果の統計解析から検討し、分布形状のそデノレ化を試みた。

更に多様な領域での土壌内の水ー害事、輸送モデノレを導出し、土壊水分の分布を考慮した場合と

考慮、しない場合とで、蒸発過程での土壌乾燥過程の違いについて検討を加えた。水一害事のカッ

プル移動は考慮せず、土境水分量を分布させた場合、分布を考慮しない場合は地表面に乾燥

土層が表れるが、分布を考慮すると土嬢下層からの水分供給により領減平均として、乾燥土

壌層が表れないことを示した。

7.2 今後への研究課題

本論文では多様な地表面領威での物理量分布が算定フラックスに与える影響が大きく、何らか

の形で取り込まなければならないことを示してきた。もちろん分布型モデルという方向で分布を

考慮、しなくて良いレベノレまでグリッドを小さくできれば何の問題もないけれども、 物理量の分布

は相対的なものであり、細かくしていっても、更に細かな分布が見えてくるだけである。

まずしなければならないことは何をどの程度の精度で知りたし、かを決めることである。全ての

盆をでき得る限りの精度でという理想的な状態はあくまで理想として、目標の遥か彼方に見てお
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きながら、現実的には知りたい量が何で許容される誤差がどのくらし、かを設定することが第一の

課題であろう。

このように明確に問題が設定されたならばどこまで分布を考慮する必要があるか、あるいはど

こまで分布を統合化できるかを明らかにすることができる。

本論文を基に構築されたモデノレで実際に計算を行う場合、地図 ・地形デー夕、並びに熱収支に関

する地表面パラメータと土壌の水 ・熱特性パラメータが必要となる。詳細なデータで広い領媛を覆

うにはそのデータは膨大なものとなり、またデータ管理などの点からも、データの集積にデータ

ベースは欠かせない。上で述べたデータやパラメータのように必ず地図データと合わせて用いら

れるものは地理情報システム (GIS)による管理が適している。熱収支に関しては、本論文て・扱っ

たように移流の効果を無視するならば、サプ領域のデータで定まる各々の物理量密度関数のみを

領域単位でデータベース化しておけば良いが、移流の効果を考えるならばサブ領域スクールでの

データが必要となる。土境特性については多様な土壌特性領威での浸透を詳しく取り上げなかっ

たので断言はできないが、サプ領域スケーノレでのデータベースが必要になろう。また本論文では

取り上げていないが、流出モデルでは斜面長さと斜面までの距荷量に関する密度関数が分かれば良

いことになるであろう。

今後モデノレの開発と共に、こうしたデータベースの構築も視野に入れた研究が必要となろう。

本論文では分布を考慮する方法として、分布型のモーメントを用いることを一貫して提案し、

地表面熱収支に関しては統合化手法を提示した。更なる発展として、分布を考慮するためにモー

メントを予報するモデルを開発し、分布を統合化するための基準を作ることが最優先課題であり、

また魅力的な研究でもある。



154 結論

Appendix A 

高サクション領域における水分特性曲線の

外挿

A.l 研究の必要性と意義

土壌の水分特性曲線は土壌の水分移動を解析する上で必要不可欠な土壌の特性である。土壌水

分量とサクションの関係は土壌によって大きくことなり、様々なフイツテイング式が提案されて

いる(虫明ほか， 1987;日野ほか， 1989; Kosugi， 1994)。

しかしながら、これらのフィッティング式は pF3以下の湿潤から飽和までを表すことが主眼と

されている。湿潤な領減が重要な理由は、一つには遷移過程である降雨後の浸透盈算定とそれに

伴う流出量の算定、もう一つは(準)定常過程の土壌水分プロファイノレを推定することなど主な不

飽和帯での現象が pF3以下の領域で生じる現象だからである。これらの問題を解く場合には液体

水移動ではなく、水蒸気移動が卓越する pF3以上の高サ夕、ンョン領域の乾燥状態における水分特

性曲線は必要が殆んど無かった。

近年土壊と大気の相互作用が重要視される中、乾燥した表層付近での水分移動に関心が持たれ

てきている (Kondoand Saigusa， 1994;小林， 1995)。しかし上で述べたような理由から高サクショ

ン領域における土捜水分とサクションのデータも限られており、高サクション領峨では水分特性

曲線の信頼度が低い。

気候分野でも大気ー陸面の相互作用が重要視されるに連れて、陸面モデノレに直接Richards式を組

み込むものも現れている。その際に必要となる水分特性曲線ノ号ラメータは Clappand Hornberger 

(1978)の値を用いていることが多い (Dickinsonet al.， 1986; Sellers et al.， 1986;光本ほか，1994)。

Clapp and Hornberger(1978)の目的は浸透問題で空気侵入圧以下のサクションを 2次曲線で表現

し、 Philipの浸透f.l:71;精度良く算定されているか検討するものであった。乾燥から飽和付近まで

Brooks and Corey式 (Brooksand Corey， 1966)で水分特性曲線が表現されているが、 pF3以下

だけの領域でこの曲線はフィッティングされているので、高サクション域で実際の特性曲線の良い

近似になっている保証は無く、乾燥している場合の土壌水分移動にまで利用するには問題がある。

本研究では、これまでのデータを有効に使いながら、高サクション領域の水分特性曲線の推定

手法について述べる。
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A.2 既往の研究

浅沼ら (1991)は土袋内の水蒸気輸送を観測lデータを基にモデルを介して算定している。その中

で乾燥から湿潤までの連続した水分特性曲線をデータに基づいて求めている。乾燥領域の水分特

性曲線として Brooksand Corey式を、湿潤領域には vanGenuchten式 (vanGenuchten， 1980) 

を用いて両式は独立に回帰して得られた曲線のため接続点で微分不可能となってしまっている。

実際に水分特性曲線を求めた研究として、 pF5付近までの水分特性曲線をポア径分布から求め

たものがある (Lalitand Paris， 1981)。これはポア径と表面張力の釣合から水分特性曲線を求め

ようとするものであるが、 pF5付近のサクションでは毛管力(表面張力)が水分保持に対して支配

的なカとは考えにくい。高サクシヨン領減では Vander Waals力や電場などによるカも考慮、しな

ければならなくその相互作用から水分特性曲線を定めることは容易ではない (Iwataet al.， 1988)。

高サクションでの水分特性曲線の推定についての論文は Rossら(1991)のものがある。 Rossら

は高サクション領減まで表すことができる新しい水分特性曲線を次式のように提案している。

。=Cl (ψ-c， ゆo-c，) (A.1) 

ここで8は体積含水率、 ψは土壌のマトリックポテンシャル(サクション)、世oは土壌水分が 0とな

る時のマトリックポテンシヤノレ、 Clと C2は土壊毎に定まるモデノレパラメータである。式形から

も分かるように、 Campbell(1974)のモデルを0=0を通るように0軸に平行移動したものとなっ

ている。この式中、体積含水率が Oとなるマトリックポテンシヤノレを与えなければならないが、

ψ。=1.0 x 105m=pF7としている。

以下では、非常に乾燥した時の土築水分量とサクションを土壌特性を表す物理量を用いて算定

する方法を述べ、次にその値を用いることにより、恋意的パラメータをできるだけ少なくした、

高サクション領域への水分特性曲線外挿手法について述べる。

A.3 外挿式の導出手順

外挿手順は以下の通りである。まず実験により得られた粒度分布曲線から土壌粒子が単分子の

水分子膜で覆われている状態の土壌水分量を求める。次に既存の手法で pF3以下の水分特性曲線

を決定するか、あるいは既に定められた特性曲線パラメータを引用する。湿潤側の水分特性曲線

に連続かつ滑らかに接続し、単分子吸着土壌水分とその時のサクションを通るように高サクショ

ン領減における水分特性曲線の外挿を行なう。

A.4 単分子吸着土壌水分量の推定

炉乾法、は、1l00Cで24時間炉乾された土壌を完全に乾燥したとみなしているが、実際は周囲

の大気の水蒸気圧と平衡するポテン、ンヤノレを持った水は土填表面に吸若している。日本の場合の

一般的な炉乾状態である pF6.8の時は、岩田 (1970)による粘土が持つ負の電荷による電場と Van

der Waalsカとを考慮、した吸着モデルの結果から判断して、土壌表面に高身1分子膜が存在する程

度である(八幡， 1977)。従ってこのサクションでは土壌表面全てが完全に 1分子膜で覆われてい

るとは考えにくく、この時の土壌水分量を推定することは難しい。

A.4.1 単分子吸着土壌水分量の算出方法

水分子の単分子吸着の終了点は BET理論によれば pF6.3に相当する(山崎， 1969)。この時土

壊にどの程度保水されているかを以下で見積もることにする。
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比表面積の推定値の計算法

単分子吸着の終了時点での土壌水分量Omは直接的には実験で求めることもできるが実験デー

タが無い場合、粒径分布曲線から推定することが可能である。すなわち土壌の粒子が全て単層の

水分子で履われていると仮定すれば比表面積から求めることができる。実際には水分子の配向性

やダイマーやトリマーといったクラスター構造も考える必要があるがここでは殆んど影響は無い

ものと考える。

表 A.1:土壌粒子の形態による土壌の分類。 (1)は日本統一土質分類法によるもの、 (2)は USDA

によるもの。表中の粒径の単位は mm、密度の単位は kg/m3。註・粗砂の代表粒径は 1mm、細砂

では 0.1mm、シノレトでは 0.02(0.01)mm程度である (Hillel，1980; Koorev拙 ret al.， 1983)。

土捜種類 粒径範囲 (1) 粒径範囲 (2) 粒形 土粒子密度

粘土 ~0.005 ~0.002 矩形 2.75 X 103 

シノレト 0.005~0.075 0.002~0.050 球形 2.66 X 103 

砂 0.075~2.000 0.050~2.000 球形 2.66 X 103 

今、ある土壌の粒径分布曲線1，(α)が既知であればその土嬢の総表面積んと総質量Mは

r∞ 
) A = んA(α)ん(α)da (A.2勾

M = 10'>0∞ バ仰刷仰α吋ψ)V州V

となる。ここで A(α)は粒径が αの時の表面積、 p(α)は粒径が αの時の土壌粒子の密度、 V(α)は

粒径が αの時の体積である。

土壌の分類は各国によって異っているが、日本統一土質分類法と USDA(米国)の土壌分類によ

れば表 A.1のように分類されている。粒形の分類に従えば砂とシノレトは一緒に扱うことができる。

砂とシノレト(添字 s)の土壊粒子が球で近似できるとし、その直径を αとすると、その表面積は

ん =πぷ/4、体積は V，=πα3/6である。粘土(添字 C)は辺の長さが αの正方形の底面を持つ、

厚さ6の直方体として近似すると、表面積は Ac= 2a2 + 4a6、体積は Vc=α26となる。

式 (A.2)と(A.3)を変形すると、

f∞ f戸ac，.1 " . " . r∞ 1 0. . (a" 
= / A巾)1ん's(α)dα+/. Ac(α)1ん，(α)dα-/ 7π刊α2ん(いωa吋)dα+/ .，.(σ2α2 + 4a6め)1ん，(α)dαJa". '. ••.• • Jo -， ，..， . Ja，..4 ，." Jo 

~ 土(~7ra;2F(向))+芝 (2a九 4αi6)F(向) (A.4) 
i=l 、ー i=k+l

f∞ rat;，.I _.， ， . ， ， . r∞ 1 (a". 
M =刊日九(α)ん(α)dα+吋た(α)ん(α)dα=吋 carazfs(α)da+吋山ん(α)dα

k • n 

田 p， 乞~{7ra;3F(向)}+ pc乞{(山)F(向)} (A.5) 
i=l ‘=k+! 

が得られる。ここで αc，'= 0.002 mmで、 USDAによるシノレトと粘土の境界粒径を表す。上式の

最終辺は離散表示で、 F(αi)は2番目の粒径範囲に存在する粒子の割合で、 kは、ンノレトと粘土の境

界粒径範囲である。この 2式を用いれば比表面積Saは

ぬ=A/M=活シ仙之主1(;+わゆ(向) (A.6) 
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によって求めることができる。ここで、 ct(αi)はz番目の粒径範囲に存在する粒子の重量百分率

で、粒径力日積曲線骨(a)を用いて表せば、

ゆ(ai)= PiV;F(ai)jM =骨(ai，max)一 号(αi，min) (A.7) 

表 A.3:代表的な土擦の比表面積からの単分子吸着土壌水分量の推定値。表中の水分量は含水比

で表しである。体積含水率にするには乾燥密度を掛けなければならない。砂とシノレトは球形を仮

定して算定したもの。粘土鉱物の値については表 2と閉じ文献からの抜粋。

(A.8) 

比表面積 単分子吸着水分

土壌種類 Sa(m2jg) (gjg) 
砂 0.001 ~0 . 1 2.8 x 10-7 ~2 .8 X 10-5 

シノレト 0.1 ~1.0 2.8 x 1O-5~2.8 x 10-4 

カオリナイト 1O~55 0.0028~0.0152 

モンモリロナイト 770~800 0.21 ~0.22 
アロフェン 2210 0.61 

A.4.2 実験データへの適用

である。 αt，rnaxと向，minf土i番目の粒径範囲の最大、最小を表す。 αl.mlnから α明日までの問では

粒径分布は一様であるとする。その時の表面積の平均値と等価な粒径α:は
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と表される。砂やシノレトの場合は粒径だけで比表面積が求められるが、粘土を含む土築では式(Aι)

と式 (A.5)に現れる粘土粒子の厚さ6を定めなければならない。表 A.2に代表的な粘土の大きさを

示す。アロフェンの構造は中空円筒をしており、その内面と外面両方に表面を持つので、実際の

表 A.2:粘土粒子の主要な形状特性。アロフェンの厚さ/径の括弧内は構造を考慮して比表面積

から求めた相当径。値は Hillel(1980)、岩田 (1988)日本土築肥料学会編 (1981)から抜粋した代

表値。

粘土種類 粒子形状長さ (nm) 厚さ/径 (nm)

モンモリロナイト 薄片状 100~1000 1~20 

カオリナイト 薄片状 70~3500 30~50 

イライト(雲母) 板~薄板 100~1000 5 

アロフェン 円盤状 数 100 5(0.3) 

対象とする土壌は成田砂、関東ローム、まさ土の3種類とした。成田砂と関東ロ?ムは東京大学

生産技術研究所千葉実験所の大気ー土機水分結合観測プロットで採取されたもので、成田砂 (narita)

は表層 5cm、関東ロームは 50cm(k50)と200cm(k200)、まさ土は山梨県盗山市高芝山の異なる 2

地点で採取され、深度 30cm(m30)と深度 60cmの土壌 (m60)、合計5つの土壊を対象とした。こ

こで用いる実験データは弘中ら (1990)と弘中と虫明 (1991)によって取得されたもので、使用す

るデータは粒度試験と pF試験のデータで、 J8F(土質工学会基準(土質工学会， 1990))に基づいて

行なわれたものである。

粒度試験はふるい分析(粒径 2mm以上)と沈降分析(粒径 2mm以下)によって得られたデータ

である。 pF 試験は pFO~2 . 8 までを吸引圧法(小池ほか， 1992) で、 pF3.5~6.2 をサイクロメータ

法で計測している。吸引圧法は供試体を容器に入れてコンプレッサーとレギュレータで減圧し、

負圧を与える減圧法(脱水過程)を用いた。この試験の供試体サンプノレは現地から不撹乱で取られ

た 100ccサンプノレである。サイクロメータ法は土壌試料を密閉容器に入れ、容器中の水蒸気が平

衡になった時の相対湿度を熱電対湿度計で計るもので、試料は撹苦しされた数gのサンプルを用い

ている。

厚さを用いて比表面積を計算しても一致しない。表には比表面積から逆算した厚さ、即ち構造も

考慮、した相当厚さを括弧内に示してある。

比表面積が与えられた場合の単分子吸着土壌水分量の推定

データとして比表面積が与えられれば、単分子吸着土壌水分量()mは水分子の断面積SH，Oから、

()_ = f!.b_ M~，o _Sa -m-pJE一五五 (A.9) 

と表される。但しこれは体積含水率表示で、 Pbは土壌の乾燥密度、んは水の密度である。 MH，O(=
18)は水ゐ分子量、 Na(= 6.02 X 1023)はアボガドロ数である。水分子の断面積は SH，O= 10.8A2 
だから、数値を代入すると式 (A.9)は

表 A.4:土壌の比表面積の推定値と単分子吸着土壌水分量の推定値。 ()pF6は約 pF6の時の実iJllJさ

れた土壊水分量。

比表面積 乾燥密度 単分子吸着 (m3jm3) 

土壌種類 8(m2jg) 水分Om 。
pF6

成田砂 94.7 1.444 0.037 0.0256 
関東ローム (k50) 398.0 0.958 0.108 0.0782 
関東ローム (k200) 463.0 0.785 0.100 0.1105 

まさ土 (m30) 99.5 0.657 0.018 0.0234 

まさ土 (m60) 72.8 1.190 0.024 0.0185 

()m = 2.769 X 10-4 
SaPb (A.10) 

となる。表 A.3に代表的な比表面積から求めた単分子吸着時の土壌水分量を含水比で示しである。

これは式 (A.10)で乾燥密度を掛けていない値になる。式 (A.10)からも分かるように単分子吸着

土嬢水分量は比表面積に比例するから、粘土鉱物の単分子吸着土竣水分盆は砂やシノレトに比較し

て数オーダ大きくなっている。とりわけアロフェンは比表面積が大きく、単分子吸着水分量が極

めて大きな値になっている(竹中， 1963)。
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A.4節で述べた手法を用いて、実験で得られた粒径分布曲線から比表面積を計算する。

図A.1に粒度試験による粒径と重量通過百分率の関係を示す。土壌の粒度試験は JSFの試験に

準拠して行なわれたものであるので 1μ阻までの粒径は計測されているがこれより細かいものは計

測されていない。

表 A.41こ式 (A.6)を用いて計算した比表面積と式 (A.10)を用いて計算した単分子吸着土壌水分

設を示す。関東ロームとまさ土の主要鉱物はアロフェンであるから表 A.2より、 O= 3.0λ とした。

図 A.2は単分子吸着土壌水分量と pF6の近傍で実測された土境水分量を比較した図である。単

分子吸着土袋水分量は pF6.3に相当する土壊水分量であるが、両者は良く一致していることが分

かる。但し、関東ローム (k50)だけは若干大きく推定されてしまっている。数 10%ほど実験値と

具なっているが、飽和体積含水率と、推定値と実験値の差を比較すれば、この差は充分小さいと

考えて良し、。

地下水位の変動まで扱う場合、Richardsの式は比水分容量 Cを用いて表す次の形が多い。

。世 o [，/ o(ψ+z) 1 
C(ψ)一=一 ~I(z '"'\'t'~ ー}。t oz ，--. oz 1 

このような形式にしておけば、 ψ~O は正圧と考えることができ、不飽和流れと飽和流れが一括
して扱える。但し飽和領域でこの式が成り立つためには、体積含水率が飽和j或で飽和体積含水率、

比水分容量が飽和成でOである必要がある。即ち、

(A.ll) 

= (). 

o()1 

o1t!ψ主00

でないと、数値計算を行なう場合、精度良く算出することはできない。これを満足するような式と

して Haverkampら(1977)や vanGenuchtenによって示された式がある。以下では湿潤側に van

Genuchtenの式を用い、高サ夕、ンョン領域の水分特性曲線を推定する。

(A.12) 

(A.13) 

外怖を行なう場合、関数形の選択が重要な位置を占めるので、ここで関数形の選択について考

察を加える。

図A.5にpF試験で計測されたデータが示されているが、 pF3.5付近に変曲点があるように見え

る。吸引圧法は pF2.5以下が測定範囲で、 pF2.5付近では実際よりも土壌水分が大きくなる傾向

がある。またサイクロメータ法は pF3.5以上が測定範囲で残留土壌水分量付近て・実際よりもサク

ションが高めに計測される傾向がある。図 A.3に示すように、これはいずれも変曲点の存在を解

消する方向である。また Rossら(1991)や Lalitand Paris(1981)の論文には計測された水分特性

関係が掲載されているが、 pF3~4 の附!に図 A.5に見られるような変曲点は存在しない。

以上 2 つの点から変曲点が pF3~4 の聞には無いと考え、変曲点の現れない巾乗型の Brooks

and Corey式を外掃するのに用いる。 Brooksand Corey式は

()=Dmψsm 
(A.14) 

高サクション領域における水分特性曲線の外挿式の導出

A.5高サクシヨン領域における水分特性幽線の外婦式の導出

高サクション領減の水分特性曲線の推定

。(ゆと 0)

C(ψ と0)

比表面積と単分子吸着土j量水分量の推定

湿潤ー飽和域の水分特性曲線A.5.1 

A.5.2 

A.5 

図 A.2 単分子吸活土壌水分量と pF6近傍で実測された土壌水分量の比較。図中の記号は各土壌

タイプを表す。

高サクション領岐における水分特性曲線の外帰

図 A.1 粒度試験による粒径と重量通過百分率の関係。粒度試験試験は JSFに準拠して行われた。

成田砂、関東ローム (2)、まさ土 (2)の合計 5つの土湊に対する結果を示しである。
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162 高サクション領主まにおける水分特性曲線の外情

pF t 。。
4.01 。。。
3.51 ??? 

申~ I 

3.01 
， . 
4 ・口
4・口

2.51 骨口

口口
口

8r 
。

図 A.3: 吸引圧法とサイクロメータ法の pF2.5~3.5 付近の測定誤差の傾向。矢印の方向に真値が

あることを示している。口は吸引圧法のデータをOはサイクロメータ法のデータを表している。

と表される。ここで DmとBmは土壌毎に定まるパラメータである。 vanGenuchten式は次のよ

うに表され、 4つのパラメータが含まれる。有効飽和度 S，は

丘一一一一一=< > 
IJ， -IJ， II + (白νGψ)n.GJ 

(A.15) 

。
Tは残留土壌水分量、んは飽和体積含水率、 <>vG、γnvG、町GI立土嬢毎に定まるパラメータである。

フィッティングにより残留土壌水分量が定まり、 vanGenuchten式の適用範囲はIJ，く IJ:<;れとな

る。今IJ，く IJj:<; IJ，なる土機水分室内で、式 (A.14)と式 (A.15)とが連続且つ微分可能であると

すると、

日+仇 IJ，){i+(ふ川町G=MBm (A.16) 

( 、(m.G+l)

-mvG川 G(<>vG向r.G/ψi{ ~ ，1 

.l 

I ¥.... ~ ~ = DmBmψ3Brl U "J[l+(日叫ψj)n.GJ 
(A.17) 

が成り立たなければならない。ここで向はめの時の、 7 トリックポテンシャルである。

さらに非常に乾燥した時の土壌水分量として、前述の単分子吸着土嬢水分iMm(くIJj)とその時

のサクションψm(くψ'j)を用いる。

この時の体積含水率とサクションの関係は式 (A.14)を満足しなければならないから、

IJm=DmψmBm (A.18) 

が更に要求される。

以上の三方程式、式 (A.16)と式 (A.17)と式 (A.18)から、 Dm、Bm、IJjを消去すると内だけの

方程式が得られる。これを数値的に解くことにより、まず向が求まり、続いて旬、 Bm、Dmの順

に求めることができる。

A.5高サクシヨン領岐における水分特性曲線の外情式の導出 163 

ここで導入した乾燥状態の土壌水分フアクタ-lJmとψmをRossらの提案した式 (A.1)に代入す
ると、

。-lJm =Cl (ψ-c，ー ψm-c，) (A.19) 

となる。これにより Rossら(1991)がpF7の時体積含水率が 0となるという仮定が無くなり、よ

り物理的な外挿ができる。

ここで、湿潤仮!Jに用いられる水分特性曲線 vanGenuchtenの式と乾燥仮IJに用いられる水分特性

曲線 Brooksand Coreyの式が適用される土壌水分量とサクションの範囲を示したものを図 A.4

にまとめておく。ムく 8三角の聞は重なっているが、ここで提案している方法ではこの区間の土

壌水分量に対して Brooksand Corey式、即ち高サクション側の水分特性曲線を用いる。

van Genuchten 

‘f---

'l'm 'l'r fj '1'5 

。m 8r 03 . 。
5

Brooks&Corey 

図 A.4・ 2つの水分特性曲線の適用範囲。湿潤側に用いられる水分特性曲線 vanGenuchtenの式
と乾燥側に用いられる水分特性曲線 Brooksand Corey式が適用される土築水分誌とサクション
の範囲。

A.5.3 高サクション領域での水分特性曲線のパラメータの推定

表 A.5:van Genuchten式に接続する高サクシヨン側の0ーψ関係を表すパラメータo mvGと<>vGI土
van Genuchten式のパラメー夕、 J(とBは高サクション領峻の式に現れるパラメータである。

土機種類 白 vG 行'vG Dm Bm IJ， IJj 。s
成問砂 1.67 3.82 0.204 -0.205 0.175 0.187 0.396 
関東ローム (k50) 1.46 1.53 0.444 -0.143 0.247 0.341 0.571 
関東ローム (k200) 37.20 1.16 1.605 ・0.280 0.566 0.610 0.703 
まさ土 (m30) 6.84 1.89 1.605 ・0.471 0.373 0.376 0.707 
まさ土 (m60) 5.72 1.93 0.179 ・0.203 0.127 0.163 0.409 
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湿潤仮.11に用いた vanGenuchten式のパラメータは、 vanGenuchten (1980)にならい、 mvG= 

1 -1/nvGとして、 3変数の非線形最小自乗回帰によって求めた。この時用いたデータは pF試験

(吸引法)によって計測された pF3以下のサクションと土嬢水分量の実羽IJ値である。このようにし

て求められた vanGenuchtenのパラメータと8mを用いて、連立方程式(A.16)、(A.17)、(A.18)か

ら高サクション領威での0一世関係のパラメータを数値的に求めた。但し、関東ローム (k200)とま

さ土 (m60)ではこの連立方程式を満たす解は8，付近には存在するが、。T近傍には存在しなかった。

ム近傍に解が存在しない場合、内=-31.6m(pF3.5に相当)として、水分特性曲線の連続性が保

たれるよう式 (16)から先ずめを定め、次に Dm、Bを求めた。ここで内=-31.6mとしたのはサ

イクロメータの適用範囲と合わせ、サイクロメータによって実測された水分特性曲線と外怖され

た推定曲線とがより一致するよう定めたものである。前述の Rossら(1991)は接続点を 10mと

しているが、結果的には良い値であると述べるに留まっており、積緩的な理由は無い。

この場合水分特性曲線は8= 8iで連続ではあるが、微分可能ではなくなってしまう。つまり比

水分容量Cが不連続となってしまうが、

oC=C(向ー0)-C(ψ'i+o)田 C(ψi-o)~ 5 X 10-3 

程度であり大きな差にはならない。

表 A.5に各土築ごとの式 (A.14)と式 (A.15)のパラメータを示し、図 A.51こpF試験で計測され

た8-ψのプロットと本手法によって得られた水分特性曲線の結果を示す。

関東ローム (k50)とまさ土 (rn60)では実測値と外挿された水分特性曲線は大変良く一致してい

ると言える。成田砂では8T近傍で、良い一致は見られなかったが、体積含水率が 0.10未満の領成

では良く一致している。図 A.3 に示されているように、一致していない pF2.5~3.5 の領域は測

定上の問題と考えられるので、必ずしも一致する必要は無い。

解が存在しなかった関東ローム (k200)とまさ土(m30)についても一階の微係数が不連続である

ものの、外挿された水分特性曲線はサイクロメータのデータと良く一致していると言える。デー

タに基づき回帰式を求めた浅沼ら (1991)の特性曲線にも微係数が不連続な点が存在しているが、

いずれも計測データに合うようにパラメータを決めており、また先述のデータ精度の問題からも、

微分不可能な点には土壌物理の観点から意味のあるものとは考えられない。

以上から本稿で提案した推定手法により、高サクション領滅での水分特性曲線が精度良く外挿

できることが示された。

A.6 まとめ

土嬢のもっとも重要な特性の一つである水分特性曲線は、 pF3以下の湿った領減に適用するこ

とに主眼が置かれ、高サ夕、ンョン領域の特性については湿潤領滅に比べ実験データも乏しい。こ

れは Mualemの土痩特性カタログにもこの領域までのデータが全くないことが如述に示している

(Mualem， 1976)。
本稿で提案した外挿法を用いれば、高サクション領域での水分特性データが無くても、湿潤側

の実験データと粒径分布のデータから精度良く外挿されることが示された。また解が残留土療水

分量近傍に無い場合もあったが、その際は、接続点を pF3.5として与え微分不可能であるが連続

である外挿を行なった所、実験データとは良い一致を見た。このように本手法による水分特性曲

線の外挿が非常に有効であることが示され、水蒸気移動に関しても精度良し、計算ができることが

期待される。

これまで全く触れなかったが、水分特性曲線の重要な特性としてヒステリシスがある。 pF5近

傍の領域では土壌水分は結合水であるが、結合水でもヒステリシス現象は生じる (Everett，1967)。

A.6まとめ 165 

水の蒸発と凝結が繰り返される表層土製では高サクション領域のヒステリシスは重要となる。し

かしヒステリシスまで考慮した外持は非常に難しいと言え、今後の課題となろう。

本稿では vanGenuchten式を湿潤側に用いた場合についてだけ述べたが、{自の8-ψ関係を表す

式に対しても同じ手法を用いることができるし、乾燥側に vanGenuchten式を用いることも可能

であり、利用目的に応じて式形は選べば良い。
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Appendix B 

. 
ω 引 u ~ω “““' 

vωw鴨即位 WarerC酬明1(m3"，吟 水分特性曲線と巾級数近似
(a)成田砂。東京大学生産技術研究所千葉実験所大気ー土嬢水分速続観測lプロット。表層 5cm。

。。o 0.1 0.2 0.3 0." 0.5 0・0.7
V凶-智もcWarerC制，~，加'川内

水分特性曲線の近似の仕方は幾つか考えられるが、その近似精度と適用範囲について検討を加

える必要がある。以下では 3つの巾級数近似法を比較し、各近似の特性について検討を加える。

土嬢水分量は体積含水率で 0~1 の値しか取らないが、マトリックポテンシヤノレは O~ー105m の
非常に広い幅で値を取る。この曲線を表す式は Brooksand Corey(1966)や vanGenuchten(1980) 

など数多く提案されている (Musiakeand Herath， 1988;日野ほか， 1989; Kosugi， '1994)。ここで

は最も簡単な Brooksand Corey式について検討を加えるが、同様の議論はどの式についても行

なえるものである。

4

3

 

Esaua 

~~.0~'-'~0.~2-0~.3~0~" ~0.é'~0.'~0~.7 
V山内閣市W醐，c伺 酬 (m'lm奇

B.l 近似に関する既往の研究

(b)関東ローム (k50)。東京大学生産技術研究

所千葉実験所大気土壊水分連続観測プロッ

ト。深度 50cm。

(c)関東ローム (k200)。東京大学生産技術

研究所千葉実験所大気ー土壌水分連続観測プ

ロット。深度 200c由。

Ross(1992)は水分特性曲線を離散化しその問を 3次式で補間する手法を提案している。荷量散化

点を 10点として近似しているが、水分移動を実際に数値計算する場合、条件判断が多いと計算は

非常に遅くなり、あまり実用的でない。この方法を利用することはできない。
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B.2 Taylor展開を用いた水分特性曲線近似

。、
4

3
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一般に線形近似をする場合、 Taylor級数が用いられることが多い。今 Ix-11 = Ix'lくく 1とす

ると、関数 I(x)をx=l周りに Taylor展開して、

。ιーーよ
1 0.2 0.3 0." 0.5 0.6 0.7 
V帥岡崎w.断 C酬刷(m'm司

0 
0.00.1 0.2 0.3 0." 0.5 0.8 0.7 

Vo""噌出 w.'"ω・nl(mJ同

1 dl ， 
I(x) = 1(1 + x') "" 1(1) +一-=-x

1! dx 

と近似できる。より一般的にはい'1< 1において

ぶ 1d
k 1 I 

I(x) =)、一一寸lho h arlF1 

となる。実際にはある次数の項までで近似しなければならなb、から、

ふ 1el ，k 
I(x) =ち、一-.-"x ι+

~ k dxk- --UT 

となる。ここでR叫 1は近似誤差で、中間値の定理により

ι_  1 d
nH  

I(E.)川 +lf
+1 -(η+ 1)! dxnH x 1; 

と表され、 lclく lを満たすEが存在する。

(B.1) 

(d)まさ土 (m30)。山梨県塩山市高芝山。深

度 0，30m。

(e)まさ土 (m60)。山梨県塩山市高芝山。深

度 0，60m。

図 A，5:各種土壌に対する湿潤から乾燥領滅までの水分特性曲線。乾燥域は Brooksand Coreyの

式を、湿潤領滅は v叩 Genuchtenの式を用いている。実測値は pF3以下の領域は吸引圧試験で

計測されたもので、 pF3を超える領減はサイクロメータで計測された値である。図中では pF試

験で得られた値を TensioPlateとして示してある
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B.2.1 Taylor展開による近似

ここではBrooksand Corey式を取り上げて、近似を具体的に見て行く。Brooksand Corey式は

ψ=仇小=仇(とお 1/λn (B.2) 

と表す事ができる。ここで仇は空気進入圧、入mは土築毎に定まるモデルパラメー夕、 S，は有効飽

和度である。以下では異なる展開点に対する Taylor近似について見て行く。

飽和土壌水分量周 りの Taylor展開

式 (B.2)を変形して Taylor展開できる形 (1+x)m(但し z三1)にする。

ψ=川(8，-8r)+(8 川 /λ'" 川1+と判 1/λ.. 仇 (1-S，)I/>'.. (B.3) 
¥ 8，-8r / rv¥-. 8，-8r/ 

ここで、 S，(8)= (8， -8)/(8， -8r) と置き換えていて、次式で示される範囲内の値を取る。

0= S，(8，)三S，(8)::; S，(8r) = 1 

従って残留土嬢水分以上の範囲 (8>仇)で理論上、近似が可能である。式(B.3)をS，= 0周りに

n次までの Taylor展開をすると、

ψ ~b ~ [培{-去-(ト 1)} S.'] 

川-(-去)s， +H-去)(-À~ -収+
+同n占(一去)(ーた 1)......{士一い)}]

となる。

平均土壊水分量周りの Taylor展開

ここでは平均土嬢水分:Iil:O周りのTaylor展開を考える。

S~= ~一一。-8r 

と置くと、 ISmlく 1でなければならないから、

8r - Oく 8'く 百-8r 

が8'の取り得る範闘である。この不等式が意味を持つには、

8，ー百三百-8r 

が必要で、即ち平均土築水分が

(B.4) 

(B.5) 

(B.6) 

(B.7) 
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を満足する時に限って、適用可能である。式 (B.3)に習って Brooksand Corey式を変形し、百周

りに Taylor展開をすると、

/ (百+8') -8r 1ーな (o -8r . 8' ¥ 
ψ= 仇{寸ご~ ~ =仇li:-てftE)

b(~二fL) 寸
L

いL)t
8， -8r) ¥ - ， O -8

r 

/百 o ¥ー合 π 「マ k ， 唱 ‘ ， 

月ぺたま)El古Ei-丈一 (1-1)r (正正)kI (B.8) 

となる。土壌水分の変化を扱う場合、{(O一仇叫仰)ν/(伊8，一孔叫叫)リr→1
ある。

B.2.2 最小自乗j去による近似

上述のTaylor展開は無限の項で表現する場合の厳密な近似を与えるが、数値計算などで実際に

用いる場合、無限の項を扱うことはできず、許容される次数で切断しなければならない。このよう

に有限の級数で近似する場合、 Taylor級数よりも綾小自乗法を用た方が良い近似精度が得られる。

ψ=ψbS， -:c (B.9) 

今、 ψをn次までの S，の多項式で近似することを考えると次のように表すことができる。

ψ田 ψb2二αkS，k (B.10) 

ψはオーイを変えて大きく変化するので、相対誤差を最小にすることを考える。式 (B川 による

近似値をψとすると、相対誤差は次のように表される。

ψ-ψ /ψ l T=-r=u-リ (B.ll)

ここで図 A.3にも示しである様に、 Brooksand Corey式では 1imo→乱世=ー∞だから、 8rよりも
大きい土壌水分量8r，(この時のマトリックポテンシャルを払，とする)から飽和までの相対誤差の

自乗和を最小lこするように係数を定める。自乗和R2は

R2 ん2dSezLL G I )2仏

ι( * r dS. -2 {.， (*) dS. + 1:..，仏
{.， (吉川S.…)2dSe-24: (Sakfν>.m)ι+LL，d丸 (B川

ここでR2を引の関数と考え、 R2が最小となるには全ての kに対して、 1階の微係数が Oであるこ
とが必要であるから、式(B.12)をιで微分して、

安={.， 8~i (主ω叶2d£-24:副会ば叫ん)仏
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表B.1:巾級数近似する土壌の Brooksand Corey式のパラメータ

λm 

1.3843 

0.2918 

0.6763 

ψb 
(m) 

-0.3090 

-0.0929 

-0.1905 

。T ()S 

(m3/皿 3)

0.175 0.396 

0.127 0.409 

0.247 0.571 

成田砂

まさ土

関東ローム

水分特性曲線と巾級数近似

1:ιレ:Lン2べ(主ωωefk刊叫叩叫叶/μ内吋λ~づ巾mう)勾8;+1叩+1/Amdげ巾/ρ内入Amd“ιS丸e一→2Llι::， a町νi+削i+l/村叫叫1げ/

2て?、 t αιι.S.k峠+i叶+2附/ρλm叫d川C一21一一一L一一c:(i叶+1巾1/λ叶m斗‘J l k。んe，r'山 川 l(i+ 1) + 1/λm吋 Js_-， 

2弘喜釘品[じいk+川+川(Jzふ+Aふ:午+2//Am S/+(が併仰…i+削+1叫 …1吋巾山川)+川川川+刊叫叩2ν附/ρλ{'T 一日 ;h弓 {ド1ト山一-Se.r命叫叫S.九んνν'.TげJJT戸Jf川川，パρ川川(ο仰仰‘叫削+1

2 主釘lLk+ J + 2m/μλ m ( 1 -r … 九 ) 1 

日あ/Am{1一九州+志)
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対象とする土域は成田砂、まさ土、関東ロームの三っとする。これらの土竣のに対する Brooks

and Corey式のパラメータを表 B.1に示す。

最小自乗法で近似する範囲は pF3、ψr'=ー10mとし、 1次(直線)近似から 30次まで近似を行

なった。図 B.1~図 B.6 に Taylor 展開と最小自乗法によるそれぞれの近似精度を比較したものを
示す。土嬢毎に図の横軸は異なっているので、比較には注意が必要である。近{以誤差は相対誤差、

(B.13) 

を指標として用いた。図中の数字は近似した次数を表している。

Taylor展開では近似次数が増加するに連れて、負の誤差が飽和近傍から徐々に減少して行くこ

とが分かる。これは水分特性曲線が下に凸な関数だからである。成田砂には見られないが、関東

ロームとまさ土では残留土壌水分量付近で、誤差が負から正へと変化し、次数が揃えるからと言っ

て、 pF3の所で誤差が減少している釈ではない。 Taylor展開では展開した点の近傍から誤差が小

さくなってゆき、全体の誤差は高次まで考えてもあまり良くならなく、 1次や 2次の近似ではん

近傍以外は使えないことが分かる。

最小自乗法では誤差相対誤差が符号を変えながら変化して行く。乾燥側で誤差が大きくなって

いるのはは pF3以上のところが最小自乗誤差の近似範囲外であるためである。いずれの土壌でも

5次程度まで考館、すれば、 10%を越える誤差は pF3以下の所では無くなる。近似精度が良いのは

関東ロームで、これはもともとの水分特性曲線が直線に近し、からである。

この両近似手法をを比較すると Taylor展開は展開の中心近傍だけを考えている場合には非常に

良い近似を与えるが、近{曹を越えると常に負のバイアスを与えてしまうことになる。一方の最小

2乗法では全体が近似されどのような水分盆でもある程度以下の誤差範囲内で近似できる。した

がって、巾級数近似をするには展開中心近傍だけでは Taylor展開を、土壌水分盆の変域全体の場

合は最小 2乗法が良いと言える。

2~Jk +(iふ2/λ: {1ト一(悲お)Aλn…刊
一日白芯寸寸(卜1 (W悲剖Uげr)yyγλAm(川m川d山山(れ仲仰a叫川+1つ

2Slk+J+2/入間 {1-(ま)λm

k2

}] 

日布石{1-(会)川)+1} 

が得られる。最終形をψT'で表すと、

dR2 

8αz 

(B.14) 

となる。 R2を最小にするには全てのkに対して式 (B.14)が0でなければならないので、解くべき

方程式は n+1元連立 l次方程式となる。今、 ψ→ー∞とすれば

(B.15) 

口刀王百

主主守王'"

耳刀工

2

一+一+一+一+一+

n

乞
同

0

1

2

 

α
α
α
 

戸右芥刃Am

布石芥刃丈Z

Rポ府Z

石Zη石戸-

となる。このl時解くべき連立方程式を行列を用いて表せば、

ー町市
i
可

主豆p;;.

五守王二

Z言1τ同

戸石芥刃A.. 

τ+2/A .. 

E石p;;.

百石p;;.

¥n+苛石再三

α3 

αη 
まとめ

ここでは 2稲類の Taylor展開手法による水分特性曲線近似と最小自乗法による巾級数近似を提

示し、このうち飽和体積含水率を中心に Taylor展開近似したものと最小自乗法近似したものを実

際の 3種の土壌に対して行なったが、それぞれ長所、短所があることが分かり、その利用方とし

ては展開中心の近傍だけでは Taylor展開を、土壌水分量の変域全体の場合は最小2乗法が良いと

言えるこ とが示され、利用目的に応じて近似手法を選ぶ必要があると言える。

B.4 ロ訂芥刀丈Z

(B.16) 

となってこの行列は対象行列となる。この連立方程式を解けば最小自乗法による巾級数の係数が

求まることになる。

京平奇有π二

水分特性曲線近似

以上で述べた手法の中、飽和対積含水率九まわりの Taylor展開による近似と最小自乗f去による

近似について、実際の水分特性曲線近似に当てはめ、適用度と近似精度について比較を行なう。

B.3 
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本論文をまとめるに当って、研究室の虫明教授、 Herath教授、沖講師には修士課程の時から通

算して 5年間、公私の両面で大変お世話になりました。

本論文の研究を進めるに当たり、指導教官であり本論文の主査でもある虫明功臣教授には修士

1年の時から 5年間、暖かく指導して頂きました。何の不自由も感じず研究を進められたのは、学

生遠の研究環境整備に?を砕かれていたお蔭です。初期の頃は研究とは覚束ないことも多々あった

と思いますが、それに詩刻?を突いた助言を与え、研究という形にする道付けをして頂いた結果、

論文と言う成果にもなりました。途中で何度も分岐路に立ったとき、根気良く指導していただい

たのは、若手研究者の育成にとりわけ情熱を持っておられているからでしょう。また研究を進め

ていると山に入って?のことわざ通り、研究の水文 ・水資源工学的な意義等が遠く彼方に霞んでし

まうこともあり、研究の自己認識ができなくなってしまった時に、経験豊かな学際的視座から立

ち込めていた霧を取り払って頂いた事も数知れずありました。私に充分な岨鴨能力があれば本論

文から薫陶を感じられるでしょう。

沖 大幹説師には修士の l年の時から研究のあらゆる面で指導して頂きました。コンビュータ

の操作から、論文原稿の書き方、研究発表の仕方まで枚挙に暇がありません。水文・気象学にお

ける研究動向に暗い時期が比較的短かったのは、その幅広い活路から来る人脈の恩恵を受けたお

蔭です。様々な人々とその研究に触れられた事で、研究に対する視野が広がり基盤ができたと思

います。本論文の着想を頂いたのは博士課程 1年の初夏で、研究成果としてまとめることのでき

なかった観測準俄をしている頃でした。その後およそ 2年半の歳月をかけて同値変形を行った結

果が本論文であり、短い期間でまとめることができたのは、その適切さに他なりません。また研

究の過程で生じた問題点の本質を議論でき、また不備な点を直再?に指摘して下さる方が居たこと

は、研究する環涜としては何よりも変え難く有難い事でした。

Herath教授には土壌内の水分移動、分布型流出モデノレについて経験豊かな示唆に富んだコメン

トを多くいただきました。本論文では鍛わなかった土壌特性の多様性に関する問題について、有

意義な議論によって、今後この研究の進めていく上で指針を得ることができました。土壌につい

ても地表面熱収支同様に集約化を検討することが必要となると考えられます。この論文にはまと

められていませんが、水文・水資源工学へのリモートセンシングの応用に対しても、多くの議論

ができました。多様な領域での面的データ不足が本論文中のモデルの評価やクロージャー問題を

完結する際に一つの自立路となっていましたが、今後リモー トセンシングデータによって解決の糸

口が見い出されると期待される所です。また英語で論文を書くときには、懇切丁寧にベンを入れ

ていただき、中出な英語と英語らしい英語との違いを学ばさせて頂きました。

論文審査委員になって頂いた先生方とのこの論文についての議論は最終段階にあって、最終的

な修正をする上で非常に有意義なものとなりました。

玉井先生には領峨平均の定義についてコメントを頂きました。指摘の通り7が領峻平均とする

のが慣例ですが、まさに慣例が故に忘れ去られていた点を強調するために7としました。この点

は非常に注意を要さないと誤解を招く恐れがありますので論文中で詳しく説明してあります。ま

た、本論文の土壌内の水一熱移動で扱っている物理丞の多様性については 2つのレベルのうち一様

な特性を持つ領織内での状態盆の分布であるとの指摘についても、もう一方の多様な特性を持つ

領域内に関する検討を加えました。これにより多様性に関してほぼ検討すべき事項全てに言及で

きたと思います。

河原先生には熱収支に関して移流の効果を検討しておくよう指摘されましたがこれは今後の課

題と考えております。また乱流モデノレの研究をしておられる立場から LESとの関連について大変

貴重なコメントを頂きました。乱流のモデリングとの関連性と言う意味では、論文中に Reynolds

方程式とそれを解くためのクロージャー問題の関連性については言及していましたが、それより



もLESにおける粗視化フィノレターとより密接に関連付けられること、?項などとの関連について

指摘して頂いたお蔭で、より数学的な意味付けと LESとの関連についてまとめることができま

した。

柴崎先生には術語に関して適切なコメントを頂きました。また本論文で用いた物理モデルにつ

いての一般的な議論は物理過程モデ/レが主流となってしまった水文・水資源工学分野で井の中の娃

に成りかけている事に気付かせてくれました。多様性をモデノレに組み込む際に用いるデータベー

ス構築に当って必要な物理量、統計量に対するコメントは、 GISを専門とする立場からの視点で

本論文を捉えた時のもので、実用に際して必要な情報を再墜理する契機を与えて頂きました。

また沖講師がt世話役をしていて、質の高い発表討論が行なわれるタレス同人では、学会発表で

は聞けないような内容と討議ができ、大変有意義でした。この機会を通じて、様々な立場から水

文学並びに水資源工学をしておられる方立と議論ができたことは大きな財産となりました。博士

課程 l年の時に発表の機会を与えられ修士論文の内容を発表しましたが、本論文の内容も何時か

発表できたら光栄です。

「気候モデノレによる気候変動評価に関する研究j という環境研究所の受託研究の下で、「大気・

陸面過程におけるフィードパック機憎の評価j を行う陸面ワーキンググループの勉強会(~ 1回)

でも非常に有意義な議論ができました。本論文の主要テーマはとりわけ陸面水文過程で問題視さ

れているものであり、陸面に関する研究に携わる仲間の歯に衣をかぶせない意見交換は、多くの

点で参考になりまた、勉強になりました。

また本論文ではまとめることができなかった、裸地面からの蒸発過程を解明するために行なっ

た野外観測実験では、観測には不慣れな私に、小池雅洋氏と弘中貞之氏が多大な協力をして下さ

いました。平成 5，年、 6年の両夏に東京大学生産技術研究所千葉実験所で行ないましたが、記録

的な冷夏と暑夏での両極端のデータが取れました。その解析もようやく軌道に乗り始めたので、

この結果も近いうちにまとめたいと思います。それが参加して下さった研究室の学生さんへの恩

返しと考えています。

研究室の教職員、また配属された学生方のお蔭で楽しい学生生活を送ることができました。こ

れも研究にとって重要な環境だと思いうようになったのは、行き詰まった時に気分転換が簡単に

できるこができることからでした。これは研究室の皆さんが作り出した重要な財産ですので、今

後も笑いを絶やすことのないよう希望します。ベノレクソンを待つまでもなく、「笑いは知のパロメ

ターJなのですから。

この研究過程で以下の 2つの貨を光栄にも授賞する機会が与えられました。

平成 7年 3月 土木学会水理委員会第3回水工学論文奨励賞授賞

『サブグリッドスケーノレの物理量分布を考慮、したマクログリッド蒸発量の算定』

平成 7年 8月 水文 ・水資源学会第2回水文 ・水資源学会論文奨励賞授賞

『サプ領域の物理:Iil:分布を考慮した領域蒸発盈の算定』

これも皆さんの暖かい支援があってこそです。この場を借りてお礼を申し上げます。

最後に 28年間に渡って私を育てて頂いた両親に感謝を表したいと思います。普通なら職に就い

ているこの歳にまでなっても、学生として研究し続けることに寛容であったことに心から感訪れ、

たします。

平成 8年 3月 11日




