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要旨

測地学の基本は、重力値をはじめとした各種物理量を精度良く測定し、地震・火

山噴火など固体地球内部の活動を詳細に理解することである。その際、潮汐応答な

ど固体地球外部起源の変動はノイズとして扱われるため、それらを効果的に補正す

る取り組みがなされてきた。しかし、地下水流動に起因するノイズについては、そ

の発生機構が長年解決されておらず、いまだに測地学者の頭を悩ませている。

従来地下水ノイズ補正には、タンクモデルや近似曲線回帰などの経験的手法が利

用されてきた。しかし、これらの方法は地下水学的背景を踏まえておらず、地下水

流動の効果を定量的には扱っていない。また、本来の研究対象である固体地球内部

起源のシグナルも除去する可能性があり、補正結果に対する正当性が疑われかねな

い。地下水流動の物理的背景に基づいて、重力データをはじめとした測地データの

補正方法を開発することが、現代測地学の課題となっているのである。

そこで本研究では、地下水学的背景に基づいて重力データの地下水ノイズ補正方

法を開発する、という新たな取り組みがなされた。地下水ノイズ補正の方法は、以

下の通りである。すなわち、(1)計算機上に地下水流動モデルを設定し、地下水流動

方程式に基づいて各時刻の地下水分布を計算する。(2)各時刻の地下水分布を重力

観測点からの距離で重み付けして積分し、「地下水起源の重力値」を求める。(3)こ

の「地下水起源の重力値」を地下水ノイズ補正値とみなし、この値を重力観測値か

ら差し引いて地下水ノイズ補正を行う、という流れである。本研究では浅間山東部

地域を対象とし、「土壌が空間的に一様」「基盤面がフラット」「降雨分布も空間的に

一様」という単純なモデルを設定することで、地下水流動およびそれに伴う重力変

化の大局的な傾向をシミュレートした。また、浅間山東部において 2006年夏に地下

水・重力同時観測を独自に行い、計算結果と観測データの整合性を確かめた。

計算された地下水分布および重力変化は、観測されたデータの特徴を良く表現し

ていることが分かった。例えば、地下水高や体積含水率のデータでは、降雨時に値

が急上昇しその後指数関数的に減少する様子を定量的に示すことができた。また、

地下水起源の重力変化理論値は、2006年 7月豪雨時に観測された重力上昇の 90%を

説明できることが分かった。このように、設定した地下水モデルが単純かつ単一で

あるにもかかわらず、地下水学的・測地学的な複数のデータの特徴を統一的に表現

できることが明らかとなった。今後モデルの不均質性や大雨時の地下水応答を考慮

に入れることで、観測データをより忠実に再現できると考えられる。本研究の地下

水補正方法を発展させることで、火山噴火プロセスをはじめとする固体地球内部活

動の詳細が明らかになるであろう。
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Abstract

The basis of geodesy is to measure physical quantities accurately, and to monitor

solid-earth activities, such as earthquakes and volcanic eruptions. Fluctuations from

outside the solid earth (earth tide, atmospheric disturbance and so on) are considered

as noises, and have been eliminated effectively. The groundwater-derived noise,

however, have not been corrected adequately, since only little has been known on

the mechanism of the noise for a long time. Consequently, geodesists have corrected

groundwater noises with empirical methods, such as tank models and regression

curves. These methods, however, are not based on hydrological background, and

are very likely to eliminate solid-earth signals excessively. The correction method of

groundwater noise has to be developed with hydrological and quantitative approach.

We thus investigate how to correct groundwater-derived noise from gravity data

effectively. Groundwater noise is corrected in the following procedure: (1) Ground-

water distributions are simulated on a hydrological model, utilizing groundwater

flow equations. (2) Groundwater-derived gravity value is estimated for each instant

of time, by integrating groundwater distributions spatially. (3) The groundwater-

derived gravity, as the correction value, is subtracted from observed gravity data. In

this study, we simulated groundwater flow and groundwater-derived gravity value

on the east part of the Asama volcano, central Japan, with a simple hydrological

model, consisting of homogeneous soil, lying on a flat impermeable basement. We

also observed time variations of watertable height, soil moisture and gravity during

the summer of 2006 at Asama volcano, and compared the observations with the

theoretical values.

Both simulated groundwater distributions and gravity changes agree fairly well

with observed values. On variations of water level and moisture content, rapid

increase at the time of rainfalls and exponential decrease after rainfalls were illus-

trated. Theoretical gravity changes explained 90% of observed gravity increase at

the heavy rainfall of mid-July 2006. These facts showed that even a simple hydrolog-

ical model can reproduce characteristic variations of groundwater and gravity at the

same time. We believe that hydrological simulation with more sophisticated model

(such as 3D inhomogeneous soil lying on a curved basement) provides an effective

and physically appropriate scheme for eliminating ground noise from geodetic data.

Improved groundwater correction will reveal detailed solid-earth activities such as

volcanic eruptions.
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1 はじめに

この章では、測地学における地下水の位置づけについて触れるとともに、本研究

で対象とする重力観測データを紹介する。そのうえで、測地観測における地下水補

正の重要性を指摘し、本論文の目的を明示する。

1.1 測地学と地下水

測地学の基本は、地上観測点の座標をはじめとする各種物理量を精度良く測定する

ことにある。得られたデータは固体地球科学的特性を示す重要な情報源であり [e.g.,

Shichi and Yamamoto, 2001; 赤松・駒澤, 2003]、データの時間変化を診ることで地

震・火山など固体地球内部の活動を詳細に理解することができる [e.g., Heki et al.,

1997; Aoki et al., 1999; Imanishi et al., 2004]。その際、固体地球外部起源の変動は

ノイズとして扱われるため、それらを効果的に補正する必要がある。固体潮汐・海

洋潮汐・気圧変動に関しては、よりよいモデルの構築によりノイズ除去ができるよ

うになってきた [Tamura et al., 1991; Matsumoto et al., 2000]ものの、地下水流動に

起因するノイズ補正については未解決であり、未だに測地学者の頭を悩ませている。

例えば、茨城県つくばの GPS観測点では、夏場の井戸水の汲み上げによって地

表面が鉛直方向に最大 20mmの年周変動をすることが明らかとなった [Munekane et

al., 2004]。また、長野県松代の地下に設置してある重力観測点では、降雨後に重力

値が急激に減少し、その後地下水流動の影響で線形的に重力値が上昇して元の重力

値まで回復する、という一連の重力変化が観測されている [Imanishi et al., 2006]。

このほか、歪み計や傾斜計でも地下水流動による擾乱が観測される [e.g., 石井ほか,

1973; 田中, 1979; Fujimori et al., 2001; Fabian and Kümpel, 2003]。

地下水流動に伴う測地データの擾乱には、特徴が主に 2つある。1つは、さまざま

な時間スケールで擾乱が観測されることである。数時間のうちにデータのトレンド

が劇的に変化することもあるし [e.g., Fabian and Kümpel, 2003]、数年以上かけて緩

やかな変動が観測されることもある [e.g., 向井ほか, 1999]。2つ目は、観測地点や地

下構造の違いによって地下水応答が異なることである。先の例で言えば、Munekane

et al. [2004]では正弦曲線的な年周変動、Imanishi et al. [2006]の場合は降雨直後に

「ノコギリの歯」のような重力変化をする。

以上のような特性から、物理的背景に基づく地下水擾乱補正は困難とされ、観測

データに近似曲線を与えるなどの経験的手法でデータ平滑化が行われてきた [e.g., 田

中, 1979; Bower and Courtier, 1998; Imanishi et al., 2004]。しかし、この経験的手法

は地下水流動の物理的バックグラウンドを踏まえておらず、地下水流動の効果を定
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量的に説明しているとは言いがたい。また、本来診るべき固体地球起源の変動さえ

も除去してしまう可能性があり、安易なデータ平滑化は非常に危険である。地下水

流動の物理的背景に基づいた補正方法を開発することが、現代測地学の課題となっ

ているのである。

1.2 2004年浅間山噴火と絶対重力変化

地下水流動によって擾乱を受けたデータの一例を紹介する。

筆者が所属する東京大学地震研究所・地球計測部門では、2004年 9-11月の浅間

山噴火時に絶対重力計 FG5による絶対重力観測を行った (図 1)。9月中旬から下旬

にかけての中規模噴火時には、振幅 5µgal(= 5× 10−8[m/s2]) の重力変化を観測した

(図 2b)。これは火道の空隙中を高密度のマグマが上昇することで、観測点近傍に引

力が働いたためと考えられる (図 2c)[大久保, 2005]。この観測事実は、浅間山 2004

年噴火のように前兆的地殻変動を伴わない中小規模の噴火 [青木ほか, 2005]でも、重

力変化を連続観測することでマグマ上昇過程を監視できることを示唆するもので、

火山噴火予知の観点から大きな注目を集めた。

(a) (b)

図 1: 2004年浅間山噴火と絶対重力観測。(a)9月 15日午前 9時半頃のの小規模噴火

の様子。浅間火山観測所AVO(東山麓)から撮影。小山悦郎氏提供。(b)AVOでの絶

対重力計 FG5による絶対重力観測。右は東大地震研・松本滋夫氏。
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図 2: 2006年浅間山噴火時に得られた重力変化。(a)9月から 11月までの重力生デー

タ。ピンク色は台風 22・23号による大雨の時期。(b)9月の生データを 1日ごとに平

均化して得られた、最大 5µgalの重力変化。緑色は中規模噴火が確認された期間を

示している。(c)9月時の重力変化とマグマ頭位の関係。火道中のマグマの上昇が振

幅 5µgalの重力変化をもたらしたと考えられる [大久保, 2005]。

ところが、10-11月の重力観測では 9月時とは全く異なる 2つの傾向が見られた

(図 2a)。1つ目は重力値の急激な上昇である。10月 8日頃には+10µgal、10月 20日

頃には+12µgalの重力上昇が確認できる。これは台風 22号・23号によって大量の雨

（それぞれ 126.5mm, 167.0mm）が降り、観測点近傍に重力源である質量が増加した

ためと考えられる。2点目には、重力増大後に重力値が緩やかに減少しているとい

う点である。その減少速度は、期間を通して−0.3µgal/day程度である。これは台風

による大雨が地下水として土壌中を浸透していくためと考えられる。

このように、10-11月期の重力変化では降水・地下水の影響が卓越しており、9月

期に見られたような振幅 5µgalの火山活動起源の重力変化を確認することは困難で

ある。10-11月期の火山活動を詳細に理解するためには、この降水・地下水の影響を
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適切に補正し、火山活動起源の重力変化を効果的に抽出することが重要である。さ

らに、将来重力連続観測を用いた高精度な火山活動モニタリングを行うためには、

重力データから地下水擾乱をリアルタイムで補正する技術が必要不可欠である。

1.3 本研究の目的

以上のような問題点を踏まえ、本研究の目的を以下のように設定する。本研究で

は固体地球内部で生じているプロセスを物理的に理解するために、重力データに含

まれる地下水ノイズを水文学的手法に基づいて補正する手法を開発し、補正の効果

や適用限度を検証する。この目的を達成するため、次の手順に従って研究を進める。

(a) 地下水流動理論について理解を深め、地下水流動が重力データに与える影響を

定量化する。

(b) 火山活動が平穏な時期の浅間山で、地下水と重力の同時連続観測を独自に行い、

得られたデータの特徴を理解する。

(c) 地下水流動とそれに伴う重力変化をシミュレートし、同時観測で得られたデー

タと比較する。そのうえで、地下水起源の重力変化の計算精度を検証する。

(d) 2004年浅間山噴火時における地下水起源の重力変化を見積もり、「重力補正値」

として観測データに適用する。
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2 地下水理論

この章では、地下水流動の理論的な記述方法について簡単に触れるとともに、地

下水流動が重力変化に与える影響の定量化を試みる。2.1節から 2.3節で述べる地下

水理論については、以下の文献を参考にした。Tóth [1962], 中野 [1991], Haitjema

[1995], 佐藤・岩佐 [2002], William and Horton [2004], 西垣 [2005].

2.1 地下水の数値的表現法

「地下水」とは、土壌の空隙中に存在するあらゆる水のことを指す。土壌の空隙

全てが地下水で満たされている時、その土壌は「飽和状態」にあるという。また、土

壌の空隙に地下水と気体（空気）が存在する時、その土壌は「不飽和状態」にある

という。飽和・不飽和をはじめとした地下水の状態を定量的に表現するには、「体積

含水率 θ」「圧力水頭 ψ」という 2つの量を定義すると便利である。

2.1.1 体積含水率 θ

土壌のある領域を考えた時 (図 3)、その全体積が V、固体（土壌粒子）部分の体

積が VS、液体（地下水）部分の体積が VL、気体（空気）部分の体積が VGとすると、

V = VS + VL + VG (1)

の関係が成り立つ。ここで、「空隙率 n」と「体積含水率 θ」を

空隙率　 n =
V − VS

V
　 (0 ≤ n < 1) (2)

体積含水率　θ =
VL

V
　 (0 ≤ θ ≤ n) (3)

V

VS

VL

VG

図 3: 土壌内部のようす。右側は土壌・地下水・空気の割合を模式的に示したもの。
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と定義すると、飽和状態と不飽和状態は体積含水率 θを用いて以下のように表現で

きる。  θ = n (飽和状態)

0 ≤ θ < n (不飽和状態)
(4)

2.1.2 圧力水頭 ψ

地下水の大まかな構造を図 4に示す。一般に、飽和領域は不透水層（粘土層や溶

岩流）の上部に、不飽和領域は地表近傍に発達する。飽和領域は鉛直方向に広がり

を持っており、「帯水層」とも呼ばれる。飽和領域と不飽和領域の境界は θ = nの境

界面となっており、特に「地下水面」と呼ばれる。

ここで、「全水頭 h」という物理量を定義する。任意の点 P(x, y, z)における全水

頭 h[m]は、

h(x, y, z) = ψ(x, y, z) + z (5)

と書ける。z[m]は点Pの標高であり、「位置水頭」とも呼ばれる。またψ[m]は「圧

力水頭」と呼ばれ、点 Pにおける水圧 Pw[Pa]を長さの次元に置き換えたものであ

る。すなわち、ψは水の密度 ρw[kg/m3]と重力加速度 g[m/s2]を用いて以下のように

求められる。

ψ =
Pw

ρwg
(6)

圧力水頭 ψは、その場所に井戸の下端を設置した時の水位上昇高に相当する。飽和

領域では水圧が正となるため水位が上昇し (図 4, 地点P)、負圧である不飽和領域で

は水位が下降する (図 4, 地点Q)。「不飽和領域における水位」とは想像しがたいが、

テンシオメーターという機械を用いることで不飽和領域の負圧を計測することがで

きる。すなわち、飽和・不飽和と圧力水頭の関係は以下の通りである。 ψ ≥ 0 (飽和状態)

ψ < 0 (不飽和状態)
(7)

なお、不透水層より深部に「被圧帯水層」と呼ばれる飽和領域が発達することが

あるが、2.4節で述べる理由により、本論文では考慮しないことにする。

2.2 ダルシー則と透水係数

地下水はダルシーの法則 [Darcy, 1856]にしたがって流動する。すなわち、2点A,

Bの全水頭が hA[m]および hB[m]、2点間の距離が L[m]のとき、2点間の浸透流速

q[m/s]は比例係数 k[m/s]を用いて

q = −k
hB − hA

L
(8)
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図 4: 一般的な地下水構造。点Pは飽和帯に、点Qは不飽和帯に位置している。ψ[m]

は各地点の圧力水頭、h[m]は各地点の全水頭である。

と表現できる。さらにこの式をベクトル表示すると、以下の通りである。

~q = (qx, qy, qz)

= −k

(
∂h

∂x
,
∂h

∂y
,
∂h

∂z

)
(9)

= −k∇h

流速と全水頭を結びつける比例係数 k[m/s]は、特に「透水係数」と呼ばれる。透

水係数はそれぞれの土壌に特有の係数であり、土壌の透水性を決める最も重要な値

である。土壌飽和時の透水係数、すなわち飽和透水係数 k0は 10−12m/s（粘土）から

10−1m/s（礫層）まで、幅広いオーダーで変化する (表 1)。飽和透水係数が 10−12m/s

程度の場合に「不透水」、10−9m/s程度の場合に「透水性が低い」、10−2m/s以上の

場合に「透水性が高い」と言われる。

土壌不飽和時における透水係数（不飽和透水係数）は飽和透水係数 k0よりも小さ

く、体積含水率 θに依存して変化することが知られている。すなわち、

k =

 k0 (飽和状態)

k(θ) (不飽和状態)
(10)

と表現できる。体積含水率 θの減少に伴う透水係数の減少は、(1)土中水が減少する

とき大きな間隙から空になり、小さな間隙中にだけ水が保持されるため、小さな間

隙中の水は大きな間隙中の水よりも大きな抵抗を受けること、さらに (2)小さい間

隙が連続するには屈曲が多く、流路として長くなること、によって発生するとされ

る [中野, 1991]。不飽和透水係数 k(θ)の含水率依存性は土壌ごとで異なるものの、含

11



土壌 k0[m/s]

礫 10−2 ∼ 10−1

礫混じり砂 10−3 ∼ 10−2

砂 10−5 ∼ 10−3

細砂 10−7 ∼ 10−5

シルト混じり砂 10−8 ∼ 10−7

シルト 10−10 ∼ 10−8

粘土 10−12 ∼ 10−10

表 1: 飽和透水係数 k0の概略値。値は佐藤・岩佐 [2002]を参考にした。

水率 θに対してほぼ指数関数的に振る舞うことが知られている [中野, 1991]。k(θ)の

関数形はこれまで経験的に得られたものがいくつか提唱され [e.g., van Genuchten,

1980]、不飽和流の数値解析に使用されている [e.g., 齋藤ほか, 2004]。

2.3 地下水流動則

ダルシー則 (式 9)を体積保存の式に代入することで、体積含水率 θおよび圧力水

頭 ψの微分方程式を導くことができる。今後の議論を容易にするために、飽和領域

に対しては圧力水頭 ψの方程式を、不飽和領域に対しては体積含水率 θの方程式を

導いていく。

2.3.1 飽和領域

一般に土壌飽和領域（帯水層）では鉛直スケールよりも水平スケールのほうが十

分大きいため、鉛直方向の変化を無視することができる [Tóth, 1962; 佐藤・岩佐,

2002]。このとき、全水頭 hの定義式 (式 5)は以下のように変更される。

h(x, y) = ψ(x, y) + hb(x, y) (11)

このとき、圧力水頭 ψ(x, y)は帯水層の厚さを示し、hb(x, y)は帯水層最下面（不透

水層との境界面）の標高を意味する (図 5a)。また、全水頭 h(x, y)は地下水面の標高

と同等であり、特に「地下水高」と呼ばれる。

ここで飽和領域において、水平方向の面積 dxdy、帯水層の厚さがψである直方体

の領域を考える (図 5b)。この帯水層に地下水の流れがあるとき、この領域に存在す

る地下水の体積変化量は、この領域に流入する地下水とこの領域から流出する地下
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ψ

hb

h

(a)

h(x,y)

hb(x,y)

z=hb
z=0

(b)

qx qx+∆qx

qy

qy+∆qy

N

z=h

∆x ∆y

ψ

図 5: (a)飽和帯の概略図。灰色は不透水層、水色は飽和帯、茶色は不飽和帯を意味

する。(b)ある地点 (x, y)の地下水収支。

水の差で表現できる。以上のことを等式で表すと以下のようになる。

∂ (θψ)

∂t
= −∂ (ψqx)

∂x
− ∂ (ψqy)

∂y
+ N (12)

N [m/s]は帯水層上部からの水の供給量を示しており、「涵養率」と呼ばれる。qx, qy

はダルシー則 (式 9)の流速であり、飽和領域では θ = n, k = k0となるので、式 12

は以下のように変形できる。

n
∂ψ

∂t
= k0

∂

∂x

(
ψ

∂h

∂x

)
+ k0

∂

∂y

(
ψ

∂h

∂y

)
+ N

= k0
∂

∂x

[
ψ

∂

∂x
(ψ + hb)

]
+ k0

∂

∂y

[
ψ

∂

∂y
(ψ + hb)

]
+ N (13)

この式は飽和領域における地下水流動を圧力水頭 ψで表現した微分方程式であり、

ブジネスクの式 (Boussinesq equation)と呼ばれる。右辺に圧力水頭ψの積が含まれ

ていることから、この方程式は非線形である。

2.3.2 不飽和領域

不飽和土壌において、体積が dxdydzの直方体を考える。この領域における地下

水の体積保存則は、体積含水率 θと浸透流速 ~q を用いて以下のように表現できる。

∂θ

∂t
= −∇ · ~q (14)

13



この式に式 9を代入すると、

∂θ

∂t
= ∇ · (k∇h)

= ∇ · (k∇ψ) +
∂k

∂z
(15)

となる。この式では、左辺が体積含水率 θの関数、右辺が圧力水頭 ψの関数になっ

ているため、従属変数を 1つに統一する必要がある。

ところで、不飽和領域では体積含水率 θと圧力水頭 ψが 1対 1の関係になってい

る。θ = θ(ψ)の曲線は「土壌水分特性曲線」と呼ばれ、その勾配

C = C(θ) =
dθ

dψ
[/m] (16)

は「水分容量」と呼ばれる。この式を用いて式 15を変形すると、

∂θ

∂t
= ∇ · (D∇θ) +

∂k

∂z
(17)

ただし、D =
k(θ)

C(θ)
[m2/s] (18)

となり、従属変数を θに統一することができる。式 17は不飽和領域における地下

水の流動を体積含水率 θで表現した微分方程式であり、リチャーズの式 (Richards

equation)と呼ばれる。

ここで新たに定義された係数D[m2/s]は「水分拡散係数」と呼ばれ、透水係数 k

と同様に不飽和特性を示すことが知られている。すなわち、

D =

 D0 (飽和状態)

D(θ) (不飽和状態)
(19)

不飽和時の水分拡散係数 D(θ)の含水率依存性は各土壌で異なるが、k(θ)と同様、

含水率 θ に対し指数関数的に振る舞うことが知られている [中野, 1991; 佐藤・岩

佐, 2002]。D(θ)の関数形はこれまで経験的に得られたものが数多く提案され [e.g.,

Gardner and Mayhugh, 1958]、不飽和領域の地下水流動計算に利用されている。な

お、式 17は kとDが従属変数 θに依存することから、非線形の微分方程式になって

いる。

2.4 地下水と重力

ここまで、地下水の流れが式 13（飽和領域）および式 17（不飽和領域）で表現で

きることが分かった。この節では、地下水がこれらの式に従って流動する時に、地

上における重力値はどのように変化するのかを独自に考えていく。
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Gravimeter
A(x0,y0,z0)Universal

Gravitation

Gravity: dg

P(x,y,z)
Volume: dxdydz

Mass: dM

図 6: 点 P(x, y, z)の物体が点A(x0, y0, z0)に及ぼす重力 dg。

重力とは万有引力の鉛直成分である。任意の点 P(x, y, z)に体積 dxdydz[m3]、質

量 dM [kg]、密度 ρ[kg/m3]の物体があることを考えると (図 6)、観測点A(x0, y0, z0)

における重力値 g[m/s2]は積分の形で以下のように表現できる。

g(x0, y0, z0) =
∫∫∫

dg(x, y, z)

= −
∫∫∫

G · dM(x, y, z)

R2
· z − z0

R

= −G
∫∫∫

ρ(x, y, z)
z − z0

R3
dxdydz (20)

ただし zは鉛直上向きを正とし、R2 = (x − x0)
2 + (y − y0)

2 + (z − z0)
2とする。ま

たGは万有引力定数G = 6.673 × 10−11[m3/kgs2]である。この式から理解できるの

は、質量を持つあらゆる物体が重力値に影響を与えるという点と、観測点からの距

離Rが短い物体ほど重力値に大きな影響を与える、という点である。

土壌中に存在する地下水も質量を持っているため、当然地上での重力観測値に影

響を与える。そこで、式 20において地下水に関する項のみ取り出すと、地下水分布

による重力値への寄与 gw[m/s2]は、水の密度 ρw[kg/m3]と体積含水率 θによって以

下のように表現できる。

gw(x0, y0, z0) = −Gρw

∫∫∫
θ(x, y, z)

z − z0

R3
dxdydz (21)

飽和領域では θ = nなので、飽和領域と不飽和領域に分けて記述すると、

gw(x0, y0, z0) = − Gρwn
∫∫∫ h(x,y)

z=hb(x,y)

z − z0

R3
dxdydz

− Gρw

∫∫∫ hs(x,y)

z=h(x,y)
θ(x, y, z)

z − z0

R3
dxdydz (22)
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と書ける。右辺の第 1項目が飽和領域の寄与、第 2項目が不飽和領域の寄与を示し

ている。また、hb(x, y)は飽和領域の最下面（不透水層と帯水層の境界面。「基盤面」

と呼ぶこともある）、h(x, y)は飽和領域と不飽和領域の境界面（地下水面）、hs(x, y)

は不飽和領域の最上面（地表高）を意味している (図 5a)。

この式では、h(x, y)や θ(x, y, z)に代表される地下水分布が重力値に寄与してい

る。hや θは式 13, 17の式に従って時間変化することが既に分かっているので、式 22

で与えられる地下水起源の重力値も、地下水分布に応じて時間変化することが分か

る。すなわち、地下水流動を数値的にシミュレートすることで地下水起源の重力変

化を求めることが可能であり、その値を重力観測値の補正値として使用すれば、重

力データから地下水流動の寄与を取り除くことができるのである。

なお本論文では、地下水が土壌フレームを変形させることなく流動するものと仮

定し、土壌フレームの膨張（すなわち空隙率 nの変化）を考慮しない。不透水層下

部に存在する被圧帯水層に関しては、土壌フレームの膨張が測地データに影響を与

える可能性が示唆されている [Munekane et al., 2004]が、一般に被圧帯水層は他の

帯水層と独立した流動系を有しており、降水による地下水流動場の変動は非常に小

さいことが考えられる。以上のような理由から、本論文では不透水層以深の地下水

流動は考えないものとする。
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3 地下水・重力同時観測

前章では、地下水流動理論について触れるとともに、地下水が重力値に与える影

響を定量化した (式 22)。この式は本研究によって独自に求められたものであり、本

研究の中でその妥当性を確認する必要がある。

そこで本研究では、2006年夏を中心に火山活動が平穏化した浅間山 [気象庁, 2007]

の東部地域 (図 7)で地下水・重力同時観測を行い、降雨に対する地下水・重力の応

答を調査した。独自に観測を行った物理量は、土壌中の体積含水率 θ、地下水高 h、

および重力値 gである。観測期間は重力観測が最も短く（2006年 6月 29日～9月 23

日）、この期間内で全ての観測データを得ることができた。本章では、まず浅間火

山観測所で行っている降雨観測のデータについて触れ、地下水・重力同時観測の詳

細を述べる。特に、九州地方や長野県で甚大な被害をもたらした平成 18年 7月豪雨

(7/15-24)[気象庁, 2006]の観測データに注目する。

Mt. Asama
36.4064N
138.5228E

2568m

AVO
36.4000N
138.5722E

1406m

FRM
36.4361N
138.5853E

1279m

SEN
36.3922N
138.5703E

1227m

1km

Ko-Asama Shiraito Falls

Sengataki Falls

図 7: 観測点配置図。星印が観測点を示す。
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図 8: 2005年 8月～2006年 12月の地下水・重力データ。(a)浅間観測所 AVOの時

間雨量 [mm/hour]と累積雨量 [mm]。(b)AVO土壌中の体積含水率。地表からの深さ

10cmと 100cmのデータを示している。(c)浅間牧場FRMの地下水高変化 [cm]。(d)

千ヶ滝源泉 SENの地下水高変化 [cm]。期間 I・IIIには地下水高のレベルが高く、降

雨後の特異な水位変動が観測されていない。一方、期間 IIは地下水高のレベルが低

く、降雨後の水位変動が観測されている。(e)AVOの重力変化 [µgal]。
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図 9: 2006年 7-8月の地下水・重力データ。(a)浅間観測所 AVOの降水量。時間雨

量 [mm/hour]と累積雨量 [mm]を示している。(b)AVO土壌中の体積含水率。地表

からの深さ 10cmと 100cmのデータを示している。(c)浅間牧場FRMの地下水高変

化 [cm]。(d)千ヶ滝源泉 SENの地下水高変化 [cm]。(e)AVOの重力変化 [µgal]。
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3.1 降水量

浅間山の東 4kmに位置する東大地震研究所浅間火山観測所（略称AVO,図 7参照）

の観測棟屋上では、転倒ます型雨量計による降水量観測を常時行っている。0.5mm

の降水がますに貯まるとますが転倒して水を排出する仕組みになっており、その転

倒数を計測することによって降水量を知ることができる。降水量分解能は0.5mmで、

1時間毎の転倒数に 0.5を掛けた値を時間降水量 [mm/hour]として記録している。

図 8aは、2005年 8月から 2006年 12月に観測された時間降水量 [mm/hour]と累積

降水量 [mm]を示している。2006年の累積降水量は 1406mmで、最寄の測候所（気

象庁軽井沢測候所）の平年値 1198mm[気象庁電子閲覧室, 2007]の 1.2倍近い降水

である。月毎では、7月に 328mmもの雨量が観測された。これは軽井沢の平年値

185.5mmの 2倍近い雨量である。また、2006年 7月～8月の観測データを図 9aに

示す。雨は特に豪雨時に集中していて、17日から 21日の 5日間で 230mmの降水が

観測された。

本研究では、この時間降水量のデータを活用し、地下水流動の解析を行っていく。

3.2 体積含水率 θ

地下水の源は上空から供給される降水であり、地表面は地下水流動の開始点でも

ある。地表において地下水流動がどのように始まっているのかを理解することは、

地下にある不飽和帯・飽和帯の流動を考える上でも非常に重要である。そこで本研

究では、地表近傍の土壌水分の鉛直分布 θ(z)を連続観測することで、降水が地下水

となって浸透していく様子を理解する。

土壌中の体積含水率 θを知るためには、土中の誘電率 εを観測する方法が一般的

である。以下に、その仕組みを簡単に説明する。

水の誘電率 εwは、土や空気の誘電率 εs, εaに比べて非常に大きい。真空中の誘電

率を ε0とすると、それぞれの誘電率は

εw ≈ 81ε0,　εs ≈ 4ε0,　εa ≈ ε0　 [F/m] (23)

であることが知られている [国立天文台, 2006]。このため、水分の多い土壌ほど誘電

率 εは大きくなり、水分の少ない土壌ほど εは小さくなる。このとき、土壌の誘電率

εと体積含水率 θは 1対 1の関係をなし [Topp et al., 1980]、以下のような近似式が

成立する [Whalley, 1993; White et al, 1994]。

√
ε = a0 + a1 × θ (24)
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a0, a1は各土壌に固有の定数であるが、Miller and Gaskin [1999]によって以下のよ

うに概算された。  無機土壌： a0 = 1.6, a1 = 8.4

有機土壌： a0 = 1.3, a1 = 7.7
(25)

土壌中の誘電率 εはTDR (time-domain reflectometry) [e.g., Topp et al., 1980] とい

う方法で観測可能なので、得られた誘電率 εを式 24に基づいて変換すれば、その土

壌の体積含水率 θを知ることができる。

一般に広く用いられている水分観測装置は、電極を土壌に突き刺して観測するも

のが多い。しかし、電極の長さは耐久性の観点から 6-8cm程度と短くなっており、

地表約 10cmの領域のみが体積含水率観測の対象となる。また、この種の水分計は 1

つの機器で 1箇所の含水率しか観測できないので、本研究のように体積含水率の鉛

直分布 θ(z)を観測する場合には不向きである。

そこで本研究では、含水率鉛直分布 θ(z)を観測するために、Eijkelkamp社製プロ

ファイル水分計を使用する (図 10a)。このプロファイル水分計は直径約 3cm・長さ約

120cmの棒状である。専用のオーガーで掘った深さ 1mの穴の中に通水性のプラス

チックチューブを挿入し、その中にプロファイル水分計を設置する。この水分計に

は深さ 10, 20, 30, 40, 60, 100cmの位置にセンサーが付いており、各深さの誘電率 ε

を観測することができる。観測後にこれらのデータを変換することで、体積含水率

θの鉛直分布を知ることができる。なお、オーガーの掘削径はプラスチックチュー

ブの直径より 2-3mm小さく、チューブの内径と水分計の直径もほぼ等しいため、水

分計が土壌に密着しやすい仕組みになっている。

2006年 4月 18日、AVO敷地内にこのプロファイル水分計を埋設した (図 10b)。こ

の地点は樹木や建造物から 10m以上離れており、上空からの降水を遮るものは全く

無い。また土壌の掘り返しが行われた経緯がないため、この観測点が浅間山東部地

域の土壌浸透特性を代表しているものと考えられる。水分計は専用のパワーユニッ

トを介して AC100Vで電源供給され、専用のデータロガーを用いて 10分間隔で連

続観測を行った。データは 32MB CompactFlashに記録され、約 1ヶ月ごとにデータ

を吸い上げた。

図 8bには観測開始日（2006年 4月 18日）から最終データ回収日（2006年 11月

8日）までのデータを、図 9bには 2006年 7月～8月のデータを示している。誘電率

εから体積含水率 θへの変換には式 24を用い、定数 a0, a1については無機土壌の値

を用いた。図は煩雑化を避けるため、深さ 10cmと 100cmにおける体積含水率のみ

描いている。

降雨データ (図 8a, 9a)と比較すると、降雨後に体積含水率 θが急上昇し、その後

指数関数的に減少しているのが分かる。上昇量や減衰の度合いは各降雨で異なるも
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図 10: (a)プロファイル水分計。三角印の場所にセンサーが付いている。左側は通

水性プラスチックチューブ。(b)プロファイル水分計設置のようす。白丸が水分計、

右上が雨量計、左奥が浅間観測所AVO。

のの、より多くの雨が降ると θがより大きく上昇し、θが元のレベルに戻るまで長

い時間が掛かっている。これは降雨直後に土壌中の水分が一時的に増加し、その後

地下水として地下へ浸透していくためと考えられる。

また降水量 10mm程度の比較的小さな降水では、深さ 1mの体積含水率変化に位

相の遅れが見られる。例えば図 9bで、7月 8-10日の 15mm降雨に対して 1日程度

の時間遅れが確認できる。これは降水が鉛直下向きに浸透するのに時間が掛かるた

めで、土壌の流れやすさ（透水係数 kなど）を決定する上で重要な情報である。

本研究では、この体積含水率データを地下水流動シミュレーションとの比較に用

いるだけでなく、透水係数 kなどの土壌浸透特性を推定するのに利用する。

3.3 地下水高h

図 4の通り、地下水面 (Water Table)は不飽和帯と飽和帯の境界であり、不飽和帯

を鉛直下向きに浸透してきた地下水がはじめて飽和領域に達する場所でもある。地

下水面に達した水は地下水面自身を盛り上げ、ダルシー則 (式 9)に従って横方向に

流動する。すなわち、地下水面の高さ（地下水高）を観測することは、不飽和帯か
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らの地下水供給量を知る上で有益であり、飽和帯の流動過程を知る上でも重要な情

報源となる。

ところで、地下水面は一般に 2次元的な分布 h(x, y)をなしている。また、峡谷部

では河川と連続的に繋がっているため、河川の標高は地下水面とほぼ等しいと考え

られる [佐藤・岩佐, 2002]。特に、河川の源泉は地下水が土壌外部へ流出する最初の

地点であり、地下水の挙動を最も忠実に反映していると予想される。よって本研究

では、河川の源泉が地下水面の“露頭”であるという考えの下、河川源泉に浅井戸

を設置し、地下水高の連続観測を行った。なお、浅間観測所 AVOでは地下水面の

存在が確認されておらず、地下水面分布に関する詳細な文献も存在しない。井戸を

掘るにしても掘るべき深さが不明であるため、経済的負担が大きくなる可能性もあ

る。以上のような理由から、今回はAVO周辺での井戸掘削・地下水高観測を行わな

いことにした。

地下水高 hを観測するために、本研究では Van Essen Instruments社製ダイバー

水位計を使用した (図 11a)。ダイバー水位計は長さ 90mmのステンレス製容器の先

端に圧力センサーを露出させた構造になっており、完全密封された内部に寿命 8-10

年の電池を内蔵している。この水位計を水中に浸水させることで、水圧と大気圧の

総和 P1[hPa]を観測することができる。連続観測を行う際には大気圧の寄与を補正

する必要があるため、地下水面より上の大気中に同様の圧力計を設置するのが一般

的である。この圧力計による大気圧の観測値が P2[hPa]であるとき、水中に設置し

た水位計のセンサー部から地下水面までの距離∆h[m]は

∆h =
P1 − P2

ρwg
(26)

となる。このとき、水中に設置した水位計のセンサー高 h1[m]が既知であれば、そ

の場所の地下水高（地下水面の標高）h = h1 + ∆h[m]が求まるのである。

本研究では、2005年春、AVOの北北東 4kmに位置する浅間牧場内の湧水地点（略

称 FRM）、およびAVOの南 1.5kmの千ヶ滝源泉（略称 SEN）に浅井戸を作成した

(図 11bc,場所は図 7参照)。井戸はまず、湧水地点付近の斜面に穴径7cmのオーガー

で深さ約 1.5mの穴を掘った。その穴に長さ 2m・外径約 7.5cmの塩化ビニールパイ

プを埋設した。塩ビパイプの底は閉じており、底面から土粒子が侵入しない構造に

なっている。また、パイプ下端から約 30cmまでのパイプ壁面には、電動ドリルで

約 30箇所の穴（直径約 5mm）を開けた。これはパイプ内の水面の高さが周囲の地

下水高と一致するよう、地下水の通り道（スクリーン）を作るためである。

以上のように簡易的に作成した浅井戸に、前述のダイバー水位計を設置した。水

圧計・気圧計はパイプの蓋からステンレス製のワイヤーで吊るし、井戸の底まで落

ちないように固定した。なお、蓋には直径約 5mmの穴が 6箇所空いており、井戸内
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図 11: (a)ダイバー水位計。下の穴の内部に圧力計が露出している。上部の穴は水

位計をワイヤーで吊るす時に用いる。(b)浅間牧場FRMにおける水位計設置のよう

す。塩ビパイプで作成した浅井戸に、ワイヤーで吊るした水位計を挿入する場面。手

前に写っているのは東京大学大学院工学系研究科・茂木勝郎氏。(c)千ヶ滝源泉 SEN

の浅井戸（右側）。写真奥が上流。

部の空気が密閉することはない。水圧計は水の中に、気圧計は地下水面より上部に

位置するよう、ワイヤーの長さを調節した。このような状況の下、水圧計・気圧計

とも 10分間隔で連続観測を行った。なお観測開始日は、浅間牧場FRMは 2005年 9

月 2日、千ヶ滝源泉 SENは 2005年 8月 23日である。

図 8には、観測開始日から最終データ回収日（2006年 11月 28日）までの地下水

高 hの観測結果を、図 9に 2006年 7月～8月の結果を示す。各図の (c)が浅間牧場

FRM、(d)が千ヶ滝源泉 SENのデータである。各図とも変化量のみ示しており、井

戸の標高値を差し引いている。

図 8では、夏季に地下水高が上昇し冬季に減少するという年周変動が見て取れる。

これは夏季の降水量が冬季よりも多い (図 8a)ため、地下に蓄えられる水の量が夏季

に増大するためである。年周変動の振幅は、観測点FRMで 20cm、SENで 70cmに

ものぼる。観測点 SENの年周変動の振幅が大きいのは、この地域が広域の地下水を

集める地形になっているためである（5.2.1節で詳述）。

さらに短い時間スケールを見ると、体積含水率変化 (図 8b, 9b)と同様、降雨後に

地下水高が急激に上昇し、その後指数関数的に減少しているのが分かる。これは降

雨直後に地下水面に供給された水が、ゆっくりと外部へ流出するためである。降雨量

の大小によって、地下水高の上昇量や減衰の様子が異なっているのも、図 8b, 9bと

同様である。ところが 2006年 7月豪雨後には地下水高が十分減少せず、豪雨前のレ
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図 12: 踏査により明らかとなった千ヶ滝源泉の移動。赤十字が冬～春の湧水地点。

この地点の左岸に地下水高観測点 SENを設置している。緑十字が夏～秋の湧水地

点。標高にして 20m、距離にして 150m上流へ移動していた。

ベルより上昇しているのが分かる (図 9cd)。地下水レベルの上昇は、FRMで 20cm、

SENで 60cm程度である。これは、豪雨時に降った大雨によって土中の地下水量が増

加し、地下水面の平衡状態が豪雨前よりも高いレベルに遷移したためと考えられる。

また、観測点 SENの地下水高が高いレベルの時は、降水後の特異な地下水高変化

が観測されないことが分かる（図 8d, 期間 I・III）。一方、春になり地下水高が減少

すると、上記に述べた降水後の地下水高変化が次第に観測されている（図 8d, 期間

II）。これは夏季の降雨増加によって地下水高が急増し、湧水地点が上流へ移動した

影響で、井戸設置点周辺では地下水流よりも河川流が卓越したため、河川から土壌

への「水の再涵養」が行われていると考えられる。このような場合、井戸中の水面

高は河川の水面高の影響を強く受けるため、雨が降っても即時的な応答をしない可

能性が考えられるのである [徳永, 私信]。実際、2005年春に当時の湧水地点近傍に

井戸を設置したものの、2005年 10月下旬のデータ回収時には標高にして約 3m、湧

水地点が上流へ移動していた。また、2006年 7月豪雨後にも標高+20m程度湧水地

点の移動が確認されている (図 12)。このような経緯から、観測点 SENの水位デー

タには、地下水流動だけでなく河川流の影響が強く現れている。地下水シミュレー

ションの結果と比較する際には、注意が必要である。

なお、2点 FRM・SENの地下水高データでは、振幅 3cm未満の日周変動が観測

されている。これは、(1)近隣の井戸汲み上げによる地下水高の一時的な減少、(2)

気温変化の影響で気圧計内の圧力が変化したことによる見かけの地下水高変化、と

いう 2つの可能性がある。本研究では、降雨後数日間の地下水高変化に特に注目し

ているので、1日以内の変動は特に考慮しないものとする。
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3.4 重力値 g

本研究では、地下水流動起源の重力変化を観測するために、浅間観測所 AVOで

重力連続観測を行った。この節では、用いた重力計の仕組みや観測結果について述

べる。

一般に、地上の観測点では 1mm降雨後に 0.042µgal前後の重力上昇が観測される

[e.g., Bower and Courtier, 1998]。これは、降雨によって観測点直下やその周辺の質

量が増加し、鉛直下向きの万有引力が働くためである。（なお 0.042という値は、無

限平面に 1mmの雨が降ったときの理論的な重力上昇値であり、実際の地形ではこ

の値から 0.01程度外れることもある。）この値を用いると、降雨後の重力の即時応

答量が概算できる。例えば、10mm降雨では 0.42µgal、100mm降雨では 4.2µgalと

いった具合である。20mmを超えるようなまとまった降雨では、1µgal程度の重力変

化が期待される。すなわち、1µgalよりも観測精度の良い重力計を用いれば、20mm

程度の降雨による重力変化を検出することができる。

ところで、重力値を観測する際には「スプリング型相対重力計」「絶対重力計」

「超伝導重力計」などが用いられる。各重力計の大きな違いは観測精度で、それぞれ

10µgal, 1µgal, 1ngalと 4桁の開きがある。前述の 20mm程度の降水を捉えるために

は、絶対重力計程度の精度が必要になる。また、スプリング型相対重力計と超伝導

重力計にはドリフトが存在し、長期観測をする際に何らかの補正をする必要がある。

一方、絶対重力計にはドリフトが無く、重力の絶対値を直接観測することができる。

以上の観点から、降水・地下水など水の移動による重力変化を捉えるためには、絶

対重力計による連続観測を行うことが効果的である。

そこで本研究では、地下水流動起源の重力変化を観測するため、Micro-g社製の

絶対重力計 FG5を用いる (図 13a)。この重力計は、ほぼ真空状態の容器の中で物体

を落とし、その物体の落下距離 Lと落下時間 tを精確に計測することで、重力値 g

を得ている。具体的に定式化すると、以下の通りである。

時刻 t = 0[s]に初速 v = 0[m/s]で物体を落下させたとき、時刻 t[s]における落下

距離 L[m]は以下のように書ける。

L =. .
g0

2

(
t2 +

γ

12
t4

)
(27)

ただし、g0は落下開始点における重力値 [m/s2]、γは高度に対する重力勾配 [/s2]で

ある。ここで、スプリング型相対重力計の観測によって重力勾配 γが既知である場

合、1回の落下中に Lと tを複数回観測すれば、最小二乗法により g0を求めること

ができる。

絶対重力計FG5では、ルビジウム原子時計を用いることで時刻 tを正確に記録し

ている。また、レーザー干渉計内でヨウ素安定化He-Neレーザーの干渉縞の個数を
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図 13: (a)絶対重力計 FG5。銀色の円筒上部がコーナープリズム落下装置、円筒中

央部にレーザー干渉計、円筒下部に長周期スプリングが設置されている。これらを

制御装置やパソコンと接続することで、重力観測を行うことができる。(b)浅間観

測所AVOにおける絶対重力計設置のようす。この部屋には他の観測機器がなく、日

光を遮るための木窓が備えてあるため、温度変化の影響を最小限に保つことができ

る。振動の影響を抑えるために、重力計を地震計台上に設置した。

数えることで、各時刻の落下距離 Lも精度良く計測することができる。1回の落下

観測の誤差は数 µgal程度であるが、落下観測を数十回繰り返し、得られた重力値を

平均化することで、1µgal未満の精度を得ることができる。潮汐や気圧変動による

固体地球の変動も自動補正できるため、測地観測の現場で広く利用されている [e.g.,

古屋ほか, 2001; 大久保ほか,2004]。

本研究では、浅間観測所 AVOの建物内において絶対重力計 FG5（シリアル No.

#212）による絶対重力 gの連続観測を行った (図 13b)。設置した部屋には他の観測

機器がなく、ガラス窓・木窓という二重構造によって気温変化・日光の影響を最小

限に保つことができる。また、建物と縁切りされた地震計台の上に重力計を設置し、

従来の床上での観測よりも振動の影響を軽減させた。このような状況下で、2006年

6月 29日～9月 23日の 3ヶ月間、2時間おきに観測を行った。観測は正時（午前 1

時、午前 3時…）にスタートさせ、落下回数 50回につき 1つの重力値を求めた。ま

た、2週間に 1度現地を訪れ、器械の水平を保つための調整を行った。それ以外の

期間は東京の研究室からインターネット経由で随時監視し、データの回収を行った。

なお、重力計算や補正に必要な定数については、AVOにおける過去の重力観測の事

例を鑑みて以下のように設定した。
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緯度： 36.4 [◦N]

経度： 138.5722 [◦E]

標高： 1406.1 [m]

標準気圧： 855.35 [hPa]

重力勾配： −3.11 [µgal/cm]

気圧応答： 0.3 [µgal/hPa]

潮汐δ-factor： 1.164

(28)

図 8eには 2006年 6月から 9月までの絶対重力の全観測結果を、図 9eに 2006年 7

月～8月の結果を示す。グラフ上の 1つ 1つの青点は、それぞれ 50回の落下観測で

得られた重力値を平均化した値を示している。2期間でデータの欠落が見られるが、

8月 15日前後はレーザーの不調、9月 20日前後に関してはAVOでの建設工事の振

動による観測データの不良である。この期間内で重力計本体には異常が無く、期間

前後の重力値のシフトは無い。また、赤線は 1日毎で平均化した重力変化を、平均

値の標準偏差とともに示している。期間を通して重力データは 5µgal程度のばらつ

きを持っており、平均化することで誤差 1µgal程度に落ち着いている。

7月豪雨時には、重力値が次第に上昇し、その後緩やかに減少していることが分

かる (図 9e)。重力の増加量は約 18µgal、減少量は約 9µgalである。これは、降雨に

よって観測点直下に質量が増加するために重力値が増加し、不飽和地下水が地下へ

浸透していくために重力値が緩やかに減少しているものと考えられる。また、8月

以降の重力値は 7月以前のレベルよりも 9µgal程度シフトしている。これは 7月時

の降雨が 8月以降も地下水として土中に蓄えられているためと考えられる。

以上のような重力変化を定量的に説明するために、次章以降では地下水・重力の

理論計算を行う。理論計算の結果と観測データを照らし合わせることで、地下水起

源の重力変化について考察していく。なお、観測データには約 5µgalのばらつきがみ

られるが、この原因には (1)観測誤差、あるいは (2)潮汐補正が不完全なため 1日・

半日周期の変動が残っていること、が考えられる。本研究では、降雨後の特異な重

力変化に注目しているので、この 1日以内の変動を考慮しないものとする。
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4 数値計算

ここまで、2006年夏を中心に行った地下水・重力同時観測の結果を紹介した。本

章以降では、地下水流動と重力変化の関係性を確かめるため、地下水流動のシミュ

レーションを行う。本研究で独自に得られた地下水起源の重力理論値 (式 22)を用い、

地下水起源の重力変化も計算する。

本章では、シミュレーションの概要を述べるとともに、境界条件の設定や、透水

係数 kといった土壌浸透特性の設定について説明する。

4.1 地下水流動シミュレーション

本研究では、地下水流動を飽和領域（基盤面から地下水面までの領域）と不飽和

領域（地下水面から地表までの領域）の 2つに分けて計算する（図 5a参照）。すな

わち、地表に降った雨が不飽和領域最上部に供給され、不飽和地下水として鉛直下

向きに浸透する。地下水面に到達した地下水は、飽和地下水として水平方向に流動

する。以上のような一連の流れを、数値計算により再現していく。

4.1.1 不飽和領域

　

2.3節で示したとおり、不飽和領域の地下水流動は体積含水率 θの微分方程式

∂θ

∂t
= ∇ · (D∇θ) +

∂k

∂z
(29)

で表現できる。Dは水分拡散係数 [m/s2]、kは透水係数 [m/s]であり、以下のように

体積含水率 θに依存して変化する性質を持っている。

D = D(θ), k = k(θ) (30)

この関数形は各土壌で異なっており、透水試験によって特定される。kとDの含水

率依存性に関しては、4.3節で詳しく述べる。

式 29をみると、右辺第 1項は水分拡散係数Dに依存した項であり、第 2項は透

水係数 kに依存していることが分かる。前者は土壌水分の拡散過程を示すことから

「拡散項」と呼ばれ、後者は重力の寄与による鉛直下向きの浸透を示しているため

「重力項」と呼ばれることがある。地表面における水分移動を考えると (図 14)、拡

散項は地表面に垂直な方向への水の移動を促し、重力項は鉛直下向きの水移動を促

進する [宮崎, 1982]。実際の水の移動はこのベクトル和の方向、すなわち鉛直方向よ

りもやや斜面側に向かう。
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図 14: 地表付近の水分移動の概略図。

ところで、地表面の凹凸は地下水流動系の水平スケールに比べて十分に小さい。そ

のため地形の起伏は十分に小さく、拡散項ベクトルの向きは鉛直方向に近くなるの

で、実際の水分移動もほとんど鉛直下向きに流動すことになる。このような経緯か

ら、地下水シミュレーションでは水平方向の不飽和地下水流動が無いものと仮定し、

鉛直方向の不飽和流動のみを理論計算に取り入れることが多い [佐藤・岩佐, 2002]。

本研究でも次節で述べるように、地表の凹凸に比べて地下水の水平スケールが十分

に大きいため、不飽和帯の地下水流動に関しては鉛直方向のみ考えることにする。

このとき、式 29は以下のように変形できる。

∂θ

∂t
=

∂

∂z

(
D

∂θ

∂z

)
+

∂k

∂z
(31)

ただし、 θ = θ(z, t), D = D(θ), k = k(θ) (32)

本論文では、この微分方程式を差分化して理論計算に用いる。不飽和領域を鉛直

方向にm分割し、下から格子番号を 1, 2, . . . ,mとおく (図 15)。時刻 tにおける格子

番号 iの体積含水率を θi、次の時刻 t + ∆tの体積含水率を θ′iとすると、方程式は以

下のように差分化できる。

θ′i − θi

∆t
=

1

∆z

(
D

∂θ

∂z

)
i+ 1

2

−
(
D

∂θ

∂z

)
i− 1

2

 +
1

∆z

[
(k)i+ 1

2
− (k)i− 1

2

]
(33)

なお、右辺 1/∆zの内部は流速に関係した項であるため、格子と格子の中間におけ

る物理量として書き下している（このような格子の取り方を「食い違い格子」とい

う [Aki and Richards, 1980]）。さらに ∂θ/∂zに食い違い格子の方法を適用すると、

θ′i − θi

∆t
=

1

∆z

[
D

(
θi+ 1

2

) θi+1 − θi

∆z
− D

(
θi− 1

2

) θi − θi−1

∆z

]

+
1

∆z

[
k

(
θi+ 1

2

)
− k

(
θi− 1

2

)]
(34)
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図 15: 地下水流動シミュレーションにおける格子の設定方法。

となる。最後に、格子間の（仮想的な）体積含水率を

θi+ 1
2

=
θi + θi+1

2
, θi− 1

2
=

θi + θi−1

2
(35)

と書き換えると、時刻 t + ∆tの体積含水率 θ′iは以下のように表現できる。

θ′i =
∆t

∆z

[
D

(
θi + θi+1

2

)
θi+1 − θi

∆z
− D

(
θi + θi−1

2

)
θi − θi−1

∆z

]

+
∆t

∆z

[
k

(
θi + θi+1

2

)
− k

(
θi + θi−1

2

)]
+ θi (36)

本論文では、不飽和帯の体積含水率 θ(z)の時間変化を求めるために、この差分式

を用いて計算する。空間グリッド∆zは 1mに設定し、時間グリッド∆tは拡散方程

式の安定条件

D
∆t

(∆z)2
≤ D0

∆t

(∆z)2
<

1

2
(37)

を満たすように設定する。ただし、式 36の右辺第 2項の寄与が大きくなる可能性も

あるため、式 37よりも十分小さい∆tをその都度設定する。

4.1.2 飽和領域

一方、飽和領域の地下水流動は圧力水頭 ψの微分方程式

n
∂ψ

∂t
= k0

∂

∂x

[
ψ

∂

∂x
(ψ + hb)

]
+ k0

∂

∂y

[
ψ

∂

∂y
(ψ + hb)

]
+ N (38)
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で表現できる。ここで、ψ[m]は圧力水頭、hb[m]は基盤面の標高、nは空隙率、k0[m/s]

は飽和透水係数である。N [m/s]は涵養率といい、地下水面より上（すなわち不飽和

帯）から供給される水の量を示す境界条件である。各場所の涵養率N(x, y)は不飽和

帯の地下水解析を行うことで求めることができる。これについては次節で詳述する。

ここで、+xを北→南向き、+yを西→東向きに取り、計算領域を大きさ∆x（南

北方向）、∆y（東西方向）の格子で分割することを考える (図 15)。また、格子番号

(i, j)の場所における時刻 tの圧力水頭を ψj
i、時刻 t + ∆tの圧力水頭を (ψj

i )
′と表記

する。このとき、4.1.1節と同様に食い違い格子を利用して差分化を行うと、式 38

は以下のように書ける。

(ψj
i )

′ =
k0∆t

n∆x

[
ψj

i + ψj
i+1

2
· ψj

i+1 + (hb)
j
i+1 − ψj

i − (hb)
j
i

∆x

−ψj
i + ψj

i−1

2
· ψj

i + (hb)
j
i − ψj

i−1 − (hb)
j
i−1

∆x

]

+
k0∆t

n∆y

[
ψj

i + ψj+1
i

2
· ψj+1

i + (hb)
j+1
i − ψj

i − (hb)
j
i

∆y

−ψj
i + ψj−1

i

2
· ψj

i + (hb)
j
i − ψj−1

i − (hb)
j−1
i

∆y

]

+
∆t

n
N j

i + ψj
i (39)

本論文では、飽和帯の圧力水頭 ψ(x, y)の時間変化を求めるため、上記の差分式

を用いる。空間グリッド∆x, ∆yは、国土地理院刊行の地表高データ [国土地理院,

1997]の格子 1個分と同じ大きさ（およそ 50m）に設定する（4.2.1節で詳述）。ま

た、時間グリッド∆tは、拡散方程式の安定条件

k0∆t

n(∆x)2
ψ ≤ k0∆t

n(∆x)2
ψmax <

1

4
(40)

k0∆t

n(∆y)2
ψ ≤ k0∆t

n(∆y)2
ψmax <

1

4
(41)

を満たすように設定する。ただし、式 39の右辺第 3項の寄与が大きくなる可能性も

あるので、式 40, 41よりも十分小さい∆tをその都度設定する。
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図 16: 国土地理院刊行の地表高データ。画像は軽井沢上空から見た浅間山東部地域。

4.2 計算領域

今回の地下水流動シミュレーションでは、鉛直方向は「地表面から基盤面まで」、

水平方向は「分水嶺によって囲まれる閉じた領域」を計算領域として扱う。この節

では、今回設定した計算対象領域について詳しく説明する。

4.2.1 地表面 hs

不飽和帯の最上部に当たる地表面の形状は、国土地理院刊行の地表高データ [国

土地理院, 1997]を用いる (図 16)。このDEMデータでは、25000分の 1地形図の 1

面を東西・南北に 200等分し、南北方向 1.5”、東西方向 2.25”ごとに 1つの標高値が

与えられている。そのメッシュは 4.1.2節で述べたとおり約 50mであるが、緯度に

よってその大きさが多少異なっている。本研究で対象とする浅間火山観測所AVOは

北緯 36.4度に位置しているため、メッシュの大きさは以下のように決まる。 南北方向： ∆x = 46.3[m]

東西方向： ∆y = 56.0[m]
(42)

本研究ではこの地表高データを内挿せずに、そのままの値を不飽和帯の最上面と

して計算に取り入れる。また図 15に示す通り、地表高データの区画を x方向およ

び y方向の格子分割方法に採用し、飽和地下水シミュレーションのグリッドも式 42

と同様に設定する。
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4.2.2 基盤面 hb

地下水流動対象領域の最下面を「基盤面」と呼んでいるが、「基盤面」という言

葉は各分野で異なる定義を持っている。それぞれの定義をまとめると以下の通りで

ある。

• 地震学的基盤面：P波速度 5km/s程度の境界面 [e.g., 及川ほか, 2004]。

• 重力学的基盤面：密度が+0.5kg/m3程度急増する境界面 [e.g.,赤松・駒澤, 2003]。

• 電磁気学的基盤面：比抵抗が急激に大きくなる境界面 [e.g., 浅間山電磁気構造

探査グループ, 2006]。

• 地下水学的基盤面：帯水層と不透水層の境界面 [e.g., Suzuki, 2003]。

地下水学的基盤面は、火山体の成長プロセスや地質図から推定される [e.g., Suzuki,

2003]が、その 2次元分布を把握することは非常に困難である。一方、地震・重力・

電磁気における基盤は大規模な観測を要するものの、その 2次元的な広がり hb(x, y)

を知ることができる。特に電磁気学的基盤では、「帯水層＝低比抵抗領域」「基盤岩＝

高比抵抗領域」という対比がなされるので、地下水学的基盤に最も近いものである

と言える。そこで本研究では、電磁気観測によって得られた基盤構造を地下水学的

基盤と同等であると考え、地下水シミュレーションに採用する。

浅間山東部の比抵抗構造は、2005年の浅間山電磁気構造探査によって明らかとなっ

た [相澤, 私信]。それによると、浅間観測所AVO直下では標高 900mの位置に水平

スケール約 2kmの局所的な基盤面が、また海抜下 3kmには水平スケール約 15kmの

基盤面があることが分かった (図 17)。本研究では次節で述べるように、水平スケー

ル 5km程度の比較的ローカルな地下水流動を考えるので、標高 900mに基盤面があ

ると仮定して、これより上部にある地下水のみを計算対象とする。基盤面の凹凸に

ついては今後さらに検討する必要があるが、現段階では詳細な基盤構造が得られて

いないため、海抜 900mで一様にフラットな基盤面を考える。

なおこの仮定に基づくと、飽和領域の地下水流動則 (式 39)から hbに関する項が

消え、単純に圧力水頭 ψの差分方程式で表現できることが分かる。
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図 17: 浅間山電磁気構造探査で得られた比抵抗構造。浅間観測所 AVOを通る東西

断面（上）および南北断面（下）の比抵抗分布を示している。縦軸は海抜からの深

さ [km]、横軸は距離 [km]である。実線は比抵抗から推測される基盤面。丸は浅間山

噴火時の震源位置。比抵抗構造の結果は浅間山電磁気構造探査グループによる。
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図 18: 分水嶺の模式図。

4.2.3 分水嶺

分水嶺とは、異なる水系の境界線を指す地理用語である。例えば地表のある地点

Pにおいて (図 18)、西側に降った雨がAという川に流れこみ、東側に降った雨がB

という別の川に流れ込むとき、「地点 Pは分水嶺である」という。一般に尾根線と

同義で用いられることが多く、分水嶺が行政界となっていることも多い。地下水シ

ミュレーションでも尾根線を分水嶺とし、尾根線で囲まれる閉じた領域（すなわち

「流域」）を計算対象とすることが多い [e.g., 植野ほか, 1998]。

本研究でも、尾根線によって囲まれた領域を計算対象とする。図 19に対象領域を

示す。この図は国土地理院ウェブサイトに掲載されている 25000分の 1地形図 [国土

地理院, 2007]を、画像ソフト Illustratorで加工したものである。標高 1200m前後

から湧出する河川に注目し、河川上の適当な 1点から尾根線（等高線に垂直な線）

を伝って閉曲線（赤線および青線）を描いた。浅間観測所 AVOや地下水高観測点

FRM, SENを取り囲むようにして領域を設定した。AVOが尾根上に位置しているた

め、複数の流域が計算領域に含まれている。AVO南部は千ヶ滝流域、北部は蓋川・

小矢沢流域、東部は湯川流域である。千ヶ滝流域に関しては、千ヶ滝（標高 1175m）

から尾根線を伝うことでその領域を決定しており、流域面積は約 3.5km2である。ま

た、観光名所として有名な白糸の滝（AVOの東北東 2km）は、湯川の源泉となって

いる。なお、領域内の最高地点は浅間山（標高 2568m）で、最も低い千ヶ滝との標

高差は約 1400mである。対象領域の水平スケールは 5-7km程度なので、地表の凹凸

は水平スケールよりも十分小さいと言える (4.1.1節参照)。

今回は差分計算の都合上、滑らかな分水線を格子境界として近似する (図 19)。こ

の図の黒線で囲まれた領域の内部で、地下水流動の差分計算を行う。
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図 19: 本研究の計算領域。赤線および青線が分水嶺。対象領域は「蓋川流域」「小

矢沢流域」「湯川流域」「千ヶ滝流域」の 4つの流域から成る。差分計算の際には黒

線部を分水嶺として扱う。緑星が湧水地点、黄星が浅間観測所AVO。緑線は地下水

面の固定点（次節で言及）、赤星は中ノ沢（結果・考察にて言及）。
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4.3 境界条件

前節のように設定した境界において、地下水流動シミュレーションの境界条件を

設定する。不飽和帯と飽和帯の境界にあたる地下水面、および地下水面と連続的に

繋がっている河川についても、一種の境界条件と言えるのでここで詳述する。

4.3.1 不飽和領域

不飽和領域の最上面は地表面であり、空からの降水が供給される場所でもある。

そこで本研究では、不飽和領域の上端面に時間降水量 r[m/s]をノイマン境界条件と

して入力する。具体的には、地表における鉛直方向の流速 qtop[m/s]（食い違い格子

の表記法では qm+ 1
2
）は以下のように与えられる。

qtop = qm+ 1
2

=

(
−D

∂θ

∂z
− k

)
m+ 1

2

= −r (43)

式 34を用いて地表近傍の含水率を差分計算する際に、この関係式を利用する。な

お、対象領域周辺で時間降雨データを取得している公的機関が無いため、時間降雨

量には浅間観測所AVOで観測されたデータを用い (図 8a)、この値を全対象領域の

地表に入力する。すなわち本論文では、降雨の空間的不均質が地下水分布にもたら

す影響については考慮せず、均一的な雨が降った場合の各物理量の変動を考える。

ところで、地表に降った雨は地下水として鉛直下向きに浸透するだけでなく、蒸

発散（地表からの蒸発と植物からの蒸散）によって再び大気中へ戻っていくものも

ある。一般に蒸発散の観測は非常に難しく、温度等の気象データや流域の地下水収

支から蒸発散量が推定されてきた [e.g., Penman, 1948; Thornthwaite, 1948; 関口,

1950; 関口・吉野, 1953]。特にThornthwaite [1948]の近似式は、毎月の平均気温 [◦C]

から各月の可能蒸発散量 [mm/month]（水分に富む土壌での最大蒸発散量）を容易

に計算することができる。Thornthwaiteの可能蒸発散量は、温帯地域では実蒸発散

量と良い一致を示し、日本の各地域への適用においても非常に良い一致を示すこと

が知られている [関口, 1950; 関口・吉野, 1953]。そこで今回は、Thornthwaiteの近

似式 [市川, 1973]を用い、浅間地域の蒸発散量を推定した。表 2は、軽井沢測候所

の平年気温 (1971-2000年)[気象庁電子閲覧室, 2007]を用いて得られた蒸発散量であ

る。年間の蒸発散量は 571mmで、年間降雨量 (1198mm)の約半分もの水が蒸発散と

して大気中に移動していることがわかる。そこで本研究では、蒸発散が地下水収支

に与える影響は無視し得ないと考え、不飽和領域への降雨入力の際、時間降水量か

ら蒸発散量を差し引いた値を境界条件として入力する。例えば 7月に 1mm/hourの

雨が降った場合は、7月の蒸発散値を差し引いた 0.84mm/hourを入力し、降水が観

測されなかった期間でも−0.16mm/hourという値を境界条件として入力する。
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月 ti[
◦C] Ei[mm/mon.] Ei[mm/h]

1 -3.6 0.0 0.000

2 -3.4 0.0 0.000

3 0.0 0.0 0.000

4 6.6 33.4 0.046

5 11.6 67.7 0.091

6 15.4 91.7 0.127

7 19.3 118.5 0.159

8 20.3 118.0 0.159

9 15.9 80.7 0.112

10 9.6 44.4 0.060

11 4.2 16.3 0.023

12 -0.9 0.0 0.000

表 2: 軽井沢における月毎の平年気温 ti[
◦C]と可能蒸発散量Ei。Eiは [mm/month]

と [mm/hour]で表記している。

一方、不飽和領域最下面の境界条件を考える。不飽和領域の最下面は地下水面で

あり、体積含水率 θが空隙率 nと等しくなる境界面でもある。今回は、m個に分け

た不飽和帯 (図 15)の最下部に、格子番号 0、厚さ∆z = 1[m]の仮想的な格子を設定

し、この格子の体積含水率 θ0を

θ0 = n (44)

と定義する。式 36を使って不飽和帯最下部の含水率を計算する時には、この関係式

を用いる。なお、地下水面の 2次元的分布 h(x, y)の決定法については 4.3.3節で詳

述する。

4.3.2 飽和領域

式 39の右辺第 3項のN [m/s]は涵養率を示しており、不飽和領域からの地下水供

給率を示している。これは不飽和領域最下面の鉛直流速 qbottomと同じ値であり、不

飽和流動解析から求めることができる。符号に注意してN を書き下すと、

N = |qbottom|

=
∣∣∣q 1

2

∣∣∣
=

∣∣∣∣∣D∂θ

∂z
+ k

∣∣∣∣∣
1
2
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図 20: 分水嶺における流速の取り扱い。

=

∣∣∣∣∣D
(

θ0 + θ1

2

)
θ1 − θ0

∆z
+ k

(
θ0 + θ1

2

)∣∣∣∣∣ (45)

となる。ただし θ0は式 44で定義した値を用いる。なお涵養率N は全ての地点で一

定値を取るわけではなく、その地点の上方に存在する不飽和帯の厚さによって決ま

る。例えば不飽和帯が薄い場所では、ある時刻に降った降水が比較的短い時間で飽

和帯に涵養されるが、不飽和帯が厚い場所では長時間経過後に飽和帯に涵養される。

すなわち、涵養率N は不飽和帯の厚さに応じて 2次元分布N(x, y)をなすので、N

の値を代入する際は注意が必要である。

飽和領域の計算でさらに設定すべき境界条件は、分水嶺における流速である。分水

嶺は地下水が分岐して流れる場所であり、分水嶺を横切るような水平方向の流速は

ないと考えられる。そのため、式 39を用いて計算する際には、分水嶺外からの流入

（外への流出）に関する項を落とさなければならない。例えば、格子番号 (i+1, j)が

分水嶺外に位置する場合 (図 20a)、式 39大括弧内の第 1項目を 0にしければならな

い。また、格子番号 (i + 1, j)と (i, j − 1)が分水嶺外に位置する場合 (図 20b)、式 39

大括弧内の第 1項目と第 4項目を 0にしければならない。この作業には分水嶺の形

状が大きく関係するため、プログラム作成の際に細心の注意を払った。

4.3.3 地下水面と河川

地下水面は、飽和帯と不飽和帯の境界面に当たり、不飽和帯の厚さを決める上で

も重要な情報である。しかし利用可能な地下水高のデータセットは存在せず、観測

や理論計算によって推定しなければならない。今回対象とする浅間山に関しても、

Yamamoto [1995]に地下水面の東西・南北断面予想図が掲載されているだけである。

そこで今回は 4.1節の地下水計算アルゴリズムを活用し、地下水面の定常状態を

数値計算によって求める。降水量には軽井沢の年間平均降雨量 1198mm/yrから年間
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蒸発散量 571mm/yrを差し引いた 627mm/yrという値を入力し、式 36によって得ら

れる不飽和帯の含水率分布 θ(z)および式 39によって得られる地下水面分布ψ(x, y)

が収束するまで、反復計算を行う。得られた地下水面分布（5.1節に詳述）は不飽

和帯と飽和帯の境界として利用するだけでなく、非定常計算における地下水面分布

ψ(x, y)の初期値として用いる。

なお 3.3節で述べたとおり、河川は地下水面の地表への露出部に当たる。そのた

め、河川域では地下水高を河川高として近似することができる。そこで地下水高の

定常計算では、河川を地下水面の固定端として活用する。地形図 [国土地理院, 2007]・

水理地質図 [高橋ほか, 1974]・現地踏査により明らかとなった河川を地図上にプロッ

トし、計算モデルに取り入れた。今回の定常計算では、図 19の緑線が含まれる格子

点を地下水面の固定端とした。

4.4 土壌特性

地下水流動シミュレーションで重要なのは、透水係数 k, 水分拡散係数D, 空隙率

nといった土壌特性値を適切に決めることである。現実の土壌特性と異なる値を用

いてしまうと、実現不可能な地下水分布が求まってしまうのである。そこで今回は、

浅間観測所AVOで観測された土壌水分プロファイルに理論値をフィッティングさせ

ることで、適切な土壌特性を決定する。

透水係数 kと水分拡散係数 Dについては、不飽和特性が存在することを既述し

た (式 10, 19)。kやDの関数形についてはさまざまなモデルが提唱されている [e.g.,

Gardner and Mayhugh, 1958; van Genuchten, 1980]が、その多くは「含水率 θに対

して指数関数的に変化する」という共通点を持っている [中野, 1991]。そこで今回は、

kやDの含水率依存性に以下のような指数関数を仮定する。飽和時 θ = nに k = k0,

D = D0となるように、適切な関数形を選んでいる (図 21)。

k(θ) = k0 exp

[
a

(
θ

n
− 1

)]
(46)

D(θ) = D0 exp

[
b

(
θ

n
− 1

)]
(47)

これらの式で決定すべき定数は「飽和透水係数 k0」「飽和拡散係数D0」「透水係数

変化率 a」「拡散係数変化率 b」および「空隙率 n」の 5つである。本研究ではこれ

ら 5つの定数が土壌特性を示すものと考え、体積含水率の観測値・理論値の比較に

よって 5定数を決定する。

含水率観測値への曲線回帰で重要なのは、短期間のまとまった降雨に対する土壌

水分データを用いることである。なぜなら、1mm程度の少雨に対しては土壌水分の
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図 21: 透水係数 k(θ)および水分拡散係数D(θ)の不飽和特性。

劇的な変化は望めないし、長期間にわたる降雨では時間降雨に対する応答が重なり

合うため適切な土壌特性を求めることが不可能だからである。そこで今回は、2006

年 4月 20日午前 8時から約 90時間ぶんの体積含水率データを用いた。この時には、

午前 8時から 1時間毎に 2.5, 5.0, 2.0mmのまとまった降水（合計 9.5mm）がAVO

で観測されたため、土壌特性値を求めるのに適切なデータと判断した。今回は式 36

を用いて理論計算を行い、式中の土壌特性値を試行錯誤的に変化させ、深さ 10, 20,

30, 40, 60cmで観測された含水率データにフィッティングを行った。空間・時間グ

リッドに関しては、十分小さな値を用いた (∆z = 1[cm], ∆t = 1[s])。

図 22は、理論計算によって得られた体積含水率変化を、観測された含水率変化

と比較したものである。図を見やすくするため、4月 20日午前 8時の含水率値（約

0.25）を差し引いている。各層において、理論値と観測値が良く一致していること

が分かる。深さ 20cm以深では、含水率上昇のタイミングや上昇幅、その後の減衰

の様子が再現できている。なお、t = 20[hour]以降上層で観測値が乱れているのは、

観測機械から水が滴ってきた影響と考えられる。

この理論計算では、飽和透水係数 k0 = 2.0 × 10−6[m/s], 空隙率 n = 0.4という値

を用いた。この透水係数は細かい砂と同程度の値であり [佐藤・岩佐, 2002]、鹿児島

県に広がるシラス土壌の値と同等である [西垣, 2005]。また、空隙率 0.4という値も

一般的な砂と同程度の値である [西垣, 2005]。全ての土壌特性値をまとめると、以下

の通りである。



k0 = 2.0 × 10−6[m/s]

D0 = 1.0 × 10−5[m2/s]

a = 12.28

b = 4.00

n = 0.4

(48)
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図 22: 体積含水率 θのフィッティング。各深さごとの含水率観測値（実線）と理論

値（破線）を表示している。

本研究では、この 5定数を用いて地下水流動シミュレーションを行う。簡単のた

めに土壌不均質の効果は考慮せず、上記 1組の土壌特性値で複数の観測データをど

れほど精確に再現できるかに注目する。なお、得られた土壌特性値の妥当性につい

ては考察中でさらに吟味する。

4.5 重力変化シミュレーション

以上のような設定の下で、各時刻における地下水分布を計算する。すなわち、AVO

で観測された時間降雨量 (図 8a)を地下水の流動源として入力し、式 36によって不飽

和帯の含水率分布 θ(z)を、式 39によって飽和帯の地下水面分布ψ(x, y)を計算する。

各時刻の地下水分布 θ(z), ψ(x, y)が求まれば、その時刻における地下水起源の重

力値 g(t)も求めることができる。式 22を再び書き下すと以下の通りである。

gw(x0, y0, z0) = − Gρwn
∫∫∫ h(x,y)

z=hb

z − z0

R3
dxdydz

− Gρw

∫∫∫ hs(x,y)

z=h(x,y)
θ(x, y, z)

z − z0

R3
dxdydz (49)

43



ただし、

 h(x, y) = hb + ψ(x, y)

R2 = (x − x0)
2 + (y − y0)

2 + (z − z0)
2

(50)

本研究では、地下水流動シミュレーションで求められた θ(z), ψ(x, y)をこの式に代

入し、地下水起源の重力変化を求める。計算に必要な定数は以下の通りである。

万有引力定数 G = 6.673 × 10−11[m3/kgs2]

水の密度 ρw = 1.0 × 103[kg/m3]

空隙率 n = 0.4

基盤面の標高 hb = 900[m]

観測点の緯度 x0 = 36.4[◦N]

観測点の経度 y0 = 138.5722[◦E]

観測点の標高 z0 = 1406.1[m]

(51)

重力計算には萩原 [1978]のサブルーチンを用い、地下水計算で区分けした格子 1個

ごとの重力寄与を積算することで、地下水起源の重力変化を求める。なお、土壌外

部へ流出した地下水は河川として流れるが、一般に河川水は地下水よりも流速が 5

桁程度速いため、迅速に重力の影響範囲から遠ざかると考えられる。このため、今

回の計算では河川水が重力値に与える影響を考慮せず、地下水の重力寄与のみを考

える。
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5 計算結果

この章では、前章の設定に基づいて行った数値シミュレーションの結果を示す。イ

ンプットである降水量を平年降水量とした「定常解析」と、実際に観測された時間

降雨を入力した「非定常解析」に分けて説明する。

5.1 定常解析

地下水シミュレーションの定常解析は、地下水の平均的な分布を知るうえで有効

であり、飽和・不飽和境界である地下水面を決定する上でも重要な計算である。こ

こでは、不飽和領域最上端である地表に

有効降水量 = 年間降水量 − 年間蒸発散量

(627mm/yr) (1198mm/yr) (571mm/yr)
(52)

を入力し、地下水分布が収束するまで反復計算を行った。なお、時間グリッド∆tは

安定条件 (式 37, 40, 41)を満たすよう、飽和領域で 10000s、不飽和領域で 5000sに

設定した。

以降、飽和領域の数値計算 (式 39)で得られた地下水面 h(x, y)と、不飽和領域の

数値計算 (式 36)で得られた体積含水率分布 θ(z)を示す。

5.1.1 地下水高 h(x, y)

図 23は、定常解析で得られた地下水面分布 h(x, y)[m]である。縦軸・横軸は浅間

観測所AVOからの距離 [km]を示している。また、図 19で示した計算領域のみに色

を付けて、地下水高を表現している。

最大の特徴は、河川周辺で地下水面が急勾配になり、河川から遠い浅間山付近で

は勾配が緩やかになっていることである。例えば千ヶ滝源泉 SENでは、1格子間の

地下水高差が 10m以上、すなわち勾配が 0.2m/mになっている場所があるのに対し、

浅間山直下では 0.001m/m程度の緩やかな勾配となっている。これは流域内の地下

水が河川に集まり流速を増すことでダルシー則 (式 9)の左辺が増大し、それに応じ

て右辺の地下水勾配∇hが大きくなるためである。

これは井戸の汲み上げ時にも見られる現象で、井戸からの距離 r[m]に応じて勾配

が緩やかになることが知られている。無限平面における井戸の汲み上げ問題では、

地下水高 h(r)[m]は以下のように求まる [Haitjema, 1995]。なお、Q[m3/s]は井戸の

汲み上げ量、r0[m]は井戸の半径、h0[m]は井戸の水面高である (図 24)。

h(r) =

√
Q

kπ
ln

r

r0

+ h2
0 (53)
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図 23: 定常解析で得られた地下水面の高さ [m]。縦軸・横軸は浅間観測所AVOから

の距離 [km]。
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図 24: 井戸汲み上げ時の地下水面分布。

このように、井戸の汲み上げ問題では距離 rの対数の平方根によって地下水高 h(r)

を表現できる。これは本研究のシミュレーション結果と同様、井戸付近に流線が集

まることで流速が増し、ダルシー則 (式 9)の左辺が増大するためである。本研究の

シミュレーションでは有限領域を対象としており地下水高の固定端も 1点ではない

ため、式 52の結果と厳密には等しくないが、結果の意図するところは全く同等で

ある。

なお、地下水高は浅間観測所AVO（標高 1406m）で 1396m、浅間山（標高 2568m）

では 1487mとなっている。地表高から地下水高を差し引いた不飽和帯の厚さ (図 25)

は、AVOで 10m、浅間直下で 1081mである。地下水高の 2次元分布の情報が無い

ためこれらの値の妥当性を確かめることはできないが、水理地質図ではAVO周辺が

「地下水の取得が経済的に困難な地域」と指定されいることから [高橋ほか, 1974]、

AVO直下の地下水高がやや高く求まっているように感じられる。しかしながら、AVO

直近の「中ノ沢」と呼ばれる地点 (標高 1385m, 図 19の赤星地点) で大雨後にしばし

ば湧水が確認されること [小山悦郎, 私信]から考えると、地下水高 1396mという計

算値は実際の地下水分布を比較的良く再現していると考えられる。求められた地下

水面分布の妥当性については、次章の考察の中でさらに議論するとともに、透水係

数の違いによる地下水面分布の変化についても吟味する。

5.1.2 体積含水率分布 θ(z)

図 26は、定常解析で得られた不飽和帯・土壌含水率の分布 θ(z)である。縦軸が

不飽和帯最下面（すなわち地下水面）からの距離 z[m]、横軸が体積含水率 θを示し

ている。含水率は z = 0で飽和 (θ = n)していて、上方にいくにつれて指数関数的

に減少する。関数 f(z) = a exp(−z/b) + cによる回帰を行うと、特徴的な長さ bは
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1.7mで、不飽和帯の厚さに比べて十分に短いことがわかる。これらの領域の地下水

は毛管作用が卓越しているため「毛管水」と呼ばれるが、一般に毛管水は地下水面

の直上 1m程度に発達することが知られている [安原, 私信]。さらに上方に行くと、

含水率はほぼ一定値（θ∞と表記）に漸近しているのが分かる。この値は約 0.25で、

浅間観測所AVOで観測されている地表の平均的な体積含水率と同程度の値である。

この領域では、土壌の毛管作用と降水からの涵養が同程度影響しあい、平衡状態を

保っている。このような領域の地下水は、しばしば「懸垂水」と呼ばれる。

以上のような性質は、不飽和領域の方程式 (式 31)の定常解 ∂θ/∂t = 0を考えるこ

とで予想される。この式の左辺を 0とすると以下のように変形できる。

d

dz

(
D

dθ

dz
+ k

)
= −dq

dz
= 0 (54)

平衡状態では、浸透流速 qと降水による涵養−rが等しくなるので、

D
dθ

dz
+ k = −q = r (55)

dθ

dz
=

r − k(θ)

D(θ)
(56)
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と変形される。この式で、右辺分子の第 1項 rは降水の涵養、第 2項 k(θ)は毛管作

用による飽和地下水の上昇を示している。地下水面付近 z = 0では kが最大値 k0を

取るため、r ¿ kとなる。このとき左辺は負値を取り、結果的に含水率勾配の絶対

値は大きくなる。上方にいくにつれ θが小さくなり k(θ)も小さくなるので、含水率

勾配の絶対値は小さくなる。地下水面から十分離れた領域では毛管作用が涵養効果

と同程度となり、r ≈ kとなる。このとき含水率勾配はほぼ 0となり、含水率の漸近

値 θ∞は

k(θ∞) = r (57)

... θ∞ = n

[
1 − 1

a
ln

k0

r

]
(58)

となるのである。

今回用いた土壌定数 (式 51)をこの式に代入すると、θ∞ = 0.25となる。この値は

数値計算で得られた漸近値と等しいだけでなく、浅間観測所AVOの平均的な含水率

と同程度である。

50



5.2 非定常解析

この節では、地下水モデルに時間降雨を入力し、地下水分布の時間変化を計算す

る。また、各時刻の重力値も式 49によって求めていく。地下水分布の初期状態には、

前節で求めた定常解を採用する。時間降雨には、AVOで観測された降雨量 (図 8a)

から蒸発散量 (表 2)を差し引いた値を用いる。時間グリッド∆tは 10分に設定し、

10分ごとに地下水分布および重力値をファイル出力する。

なお、非定常解析を開始した直後の計算結果には、定常解の影響が残っている可

能性がある。実際、2006年のデータを用いて 1年分の非定常計算を行った結果と、

2005-2006年のデータを用いて 2年分の非定常計算を行った結果を比較すると、両者

の 2006年の重力変化は 1月期で 2µgal程度の差があり、それから徐々に差が縮小す

る傾向が見られた。これは定常状態が非定常状態へ遷移するのに約 1年を要するこ

とを示しており、非定常計算はこの期間より長く設定する必要がある。そこで今回

は 2005年 1月から 2006年 12月までの雨量データを用い、2年分の非定常解析を行

う。その上で、最初の 1年分の計算結果に定常解の影響が残っていると考え、2006

年分の計算結果のみを採用する。

以上のようなプロセスで得られた計算結果を、実際に観測された水文データと比

較する。比較を行うのは、以下の 3つである。

• 浅間牧場 FRMおよび千ヶ滝源泉 SENの地下水高変化 h(t)

• 浅間観測所AVOの体積含水率変化 θ(t)

• 浅間観測所AVOの重力変化 g(t)

5.2.1 地下水高変化 h(t)

図 27は、浅間牧場FRMおよび千ヶ滝源泉 SENで予想される地下水高変化（赤）

を観測データ（青）と比較したものである。期間は 2006年の 1年間で、縦軸は適当

な値を差し引き、単位 cmで表示している。また、図 28では 2006年 7月豪雨時の結

果を比較している。

「降雨後に地下水高が急上昇し、その後指数関数的に減少する」という一連の変

化が再現されている。7月 15-20日のFRM, SENの水位上昇理論値はともに約 40cm

で、観測された水位上昇 (それぞれ 50cm, 40cm)に匹敵した値である。そもそも、水

位上昇の大きさには空隙率 nが強く関係している。というのも、r[m]の降水が降っ

たとき、空隙率 nの土壌における水位上昇の概算値 h̄[m]は

h̄ =
r

n
(59)
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と予想されるのである。今回、7月 15-20日の降水量は 200mmであったため、空隙

率 n = 0.4から予想される水位上昇は 0.2/0.4 = 0.5[m]と概算される。この概算値

も、観測値および理論計算値とほぼ同等であることがわかる。以上のことから、本

シミュレーションで設定した空隙率 nは実際の土壌を的確に表現しており、観測さ

れた水位上昇をうまく再現させている、と考えられる。

なお、図 27aを見ると、理論的に予想される値よりも 2倍以上の水位上昇が降雨

時に観測された期間があった。これは、(1)本シミュレーションで用いた降雨データ

が 1時間毎の記録であるため、さらに短時間の降雨応答を再現できていないこと、

あるいは (2)設定した空間グリッドが∆x ≈ ∆y ≈ 50[m]であったため、50m未満

の局所的な地下水流動を再現できていない、という 2つの理由が考えられる。降雨

データの間隔や空間差分を小さくすることでこれらの観測値を説明できる可能性が

あるので、今後の改善点として検討する必要があるだろう。

降雨後の地下水位の減少は、浅間牧場 FRMで特に良く再現されている。7月 20

日前後の水位減少をみると (図 28a)、計算値は観測データとほぼ同等の変化率で減

少しているのが分かる。そもそも降雨後の地下水位の減少速度には、飽和透水係数

k0が強く関連している。仮に透水係数が非常に小さい土壌を考えた場合、ダルシー

則 (式 9)から予想される流速 ~qは非常に小さくなり、地下水流出に長時間を要する。

そのため降雨後の水位減少は非常に遅くなり、降雨前のレベルに至るまで長時間を

要すると予想される (図 29a)。一方、透水係数が非常に大きい場合はダルシー流速

が大きくなるため、降水は容易に外部へ排出される。その結果、降雨後の水位減少

は非常に速い速度で進み、非常に短い時間で元のレベルに達する (図 29b)。今回の

シミュレーションでは、飽和透水係数を k0 = 2.0× 10−6[m/s]に設定した。k0がこれ
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より大きければ水位減少はさらに速く、k0が小さければ水位減少がさらに遅くなる

はずである。今回のシミュレーション結果で、水位の下降のしかたをうまく説明で

きたのは、この透水係数 k0が実際の土壌をうまく再現しているためと考えられる。

（なお、透水係数の設定の違いによる地下水分布の変化については、考察でさらに詳

しく言及する。）

千ヶ滝源泉SENで降雨時の地下水変化があまり観測されていない (図 27b, 28b)の

は、湧水地点が上流へ移動した影響で、観測地点近傍に河川流が発達したためと考

えられる。地下水位が下降してきた 2-7月に、わずかに降水の応答が見られる。ノ

イズに埋もれて見にくくなっているが、計算値とほぼ同様の水位変化を示している。

なお観測データと計算値を比較すると、観測点 SENでは 2月中旬ごろから河川流の

影響が小さくなり、地下水起源の水位変動にシフトしていったと予想される。それ

から 7月上旬までは地下水の応答を示しているが、7月豪雨時に再び湧水地点が上

昇し、7月 20日頃から河川流の影響が強くなったようである。

地下水位の年周変動については、理論計算ではうまく再現できなかった。これは

河川の水位を河川の標高で固定して計算しているため、河川近傍の地下水位がほぼ

一定値に固定されてしまうためと考えられる。河川高の年周変動データが存在すれ

ば、それを地下水位の境界条件に用いることもできるが、利用可能なデータが一般

には存在しないため、今後独自に観測を行うことが必要である。また、千ヶ滝 SEN

では湧水地点の上流への移動が問題となっているが、湧水地点の時間的変動を理解

するために、短い時間間隔で現地踏査をすべきである。湧水地点の情報を数値計算

に盛り込むことで、地下水面の移動境界としての性質がさらに明らかになると予想

される。

なお、2点 FRM, SENの地下水高理論値を比較すると (図 27ab)、浅間牧場 FRM

のほうが降雨後速い速度で水位減少しているが、千ヶ滝 SENでは元のレベルに達す

るまで長い時間を要している。これは、観測点 SENで地下水の集水領域が大きく

なっていて (図 30)、比較的遠い場所からも地下水が集まるため、地下水の排出に長

い時間が掛かっていると考えられる。先ほど「水位減少速度には飽和透水係数 k0が

影響する」と述べたが、異なる場所で地下水位を観測すると集水領域の違いで減少

速度に違いが見られることがある。水位の減少の仕方には、透水係数と地形の影響

が複合的に影響しているのである。
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図 30: 地下水高観測点FRMおよび SENの集水領域。分水嶺の求め方と同様に、尾

根線を伝い閉曲線を描くことで集水領域を決定した。SENの集水域のほうが広いこ

とが分かる。

5.2.2 体積含水率変化 θ(t)

図 31の赤線は、数値シミュレーションによって求められた浅間観測所 (AVO)地

表の体積含水率変化 θ(t)である。緑線と青線は AVO敷地内で実際に観測された含

水率変化で、深さ 10cmの含水率を緑色で、深さ 1mを青色で表現している。図 31a

は 2006年の 1年間、図 31bは 7-8月の期間を表示している。

計算された含水率の値は、2層で観測された含水率の中間的な値を取りながら推

移していることが分かる。不飽和領域の計算では空間グリッドを∆z = 1[m]に設定

していたので、深さ 10cmと 1mにおける観測データの中間値を取るのは妥当であ

る。含水率の平均的な値は約 0.25であり、定常解析で見積もられた θ∞(式 58)と等

しくなっている。このことは、降雨に対する応答は短期的なものであり、長期的に

は地表近傍の土壌がほぼ定常状態に至っている、ということを示している。

また理論値は、降雨後に含水率が急上昇し、その後指数関数的に減少する傾向を

よく再現している。特に 7月豪雨時の含水率上昇幅や降雨後の減衰のしかたは、観
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図 31: 浅間観測所AVOの地表における体積含水率変化予想値 (赤)。緑線と青線は

実際に観測された含水率変化で、深さ 10cmの含水率を緑、深さ 1mを青で表現して

いる。(a)2006年の 1年分のデータ。(b)2006年 7-8月のデータ。
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図 32: 降雨時の体積含水率変化。(a)地表の含水率変化 θg(t)。(b)各時刻における含

水率の鉛直分布 θ(z)。

測データによく一致している。この理由を式 31、すなわち

∂θ

∂t
=

∂

∂z

(
D

∂θ

∂z

)
+

∂k

∂z
(60)

によって考えていく。

そもそも降雨浸透過程では、初期に拡散項 (右辺第 1項)が卓越し、一定時間経過

後には重力項 (右辺第 2項)が卓越する [佐藤・岩佐, 2002]。というのも、降雨以前

には

θ(z) ≈ const. ≈ θ∞ (61)

...
∂k(θ)

∂z
≈ 0 （降雨以前） (62)

であるため、降雨直後は重力項を無視でき、

∂θ

∂t
≈ ∂

∂z

(
D

∂θ

∂z

)
（降雨直後） (63)

という形になる。すなわち、降雨直後の地下水流動は拡散のみに支配されるため、

降水の地下への排出効果は小さく、むしろ土壌含水率を上昇させる方向に向かう

(図 32a, t1 ≤ t ≤ t2の期間)。しかし、一定時間経過後には含水率分布 θ(z)に十分な

勾配ができるため、

∂k(θ)

∂z
À ∂

∂z

(
D

∂θ

∂z

)
(64)

...
∂θ

∂t
≈ ∂k(θ)

∂z
（一定時間経過後） (65)

となる。その結果、重力項による鉛直浸透が卓越し、土壌に降った雨が地下へ排出

され、含水率は次第に小さくなるのである (図 32a, t2 ≤ t ≤ t3の期間)。
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図 33: 透水係数 kおよび水分拡散係数Dの大小による、地上の含水率変化 θg(t)の

違い。

降雨時のこのような一連の含水率変化は、透水係数 kや水分拡散係数Dの違いに

よって微妙に変化する。図 33は、kとDの大小によって、地表の含水率変化がどの

ように違ってくるかを概説したものである。水分拡散係数Dを大きくすると含水率

のピーク時刻が短くなり、透水係数 kを大きくすると含水率の減衰が早くなること

が分かる。すなわち、観測された含水率変化 θ(t)を説明するためには、透水係数 k

と水分拡散係数Dの両方を適切に決定する必要がある。

今回のシミュレーションでは、土壌不飽和特性を式 46-48のように設定した。本シ

ミュレーションで得られた含水率変化 θ(t)が観測データをよく説明できているのは、

kやDといった土壌特性値が実際の土壌を適切に表現しているためと考えられる。

5.2.3 重力変化 g(t)

図 34は、浅間観測所AVOにおける重力変化 g(t)の計算値（赤）を観測データ（青）

と比較したものである。図 34aは 2006年の重力変化を、図 34bは 2006年 7-8月の

重力変化を示している。重力値の単位は [µgal]で、適当な値を差し引いて比較して

いる。

計算された重力値は、降雨後に急上昇し、その後ほぼ直線的に減少しているのが

分かる。これは (1)降雨によって観測点直下の質量が増加し、鉛直下向きの万有引

力が生じるためと、(2)不飽和地下水の浸透によって観測点から水が遠ざかり、万有

引力が小さくなるため、である。7月豪雨時の重力変化 (図 34b)に注目すると、降

雨直後に予想される重力上昇値は+16µgalで、観測された+18µgalと同程度の値を
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図 35: 重力変化における飽和帯と不飽和帯の寄与。赤線が飽和地下水による重力変

化 [µgal]。青線が不飽和地下水による重力変化 [µgal]。

取る。しかし理論値では最大値を迎える時刻が 5日程度遅く、ピーク周辺の重力変

化が滑らかな形を取っている。この原因を以下に詳しく述べる。

図 35は、今回計算された重力変化で、飽和帯の寄与 (式 49, 第 1項)と不飽和帯

の寄与 (式 49, 第 2項)を別々にプロットしたグラフである。飽和地下水および不飽

和地下水起源の重力変化をそれぞれ青・赤で表現し、2006年 1月 1日の重力値を 0

としてプロットしている。不飽和地下水起源の重力値は、降雨時に急上昇しその後

直線的に減少している。これは前述のように、降水が不飽和土壌を鉛直下向きに浸

透する影響で、水が観測点から遠ざかり、万有引力が小さくなるためである。一方、

飽和地下水起源の重力変化では降雨応答に時間遅れが生じており、ピーク時刻周辺

で滑らかな変動をしていることが分かる。これは飽和帯が不飽和帯に覆われている

ため、降雨の供給に時間差が生じ、飽和帯への地下水供給がパルス的ではなくなる

ためである。図 36に、不飽和帯および飽和帯への水の供給を模式的に示す。地下水

分布変動の源は、不飽和帯では降水 r、飽和帯では不飽和帯からの涵養 N である。

降水 rの時間スケールは数時間程度であり、パルス的な関数形をなす。一方涵養N

は、不飽和帯が厚みをもっているため降雨に対して数日程度の時間差を生じ、しか

も不飽和帯の地下水流動の影響で、降水関数 r(t)がなまった形になる。このために、

飽和帯の降雨応答も鈍ってしまい、その結果飽和地下水起源の重力変化 (式 49, 第 2

項)が滑らかになるのである。

再び図 34を見ると、計算された重力変化は殆どの期間でのこぎり歯のような形

をしている。これは、降水量が比較的少なく、飽和帯の地下水面変動よりも不飽和
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図 36: 降水関数 r(t)と涵養関数N(t)の概略図。N(t)は r(t)に比べて位相遅れがあ

り、関数形もなまった形をしている。

帯中の浸透過程が卓越しているので、飽和帯起源の重力変化を無視できるからであ

る。一方、7月豪雨時に滑らかな重力変化が計算されたのは、地下水面が比較的浅

く降水量も多かったため、飽和帯の地下水面変動が無視しえなくなったためと考え

られる。また、数値計算では時間遅れを伴う滑らかな重力変化が予想されているが、

実際の観測データにこのような傾向は見られない。考えられるのは、重力観測点周

辺の地下水面は予想されている高さ (1396m)よりもさらに深く、飽和帯よりも不飽

和帯が発達している、という可能性である。ただし 5.1.1節で述べたとおり、地下

水面については詳細な参考文献が存在しないので、地下水面がさらに深いと断定す

るのは困難である。地下水面についての考察や、透水係数 kによる地下水面分布の

違いについては、次章で詳述しているので参照されたい。

ところで、7月豪雨後の重力変化に注目すると (図 34)、観測データは 20日間で

−9µgal程度減少しているが、計算値では重力減少が−2µgal程度に留まっており、し

かも減少するのに長時間を要している。これは、7月豪雨時の降雨が計算上で効果的

に外部排出されていないことを意味している。例えば地下水面が浅い場所に 100mm

を超す大雨が降った場合、実際の地下水面は地表面を越え、地下水は地表流として

外部流出する (図 37)。また、このとき湧水地点は一時的に上流へ移動し、地下水の

湧出範囲は広くなる。しかし、本研究で用いたプログラムでは湧水地点の移動を考

慮しておらず、地下水面が地表を越えても “地下水”として計算する方法を取ってい

る。そのために地表面を超えた飽和地下水が外部排出されにくく、重力計算値がい

つまでも減少しない一因となっているのである。今後湧水地点の移動を考慮に入れ、

地下水を効果的に流出させるようなプログラム改変を行う予定である。
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図 37: 洪水時の地下水面変動の概略図。地下水面が急上昇することで、湧水地点（星

印）が上流へ移動している。
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6 考察

ここまで地下水・重力の理論計算を行い、その結果を観測データと比較した。計

算で得られた理論値は、地下水高・土壌含水率プロファイルといった地下水データ

を良く再現しており、重力データに関しても観測値と定性的・定量的な一致が見ら

れた。「基盤面がフラット」「土壌特性や降水分布が空間的に一様」という簡単なモ

デルにもかかわらず、測地学的データと地下水学的データの両方の傾向を統一的に

再現することができたことは、本研究で最も注目すべき成果である。

この章では、前章までに明らかとなった問題点を列挙するとともに、精度の良い

地下水補正を実現していく上での課題を検討する。

6.1 計算領域

本論文では、地下水流動の計算領域を分水嶺内部のみに限定した (図 19)。なぜな

ら、分水嶺を横切るような地下水流動がないという仮定の下では、分水嶺で囲まれ

る閉領域で地下水収支が一致している、と考えられるからである。そこでこの節で

は、本研究で設定した計算領域内で地下水収支が本当に一致しているのかどうかを

確認する。その際には河川流量などの情報が必要になるが、小さな河川に対しては

十分な調査がなされていないのが実情である。唯一、千ヶ滝の流出量が文献に掲載さ

れていたので [高橋ほか, 1974; 鈴木・田瀬, 2001]、ここでは千ヶ滝流域 (図 19, AVO

南側の領域)にのみ限定し、地下水収支の一致を確かめる。

ある流域内で地下水収支が平衡状態にある時、以下のような等式が成立する。

Q = (R − E)S (66)

ただし、



Q : 地下水流出量 [m3/yr]

R : 年間降水量 [m/yr]

E : 年間蒸発散量 [m/yr]

S : 流域面積 [m2]

(67)

千ヶ滝流動系への降水が全て千ヶ滝として流出すると仮定すると、地下水流出量R

は千ヶ滝流出量 (6900m3/day)と一致する。また、降水量・蒸発散量については軽井

沢の値 (R = 1198[mm/yr], E = 571[mm/yr])、流域面積は S = 3.5[km2]という値を

用いると、式 66の左辺と右辺の差は

Q = 2.58 × 106[m3/yr] (68)

(R − E)S = 2.19 × 106[m3/yr] (69)

... Q − (R − E)S = 0.39 × 106[m3/yr] (70)
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となり、式 66の左辺や右辺より 1桁程度小さいことがわかる。今回はRとEに軽

井沢の値を用いたが、浅間山腹では降水量Rがこの値よりさらに大きいと予想され

る。実際 2006年のAVOの降雨量は 1406mmで、軽井沢 (1372mm)よりやや多いこ

とが分かっている。また標高の高い地域では気温が低いため、蒸発散量Eがさらに

小さくなると考えられる。軽井沢より気温が 2度低い場合の蒸発散量は 520mmであ

り、今回用いたEより 1割程度小さくなる。すなわち、浅間山腹の気候の影響を考

慮に入れると、式 66の左辺と右辺は等しくなる方向に向かう。このことから、千ヶ

滝流域の地下水収支はほぼ平衡状態になっている、と予想される。今回地下水流動

の計算対象とした他の流域についても同様のことが言えると予想されるため、今回

設定した計算領域 (図 19)は地下水収支の観点から妥当なものと考えられる。

ところで、今回設定した計算領域 (図 19)は重力計算の対象領域でもあった。そも

そも重力は万有引力の鉛直成分であり、四方八方あらゆる場所の質量が効いてくる。

そのため、十分に広い範囲の重力寄与を計算しなければ、観測で得られた重力値を

説明できない。そこで、今回得られた計算領域が重力計算を行う上で十分に広い領

域と言えるのかを考察する。

図 38bcは、浅間観測所AVOを中心とする長方形の領域 (図 38a)の地表面に、1mm

の雨が降った時に予想される重力変化である。地形データは国土地理院 [1997]を用

いたため、長方形の大きさは

∆X : ∆Y = ∆x : ∆y = 46.3 : 56.0 (71)

となっている。図 38bの横軸は、

∆X∆Y = π(∆R)2 (72)

とした時の∆R[km]を、縦軸は 1mm降雨に対する重力変化∆g[µgal]である。積分範

囲を広げると、∆gは 0.052µgal/mmに漸近しているのが分かる。無限平面に 1mm

の雨が降ったときの重力応答 (0.042µgal/mm, 3.4節参照)より大きくなるのは、実

際の地形が凸凹している影響と考えられる。また、周囲約 500mの降水を積分した

だけで漸近値の 99%近い重力変化を説明できることが分かる (図 38c)。これは、周

囲 500mの降水が重力値に最も強く効いていることを示している。本研究でシミュ

レーションを行った領域は、この 500mよりも十分広い領域であり、AVOから最も

近い境界でも 1km程度の距離がある (図 19, AVO南東部)。以上のことから、本研究

で用いた計算領域 (図 19)は、降水の重力応答を計算する上では十分に広い領域であ

ると言える。
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6.2 地下水面

飽和領域の地下水流動方程式

n
∂ψ

∂t
= k0

∂

∂x

[
ψ

∂

∂x
(ψ + hb)

]
+ k0

∂

∂y

[
ψ

∂

∂y
(ψ + hb)

]
+ N (73)

を用いた定常解析により、浅間山東部の地下水面分布が明らかになった (図 23)。前

述の通り、地下水高は浅間観測所AVOで深さ 10mと、浅い位置に求められたもの

の、地下水面の詳細な 2次元分布が明らかになっていないため、この値の妥当性を

確認することは難しい。しかしながら、(1)AVO近傍の「中ノ沢」で大雨後に飽和地

下水の発達が確認されていること、(2)Yamamoto [1995]の現地調査によると AVO

直下の比較的浅い場所に地下水面が予想されること、などから考慮して、実際の地

下水面分布を良く再現しているものと考えられる。

そもそも、地下水面分布 h(x, y)を精度良く決定するためには、観測・数値計算の

両側面で重要なポイントがいくつかある。本節ではそれを列挙するとともに、今後

の研究を進めていく上での方向性を考えていく。

地下水高観測　地下水面の位置を複数点観測することで、地下水面分布 h(x, y)の

理解に繋がる。得られた地下水高データを飽和地下水計算 (式 73)の境界条件に取り

入れることで、現実により近い地下水面を再現できるのである。しかしながら、地

下水高を直接観測するには複数箇所でボウリングを行う必要があり、経済的観点に

おいて困難を極める。既にコアが掘られた場所を探してダイバー水位計を用いた観

測を行ったり、自治体等が取得した深井戸の情報 [国土交通省河川局, 2004; 国土交

通省土地・水資源局国土調査課, 2006]を閲覧するなど、地道な調査・観測が不可欠

である。

計算領域　計算領域を広げることで、求められる地下水分布がより現実的になる

と考えられる。それは、計算領域を広げることで、地下水面の固定端である湧水地

点の情報が増えるため、地下水面分布 h(x, y)をより現実に近い状況に固定できるか

らである。実際、浅間山の西側では標高 2000mに位置する「火山館」で地下水の湧

出が確認されている [Yamamoto, 1995; Suzuki, 2003]。仮に浅間山西側を解析領域

に入れた場合には、今回得られた地下水面分布 (図 23)よりもやや西上がりの地下水

面分布が得られると予想される (図 39b)。計算領域を広げることは重力計算を行う

うえでも有効であるので、より広範囲の地下水流動系を考慮すべきであろう。

基盤構造　地下水高の変化式 (式 73)では基盤 hbの勾配も重要になる。すなわち、

基盤面の 2次元分布hb(x, y)を理解することが、地下水高h(x, y) = ψ(x, y)+hb(x, y)

の詳細な分布を得る手がかりになる。Suzuki [2003]によると、現在の浅間山直下で

は 2万 3000年前に崩壊した黒斑山 [Aramaki, 1963]の表面が基盤面の役割を果たし、
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図 39: 浅間山における地下水面の東西断面。(a)本研究のモデルでは、浅間山直下

の地下水面は深い場所にあり、ほぼフラットになっている。(b)浅間山西部・標高

2000mの「火山館」の湧水や、黒斑山の低透水性を考慮に入れることで、やや西上

がりの地下水面や、浅間山西部から東部への定常的な地下水流れが予想される。

浅間山西側で涵養した地下水が浅間山東部に流れ出るというモデルを提唱している

(図 39b)。浅間内部の地下水流動プロセスを理解する上でも、基盤構造を知ることは

重要である。基盤の 2次元的分布を把握するためには、柱状図や地質図 [荒牧, 1993]、

それに電磁気・人工地震による構造探査結果 [浅間山電磁気構造探査グループ, 2006;

Aoki et al., 2007]が有効である。また、地震観測のノイズ源である脈動を観測する

ことで基盤の深さを把握する研究も行われている [e.g., 赤松・駒澤, 2003]。このよう

な観測データを活用することで、基盤や地下水面のより詳細な 2次元分布が明らか

になるだろう。

透水係数　飽和透水係数 k0をはじめとした土壌特性値を実土壌に見合った値に設

定することで、より現実に近い地下水面分布h(x, y)を得ることができる。というの

も、例えば理論計算で透水係数を 1桁変えると、求められる地下水面は劇的に変化す

るのである。土壌特性の違いが計算結果に与える影響については、次節で詳述する。

6.3 土壌特性

本研究では、透水係数 kおよび水分拡散係数Dの不飽和特性に

k(θ) = k0 exp

[
a

(
θ

n
− 1

)]
(74)

D(θ) = D0 exp

[
b

(
θ

n
− 1

)]
(75)

という関係式を用いた。そして降雨時の土壌水分変化に理論曲線をフィッティング

させることで、1組の土壌特性 (k0, a,D0, b, n)を求めた (図 40a)。この土壌特性値に
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図 40: 土壌特性値を変えたときの体積含水率プロファイルへのフィッティング。(a)

本研究で用いてきた土壌特性値の場合。(b)飽和透水係数 k0[m/s]を 1桁大きくした

場合。(a)の結果と同様に、観測データと理論値が良く一致していることが分かる。
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図 41: 不飽和透水係数 k(θ)における k0と aのトレードオフ。点 (θ∞, k(θ∞))のみが

固定されるため、飽和透水係数 k0を大きくすると変化率 aも大きくなり、逆に k0を

小さくすると aは小さくなる。

よって行われた数値計算の結果は観測データをよく説明しており、設定した土壌特

性値の妥当性が一通り確認された (前章参照)。ところが図 40bをみると、異なる土

壌特性値でも観測データを説明できることが分かる。両図では飽和透水係数 k0が 1

桁も離れているのに、どちらも観測データへの一致度は高く、理論曲線の形にも大

きな変化は見られない。これは、k0と aの間に以下のようなトレードオフが存在す

るためである。

5.1.2節で述べたとおり、飽和地下水から十分離れた地表付近では体積含水率が一

定値 θ∞に漸近しており、不飽和透水係数 k(θ∞)が平均（有効）降水量 rと等しく

なっている。

k(θ∞) = k0 exp

[
a

(
θ∞
n

− 1

)]
= r (76)

この式を変形することで、体積含水率の漸近値 θ∞が得られる。

θ∞ = n

[
1 − 1

a
ln

k0

r

]
(77)

今回対象とした浅間山東部における θ∞の実測値は約 0.25であり、式 77の理論値と

もよい一致を見せた。ところで、今回は土壌特性値の組 (k0, a,D0, b, n)を求める際、

土壌水分分布への理論曲線回帰を行った。ところが地上で観測されている土壌含水

率はたかだか θ∞± 0.05程度であり、土壌の取りうる全ての含水率範囲 0 ≤ θ ≤ nを

観測することはできない。このため、地上観測で特定できる不飽和特性は θ∞近傍

のみであり、式 74の関係さえ満たせば、観測された含水率プロファイルを説明でき

てしまうのである。このとき図 41に示す通り、透水係数の不飽和特性曲線 k(θ)は

点 (θ∞, k(θ∞))のみが固定され、k0や aを自由に選ぶことができる。例えば大きい

70



Case k0[m/s] a

(1) 2.0 × 10−7 6.14

(2) 6.0 × 10−7 9.07

(3) 2.0 × 10−6 12.28

(4) 6.0 × 10−6 15.21

(5) 2.0 × 10−5 18.42

表 3: 土壌特性値 (k0, a)の組。

k0を設定したければ、式 76の関係式を満たすように大きな aを選べばよい。以上の

ような理由から、含水率プロファイルへの理論曲線近似だけでは、2つの土壌特性

値 (k0, a)を一意に決めることができないのである。

上述のことを考慮に入れると、今回用いた土壌特性値 (式 48)が実際の土壌を真に

表現しているのかを再検証する必要がある。そこで本節では、地下水シミュレーショ

ンで土壌特性値を変化させることで、地下水分布がどのように変化するのかを考察

する。値を変化させるのは透水係数 (式 74)に関する 2定数 k0, aで、表 3のような 5

組の土壌特性を仮定した。本論文で主に用いた土壌特性値はCase (3)であるが、そ

れ以外の土壌特性値も式 76, 77を満たしている。

地下水面　図 42は、飽和透水係数 k0を 5種類設定した場合の地下水面 h(x, y)で

ある。大きな k0を設定すると、地下水面が低下することが分かる (Case 4, 5)。これ

はダルシー則 (式 9)で透水係数 kと地下水勾配∇hに反比例の関係が成立し、kを大

きくすると∇hが小さくなるため、その結果地下水面h(x, y)が下降することによる。

一方、k0 ∼ 10−7[m/s]では地下水面が上昇し、浅間観測所AVO（標高 1406m）が “

水没”してしまっている (Case 1, 2)。しかし実際には、AVOで地下水面は露出して

いないため、飽和透水係数を k0 < 10−7[m/s]に設定することは不適切である。した

がって、現実に即した地下水面分布 h(x, y)を再現するには、k0 ≥ 10−6[m/s] (Case

3-5)が適当である。

地下水高変化　図 43aは、浅間牧場FRMで予想される 2006年 7-8月の地下水高

変化である。飽和透水係数 k0が大きい場合 (Case 4, 5)は降雨応答が小さく、地下

水高が元のレベルに戻るまでの時間が短い。これは透水係数が大きくなることで地

下水流速が増大するため、地下水が迅速に外部へ流出するためである。一方 k0が

小さい場合 (Case 1, 2)、降雨後の水位上昇高は同程度であるものの、降雨後の水位

減少速度が遅くなることが分かる。これは透水係数が小さくなることで地下水流速

が遅くなり、地下水の排出効率が悪くなるためである。実際の観測データには年周

変動が入っているため、今回求められた理論値にフィッティングを行うことは容易

71



-2

0

2

4

-4 -2 0 2 4

(1)k0=2E-7

Distance from AVO [km]

AVO 2082m

Asama 2439m

-4 -2 0 2 4

(2)k0=6E-7

AVO 1638m

Asama 1832m

-2

0

2

4

D
is

ta
n

c
e

 f
ro

m
 A

V
O

 [
k

m
]

(3)k0=2E-6

AVO 1396m

Asama 1487m

(4)k0=6E-6

AVO 1301m

Asama 1341m

-2

0

2

4 (5)k0=2E-5

AVO 1262m

Asama 1277m

1200 1600 2000 2400

Water Level [m]

図 42: 異なる飽和透水係数 k0[m/s]を用いたことによる地下水面分布 h(x, y)の違
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も煩雑化を避けるため、適当な値を差し引いて表示している。
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図 44: 透水試験器。試料円筒 (左)内に土壌を採取し、円筒上部にアダプター (右)を

取り付け、試験器本体 (中央)に載せて水を注入することで、飽和透水係数 k0を計測

することができる。産業技術総合研究所・安原正也氏提供。

でない。しかしながら、降雨時の水位上昇高や降雨後の減衰のしかたから考えて、

k0 ∼ 10−6[m/s]程度の飽和透水係数 (Case 3, 4)が最もデータをよく再現していると

考えられる。

重力変化　図 43bは、浅間観測所AVOで予想される 2006年 7-8月の重力変化で

ある。Case 1, 2ではAVOが “水没”しているため、重力計算の対象から除外した。

Case 3の場合、降雨時の重力上昇幅は観測データと同程度であるものの、その後の

重力減少のトレンドをうまく説明できない。一方、Case 4, 5の場合は降雨時の重力

上昇は観測値の半分程度に留まっているものの、その後の線形的な重力減少は観測

データと類似しており、8月以降の重力値も良く説明できている。このように、ど

の場合も観測データの特徴をある程度表現しているものの、観測データに一致しな

い傾向も見られる。これは、5.2.3節で述べた地下水排出に関する計算上の問題や、

地下水流動以外の効果（次節で詳述）が影響していると考えられる。以上のような

経緯から、重力変化のみから飽和透水係数 k0を限定することはやや困難である。し

かしながら、重力観測値が Case 3と Case 4の間で推移していることを考慮に入れ

ると、k0 ∼ 10−6[m/s]程度の飽和透水係数を仮定することで重力観測データの特徴

をよく表現できると予想される。

以上のような考察から、「地下水面がAVOの標高を越えない」「地下水高変化をよ

く説明できる」「重力変化の傾向が観測データと同程度である」の 3点を満たすため

には、飽和透水係数が k0 ∼ 10−6[m/s]程度である必要がある。本研究で用いてきた

飽和透水係数 k0 = 2.0 × 10−6[m/s] (Case 3)もこの範囲内にあり、浅間山東部の平

均的な土壌をよく表現しているものと考えられる。今後は実土壌でもこれと同等の

k0が得られるかを確かめるため、透水試験器 (図 44)を用いた透水試験を広範囲で
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図 45: 水分拡散係数D(θ)の不確定性。(a)地表近傍で観測されている含水率 θ∞の

周辺でしか拡散係数を拘束できないため、式 75でD0と bをともに大きくすれば、

地表近傍の拡散係数D(θ∞)を説明できてしまう。(b)は本研究で主に用いた土壌特

性値による観測データへの曲線回帰。(c)はD0を 1桁大きくした場合の曲線回帰。

(b)と同様に観測データを良く説明できることが分かる。

行う予定である。また、本論文では大局的な変動様式を把握するため、解析領域中

で土壌特性値が空間的に均一であると仮定してシミュレーションを行ってきた。し

かしながら、火山体には噴火史に応じた 3次元的層構造が存在するため、ただ 1組

の土壌特性値だけで実際の土壌や地下水分布を忠実には再現させることは望むべく

もない。地質図や透水試験の結果を参考にしたうえで、土壌不均質の影響を考慮す

る必要があるだろう。

なお、今回は透水係数の不飽和特性k(θ)に注目したが、水分拡散係数の不飽和特性

D(θ)(式 75)についてもトレードオフが存在することが明らかになっている (図 45a)。

拡散係数に関しては、

D(θ∞) = D(0.25) ≈ 2 × 10−6[m2/s] (78)

さえ満たせば、土壌水分プロファイルを説明できるようである (図 45bc)。飽和拡散

係数D0を実測することで不飽和特性を 1つに決めることができるものの、一般に

D0の観測には困難を要する [e.g., Bruce and Klute, 1956]。そのため地下水学では、

透水係数の不飽和特性 k(θ)から拡散係数の不飽和特性D(θ)を自動的に決定できる

van Genuchten [1980]の方法が多用されている [e.g., 齋藤ほか, 2004]。今後はこの方

法を、本研究の地下水流動計算にも取り入れていきたい。
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6.4 重力変化

観測精度が数 µgal以下の重力観測では、しばしば降水・地下水に伴う重力変動が

観測される [福田ほか, 1996; Bower and Courtier, 1998; Imanishi et al., 2004]。固体

地球内部の変動に興味があるとき、地下水起源の重力変化はしばしばノイズとして

扱われ、経験的な方法で地下水ノイズ除去が行われてきた [e.g., Bower and Courtier,

1998]。しかし、経験的方法でノイズ除去を行うと固体地球起源の変動も除去してし

まう可能性があり、データ解析を行ううえで非常に危険である。

Imanishi et al. [2006]では、降雨後に重力が急減少し、その後直線的に増加する

ことで元のレベルを回復する、という一連の重力変化が観測された。この地下水起

源の重力変化を説明するために、この論文では土壌をタンクモデル [菅原, 1979; 田

中, 1979]に置き換え、タンク中に溜まった地下水による重力変化を計算している。

タンクモデルは地下水流動のイメージを掴みやすいものの、帯水層がタンクに近似

できるという証拠は無い。すなわち、このタンクモデルも前述した経験的手法の 1

つでしかなく、実際の土壌中の地下水流動をシミュレートしているわけではない。

Imanishi et al. [2006]で見られたノコギリ歯のような重力変化に関しては、本研

究の結果から 1つの可能性が考えられる。それは、地下水面が深い場所にあるため、

不飽和地下水による重力変化が卓越している可能性、である。飽和帯と不飽和帯の

重力寄与を別々にプロットした図 35を見ると、飽和地下水起源の重力変化は降雨

に対して滑らかな応答をしているが、不飽和地下水の重力応答はノコギリ型をして

いるのが分かる。不飽和地下水の重力応答が即時的なのは、不飽和地下水が観測点

近傍（すなわち地表付近）に発達しているため、降雨による不飽和地下水の鉛直浸

透が即時的に始まるからであり、重力の線形的な減少は不飽和地下水の移動により

質量が観測点から遠ざかるためである。Imanishi et al. [2006]は地下観測点のため、

重力応答の正負が本研究と逆になるが、本研究と同様のストーリーを想定すること

でノコギリ型の重力変化を説明できる、と考えられる。

本研究では、地下水学の方程式を測地学の計算に取り入れ、観測値と同程度の地

下水起源の重力変化を求めることができた (図 34)。地下水補正を経験的手法に頼る

ことなく、地下水流動の問題に真正面から取り組んだという点において、本研究に

は大きな意義があると考えられる。

なお本研究では、地下水が土壌空隙を伝うことで質量移動が生まれる、という基

本概念の下に地下水・重力シミュレーションを行ってきた。計算された重力変化は

観測データを定性的・定量的に再現しており、地下水の土壌空隙中の移動が重力変

化に支配的であることが明らかとなった。しかしながら、実際にはこの他にも、降

水による地面・基盤の荷重変形 [Farrell, 1972; Heki, 2001]や、土壌空隙の膨張 [石井
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ほか, 1973；Munekane et al., 2004; Jahr et al., 2005]による重力変化も予想される。

今後はこれらの 2次的応答にも着目し、重力データをはじめとした各種測地データ

の降雨応答特性を把握していきたい。

6.5 2004年浅間山噴火時の重力データ

本研究の動機付けの 1つに、2004年浅間山噴火時の重力データに地下水補正を施

し、火山活動起源の重力変動 [大久保, 2005]を抽出することがあった。本論文では

その前段階として、地下水起源の重力変化を定量化し (式 22)、予想される重力変化

を 2006年夏の重力データと比較した (図 34)。飽和透水係数 k0 = 2.0× 10−6[m/s]を

用いて計算された重力値は、降雨後の重力上昇幅を良く説明しているものの、降雨

後の地下水排出プロセスの再現性が悪く、観測データとの間に系統的なずれが見ら

れた。以上の経緯から、本研究で得られた重力変化理論値をそのまま地下水補正と

して適用することは、いまだ難しい状況である。

しかしながら、本研究の手法を用い、2004年にどれほどの重力変化が予測される

かを確かめることは非常に興味深い。そこで今回は、理論計算に用いたプログラムや

データセットを活用し、2004年の浅間山における地下水起源の重力変化を見積もっ

た。境界条件・土壌特性・定常解は同じものを利用し、地表に入力する降雨量のみ

2003-2004年のデータに変更した。なお 6.3節の議論から、浅間山東部の平均的な飽

和透水係数は k0は 10−6[m/s]程度と予想されたため、表 3のCase 3, 4の 2種類の土

壌特性を想定して数値計算を行った。

図 46は、2004年 9-11月の重力変化予想値を観測データと比較したものである。

k0 = 2.0 × 10−6[m/s] (Case 3)の場合を赤色で、k0 = 6.0 × 10−6[m/s] (Case 4)の場

合を緑色で表現している。Case 3の場合の重力変化理論値は最大 45µgalで、観測

された約 20µgalの 2倍程度となっている。これは 5.2.3節で述べたとおり、本研究

で用いたプログラムでは河川流や湧水地点の移動を扱うことができないため、地下

水が外部排出されにくい問題が生じていると考えられる。一方Case 4の場合は、観

測データと同程度の約 20µgalの重力上昇が予想される。重力変化の形はノコギリ形

を示していて、この点も観測された重力変化の傾向を良く説明していることがわか

る。2004年浅間噴火時においても、2006年時と同様の透水係数 k0 ∼ 10−6[m/s]を

仮定し、地下水起源の重力変化 (式 22)を求めることで、観測データを定性的かつ定

量的に再現できるのである。

6.3節でも触れたように、地下水起源の重力変化を求める際に重要なことは、飽

和透水係数 k0といった土壌特性値を適切に設定することである。というのも、k0を

変えると重力変化の振幅が 2倍程度変わり、重力変化の様子もノコギリ型になった

77



0

10

20

30

40

50

G
ra

v
it

y 
[m

ic
ro

-g
a

l]

0 10 20 30 40 50 60 70 80

Time from 2004/09/01 [day]

Obs.

Syn. (k0=2E-6)

Syn. (k0=6E-6)
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係数 k0を 2.0 × 10−6[m/s] (赤)および 6.0 × 10−6[m/s] (緑)に設定している。

り滑らかな形になったりするのである (図 43b, 46)。土壌特性を決めるには地下水観

測や理論曲線フィッティングが有効であるが、土壌特性値を直接計測することが最

も確実である。今後は透水試験器 (図 44)を用いた飽和透水係数 k0の実測を行うこ

とで、本研究の成果を強固なものにしていきたい。また、地下水面の上昇による湧

水地点の移動や、降雨による固体地球の 2次的変形については、更なる改良・解析

を進めていく必要がある。これらの効果が実際の観測データでどれほど支配的なの

かを確認したうえで、2004年に観測された重力変化の地下水補正に努めたい。
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7 結論・展望

本研究では重力データにおける地下水ノイズを効果的に補正するために、地下水

学的背景に基づいたノイズ補正方法を考案した。また、浅間山東部で地下水・重力

同時観測を行い、観測データを数値シミュレーションの結果と比較した。その中で、

以下のことが明らかになった。

• 土壌中の地下水分布は圧力水頭 ψ(x, y, z)と体積含水率 θ(x, y, z)で表現でき、

これらを重力観測点からの距離に応じて積分することで、地下水分布起源の重

力値を再現することができる。

• 数値計算で得られた地下水高 h(t)および体積含水率 θ(t)は、降雨後に値が急

上昇し、その後指数関数的に減少するという点で観測データと定量的に一致す

る。一方豪雨後の地下水レベル上昇を再現できなかったのは、湧水地点の移動

を考慮していなかったためと考えられる。

• 2006年 7月豪雨時に予想される地下水分布起源の重力増加量は+16µgalで、浅

間火山観測所で観測された重力変化 (+18µgal)に匹敵する。一方豪雨後に予想

される重力減少は観測データの 2割程度にとどまった。より現実的な地下水排

出機構を仮定することで、観測された重力減少を再現できると考えられる。

• 「平坦な基盤面」「空間的に均一な土壌特性」という簡単なモデルでも 9割も

の重力増加量を説明しうる。モデルの不均質を考慮することで、観測データを

より忠実に再現し、補正値として重力データに適用することが可能になる。

• 地下水起源の重力変化を計算する際に重要なのは、実土壌に見合った飽和透水
係数 k0[m/s]を設定することである。k0を決定するには地下水データへの理論

曲線フィッティングでは不十分であり、透水試験による実観測が必要である。

今後は本研究を発展させることで、測地学的データに含まれる地下水ノイズを効

果的に補正し、2004年浅間山噴火の噴火プロセスをはじめとした固体地球内部の変

動を明らかにしていきたい。具体的には浅間山を対象領域として以下のような問題

点を解決し、地下水補正方法の確立に努めたい。

• 飽和透水係数 k0の実観測による、浅間山東部の土壌浸透特性値の特定および

その 3次元的不均質の把握。

• 河川流の存在や湧水地点の移動が地下水・重力データに及ぼす影響の定量化。
• 地震学的および電磁気学的データを活用した、基盤面hb(x, y)や地下水面h(x, y)

の 2次元分布の把握。

• 土壌膨張や降雨荷重変形による固体地球変形の発生メカニズムの解明と、その
観測的実証。
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