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貯留関数型モデルによる土壌および基岩からの流出成分の分離*

井 倉 洋 二**

抄 録

本論文では,森林の水源藤塞機能を定盟約に評価するために,森林が関与する土壌と関

与しない基碧のそれぞれが,雨水流出過程に及ぼす調節機能を分離することを目的として,

貯留関数吸モデルによる流出成分の分離がおこなわれた.ここで扱われた流出成分は,従

来の概念的な区分ではなく,流出の生起場としての土壌および基碧から流出する成分と定

義され,それぞれ土壌流出成分,基碧流出成分と名付けられた.

分離方法として,土壌と基岩をそれぞれひとつのタンクとして,その流出機構および土

壌から避暑への浸透機構の物矧生を反映した貯留開放型モデルが開発された.モデJt,化に

あたって,避暑流出成分の運動式は線形関数で与えられ,ハイドログラフの逓減率から逆

数定数が定められた.また,土壌流出成分および土壌から避暑への浸透成分の迎軌武の係

数については未知パラメーターとされた.

九州大学宮崎演習林理水試験地の雨蕊と流盈データについてモデルを適用した結果,基

岩流出成分は金流出厳のユ0%弱であr),その時間変化はきわめで緩慢であるという結果が

得られた.また,得られたパラメーターの物理的悪童が検討され,土壌流出成分の遜数係

数Plが土壌の孔隙組成を,また,土壌から基岩への浸透成分の遜数係数Px2が地質 ･地

形的要因を反映するパラメーターであることが示唆された.

流出成分の分離結果の妥当性については,本モデノレの改良も含めて,他の手法との関連
等,多面的な検討が必賓であることが示された.

キーワード:基碧流出成分,土壌流出成分,流出成分分離,流出モデル,貯留関数

1. 序 論

1.1.研究の背景

1.1.1. 森林の水源滴養機能

森林流域における雨水の流出には,土壌中の孔隙構造が駿も大きくかつ審接的に関与す

ると考えられている.土壌中に浸透した雨水は,大小さまざまな孔隙に貯留され,孔隙の

大きさに応じた時間配分によって,河川へ流出する成分や,下層の基岩へ浸透する成分に

振り分けられる.短時間にまとまって供給される雨水が,盛期間にわたって均等化されて

流出するような変換機構を,われわれは水源藤養機能と呼んでいる.

水源滴養機能は,森林の存在によって形成され,維持されるものであるという考えは,
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わが国では古くから経験的な知見として知られていた.ところが一方で,森林は蒸散によっ

て水を消費するため,水源藤嚢上マイナスであるという考えや,水源蘭牽機能には,土壌

よりもその地質基盤としての基岩の影響が大きく,森林の存在は重要ではないとする考え

が,少なからず存在する.このように,森林の水源藩餐機能についての相対する評価が存

在する背嚢には,いまだ明らかにされていない問題点が存在している.森林水文学の療終

目標ともいえる森林の水源歯嚢機能の解明において,必要とされる課題について整理して

おく.

1.1.2.森林,土壌,基岩が雨水流出へ及ぼす機能

図1は,雨水流出過程に関与する空間的な場としての森林,土壌および基岩が,雨水流

出現象に及ぼす機能を喪したものである.
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1.1.3.森林の水源滴養機能の解明における問題点

そこでもうー度,森林が雨水流出に及ぼす2つの機能について整理してみる.森林が及

ぼすマイナスの機能としての蒸発散は,これまでの森林水文学における中心的課題の一つ

として多くの研究成果が挙げられており,任意の森林状態における定蕊的な評価のための

材料は,揃いつつあるものと考えられる.

これに対して,森林が及ぼすプラスの機能としての土壌の孔隙構造の形成 ･維持につい

ては,その定厳的な評価には,ほとんど番手されていない.ここでは,将来解明されるべ

き課題として,次の2点を挙げることができる.

-つは森林と土壌の孔隙構造との関係である.すなわち,任意の森林状態において,土

壌の孔隙構造の形成 ･維持機能がどの程度あるかということの定盤的な評価の問題である.

土壌の孔隙構造は,樹木だけでなく,革本,小動物,昆虫および微生物などを含めた,多

様な生物相のまとまりとしての森林生態系によって形成 ･維持されている.しかしながら,

このことは定性的な撃実として知られていることであり,森林の存在と,土壌の孔隙構造

の形成 ･維持機構との間の定盛的な関係については,ほとんど明らかにされていないのが

現状である.

二つめは,土壌の孔隙構造と雨水流出との関係である.すなわち,任意の土壌の孔隙構

造において,雨水流出に対してどの程度の調節機能を持つかということの定盤的な評価の

問題である.この間題は,実は基岩の問題とも密接に関連している.何故なら,雨水流出

に及ぼすその土地の調節機能は,土壌の調節機能と基碧の調節機能を合わせたものであり,

土壌の調節機能を定盤的に評価するためには,土壌と基碧の調節機能を分離することが必

要である.したがってこの間題は,雨水流出に及ぼす土壌と基岩の調節機能を,定数的に

分離することであるといいかえることができる.

1.2.研究の目的

以上のような背嚢のもとに,本研究では二つめの課題,すなわち土壌と基岩の調節機能

を分離することを目的とする.

水源潜養機能において主賓な役割を果たすのは,土壌の孔隙構造であるが,土壌から基

岩へ浸透した成分については,土壌とは異なった流出機構に支配される.このような基岩

の役割については,流域の地質の違いが,低水流出に影響を与える(虫明ら,1981)ことが
わかっており,この点を考慮すると,基岩の持つ調節機能も無視できないことになる.義

岩の調節機能は,地質構造によって異なるものと思われるが,基岩での貯留 ･流出や土壌

から基岩への浸透についての物理的な機構については明らかにされていない.この原因と

しては,1)これまでの雨水流出に関する研究は,洪水流出が中心であり,洪水流出に関与

する成分は大部分が土壌中の水で,基碧の存在を無視しても差し支えなかったこと,2)義

岩の存在形態が明確でなく,かつ多様であり,土壌から基碧への浸透機構が明らかでない

こと,3)基岩における貯留機構および流出機構が-般化されておらず,また,流域内での

水収支が完結しないことなどが考えられる.これまでの雨水流出に関する研究では,流出

成分として褒面流出,中間流出,地下水流出あるいは直接流出と基底流出といった概念的

な区分がされ,土壌を通過する成分と基岩を通過する成分といった,流出の生起場による

明確な区分がなされなかったのも,このような原因によるものであろう.
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本論文では,雨水流出における土壌と基碧の調節機能を分離するための第一段階として,

流出成分の分離をおこなう.すなわち,従来の流出成分に関する視点を変えて,土壌を経

由して流出する成分と基岩を経由して流出する成分を,ハイドログラフ上で明確に分離し,

それぞれの成分が水収支において,あるいは洪水流出や低水流出においてどのように寄与

しているかを明らかにしようとするものである.従来,このような視点から流出成分の分

離をあつかった研究はなく,方法的にも困難であると考えられる.したがって本論文では,

このような分離方法の検討に主体を置いた.

2. 研 究 方 法

2.1. 用語の定義

本給文は,雨水流出のプロセスにおいて,土壌のみを通過して河道へ流出する成分と,

土壌から基岩へ浸透し,基碧から河道へ流出する成分とを分離することを目的としている.

そこでこれらの成分の名称として,前者を土壌流出成分,後者を基盤流出成分と呼ぶこと

にする.また,流出盟については,それぞれ土壌流出厳,基岩流出盛とする.このような

流出成分の区分方法は,流出の生起場に基づいたものであり,従来の区分方法とは若干異

なっている.

図2は,従来の流出成分の区分方法と,本静文における区分方法を比較したものである.

基底流出については,近年では不飽和浸透流の解析による物理的な意義づけ(例えば瀬口

ら,1982;鈴木,1984)もなされてはいるが,渡接流乱 基底流出という分け方はもとも
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流出プロセスにおける流出成分の区分方法の比紋とハイドログラフ上での概念的な区

分であり,流出のプロセスによって分けられてはいない.また,衷面流出,中間流出,地

下水流出という区分は,流出のプロセスによって分けられてはいるが,これも概念的であ

り,流出の生起場という点ではあいまいである.中間流出は土壌からの流出であるが,地

下水流出は,土壌飽和帯からの流出も,また姦暑中の地下水帝からの流出も含んでいる.

両者は,土壌と基碧という母材の違いによって,そこに存在する地下水の運動則が興なる
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は珍しくない.このようなものをまとめて地下水流出あるいは基底流出と呼ぶのは,流出

の生起場という観点から考えると,きわめてあいまいなものである.したがって本論文で

は,流出の生起場を明確に区別するために,土壌流出成分,基岩流出成分という名称を用

いることにした.

2.2.研究方法

河川流出盛の中から,土壌流出成分または基碧流出成分のみを抽出した実測データは存

在しない.基碧流出成分を近似するものとして,岩盤から湧き出す湧水の流出盤を利用す

ることも可能であると考えられるが,種々の地質 ･地形条件における基岩流出成分の値を

-般的に求めることは困難である.したがって,分離結果の妥当性を評価するためには,

多面的な検討が必要である.

このような点から,本研究におけるアプローチの方法として,(1)流出モデルを用いる

方法と,(2)水質を利用する方法を考えた.本論文では,(1)の方法についての検討をおこ

なうこととし,(2)については稲を改めて検討したい.

流出成分を分離するための流出モデルとして,汎柳生および計算の容易さという点で,

タンクモデ)i/を基本型と考えた.タンクモデルは非線形モデルであるが,各タンクの流出

口における流出魔と貯留盛の関係をそれぞれ線形で衆現しているため,現実の流出機構の

物理性を必ずしも反映していない.そこで本論文では,各タンクの貯留蕊と流出盛の関係

を非線形を含めた貯留関数で衷現した,貯留関数型モデルを開発した.このモデルは,パ
ラメーター集中型のいわゆる概念モデルであるが,土壌と避暑における流通機構の違いを

貯留関数で衆現することにより,物理的妥当性のある分離結果が得られることを巨封旨した.

2.3.対象流域と用いたデータの概要

本論文で,モデルの適用に用いたデータは,九州大学宮崎演習林の26林班に所在する大

薮川森林埋水試験地(以下,宮崎演習林理水試験地と略す)での流魔と雨蕊である.

図3は,宮崎演習林理水試験地流域の地形を示している.当地は九州山地中央部に位置

し,棲高1500m以上の急峻な山が連なる地域である.地質的には西南日本外欝の四万十
帝に属し,中生界および新生界の砂岩 ･貫岩 ･粘板岩 ･千枚岩などを主体とする四万十層

群が分布する.また,わが国でも有数の多雨地帯であり,九州大学宮崎演習林庁舎(標高

600m)における観測では,過去20年の平均年降水盛は3319mmである.

宮崎演習林理水拭験地は,-ツ瀬川支流の大薮川源流域に位置し,標商1000-1300m,

流域面横38.22haの流域である.本試験地は1978年に設置され,下流端(標高1000m)での

流蕊と,流域内3ヶ所での雨盛の観測がおこなわれている.流塵の観測は,直角三角形の

断面を持つコンクリート製フルーム(流路長7.5m,最大水深2.5m)において,流水の水深

をチャート式自記水位計によって計測している.フルーム上での水位と流盛の関係は,覗

地における流厳の検定結果から,以下の式で与えた.

Q-0.006654･H2･'3035 (H<30の場合) (1)

Q-0.01868･H2･6 (Il逮30の場合) (2)

ここで,Hは水位(cm),Qは流盛(1/see)である.また,雨盤は転倒桝塑自記雨盈計に
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濃計)よって計測されている.本論では,流盤と雨意について,データの信頼性が高いと

思われる1990年と1991年の2年間のデータ(ただし1990年は3月10日から)を使用し

た.データの最小時間単位は10分であるが,ここでは1時間単位で用いた.雨盛について

は,3ヶ所の観測地点におけるデータの算術

平均を求め,流域の平均値とした.3. 土壌および基岩における貯留 ･流出機構とそのモ

デル化3.1. モデル化の方針貯留関数において,流出盤Qと貯留

魔Sの関係は次式で褒される注).Q-K･SP

(3)従来の貯留関数は,流域全体を-つの貯留タンクと

見なすいわゆる ｢概念モデル｣であるが,本論文では,土壌および基岩のそれぞれを貯留

タンクと考え,実際の流出機構の物理性をできる限り取り入れた集中型モデルの作成を目

的とした.したがってモデル化のポイントは,土壌および基岩のそれぞれのタンクにおけ

る流出鹿と,土壌から姦智への浸透盤を,物理性を反映した

形の貯留関数で衆現することである.そのための作業として,土壌および基碧における

流出機構と,土壌から基岩への浸透機構についての検討が必要である.土壌における流出

機構については,従来の森林水文学および斜面水文学の分野で多くの研究成果があり(例えばKIRKBY,

1978;杏,1992),これらの知見を用いた検討が可能である.しかしなが
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避暑への浸透機構については,特に地質構造に支配される要因が大きいと考えられ,汎用

性のあるモデル化をおこなうことは困難である.また,これらが検証できるような実測デー

タが,欝櫓されているわけではない.そこで本論文では,土壌から基碧への浸透や,基岩

中の水の流動に関して,以下のような仮定を設けたうえでモデル化をおこなう.

(a)基岩の碧体は不透水層とし,基暑中の地下水は,割れ目等の空間において貯留され,

流動する不圧地下水を考える.

(b)基暑中の地下水の流動を支配する運動別は,自由水の運動を考える.

(C)土壌から基岩への浸透は,基岩の割れ目のあるところのみで起こり,毛管ポテンシャ

ルが支配する土壌孔隙から,自由水としての運動が可能な空間へ浸透する機構を考

える.

図4はこれらの点を衆現した模式図である.もちろん実際には基碧の形態はさまざまであ

り,このような仮定が当てはならない場合も多いであろう.この仮定は,申古生層の閣緯

度の高い堆積岩または変成岩地域を念頭においたものである.また,現実には土壌と基岩

の境界は明確ではないことが多い.多くの場合,風化した基碧殊と土が入り交じった中間

的な形態を経て漸遷していくものと思われる.そのような場合でも,細かい孔隙を有し,

毛管ポテンシャルに支配されるような土壌水としての性質を持つ場と,大きな空間を持ち,

自由水としての性格を持っ場という基準で区別して考えることにする.

Soil

[

□ [Bed

rc■ヽ...:.湖 ■ゝ

Fissuhannel盛.
...､

4Fig.4Schematicdiagramofsoilalldbedrock.

図4 品岩と土壌の模式図注)従来,貯留関数はS=K'･QP'の式で衆されている

が,本来流出塵を求めるための式であることを考慮して,ここではこの式型を用いた.従来の係数との関係は,P'-1/
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3.2.土壌流出成分の流出橡構

土壌流出成分は,ハイドログラフ上の区分では直接流出から基底流出までを含んだ幅広

い流出成分である.ただしHorton型の表面流出は,わが国の森林流域ではきわめて稀な

現象なので,ここでは想定しない.土壌中の水は,飽和帯と不飽和帯ではその流動形態が

大きく異なるが,いずれの場合も単位両横当たりの流盛q(比流束)は動水勾配dh/dsに

比例する,すなわち次のようなダルシー則が成り立つことが知られている.

(飽和帯の場合) q-Jfs普

(不飽和帯の場合) q--K普

ここで,Ksは飽和透水係数,Kは不飽和透水係数である.

不飽和透水係数Kは,Ksとは異なり,土壌の含水盛によって大きく変化する.つまり

動水勾配が同じであっても,含水盟が大きい場合は,小さい場合よりも流塵が大きくなる.

不飽和透水係数と含水盛の関係について,鈴木(1984),谷(1985)は,基底流出を対象とし

た不飽和浸透流の解析において次式で表した.

K-Ks･Seβ (6)

ここで,SL,は含水蕊を表す有効飽和度,βは不飽和状態での透水係数の低下を衆す係数

である.βの値は,雨水流法および貯留関数の運動式におけるPの値に相当し(鈴木,

1984),通常2-6程度の範囲である(稲盛,1992).したがって,不飽和浸透流を考慮し

た基底流出を貯留関数で衆現すれば,(3)式においてPの健の大きい,非線形な関数とな

ろう.

一方飽和透水係数Ksは含水激によって変化しないため,飽和帯におけるダルシー別を

貯留関数で嚢現するとP-1の線形関係となる.雨水流法において地中流の基礎式として,

P-1が用いられるのは,飽和帝でのダルシー別に由来するものである.しかしながらダ

)I,シー別は,均質な孔隙組成を持つ土壌について適応されるものであり,実際の森林土壌

の孔隙組成はきわめて不均質である.この点が土壌流出成分の流出機構を考える上で盈要

である.森林土壌には,大小さまざまな径の孔隙が分布しており,おのおのの孔隙はその

径に応じた吸引力を持っている.不飽和地中流においては,大きな吸引力を持つ小さい孔

隊から飽和され,より大きな孔隙は水の通りみちとして機能しない.これに対して飽和勉

中流では,すべての孔隊が水の通りみちとして機能するので,飽和地中流が卓越する洪水

流出時においては,土壌中に発達する生物起源のパイプ等巨大孔隙が排水路として果たす

役割は大きい.このような巨大孔隙にはダJL,シー別は適用できず,例えば北原(1989)は,

パイプは水理学的には管路として扱えることを示している.したがって,洪水時における

飽和帯からの流出成分を貯矧関数で表現する場合,パイプ等の巨大孔降の役割を考慮すれ

ばP>1の非線形な関数となる.

以上のように,土壌流出成分の流出蕊は不飽和滞,飽和帝のいずれの場合も貯留盛と非

線形な関数となることがわかった.不飽和帝,飽和帯をまとめて-つの貯留関数で表した

場合,Pの値は流域の土壌中の孔隙組成や巨大孔隙等の発達状態を指標するパラメーター

として考えることができる.
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3.3.基岩流出成分の流出機構

基岩流出成分は,仮定のように基岩中の割れ目を流動する地下水による流出と考える.
割れ目を流れる地下水の流速に関しては,レイノルズ数の制限を受けずに以下の式が成り

立つ(UNESCO,1972).

･3!4-接)3′J与(義 uZ)3′L壬 (7)

ここで,Iは動水勾配,両班 掴1日の平均流速,Kは透水係数,gは盛力加速度,uJは割

れ目の幅,Cは定数であるs芝の式から,割れ目を流れる地下水の平均流速は,割れ目の

幅と動水勾配の関数となり筆水深には無関係であることがわかる.このことは,開水路に

おける平均流速を与えるマこングの式においても同様である.

u-去RZ′3Il/2 (8)

ここで,uは開水路の平均流速,nは粗度係数,Rは径深,Iは動水勾配である.径深R
は,断面概と潤辺の比であるから,水深hに比べて水路幅Wが充分に大きい水路では

R≒hとなり,平均流速は水深の関数となる.ところが基岩中の割れ目のように水深に比

べて水路帽Wがきわめて小さい場合は,R≒W/2となり,平均流速は水路幅の関数となる.

以上のように,基岩中の割れ目を流れる地下水の平均流速は,水深とは無関係であるこ

とがわかる.これを貯留関数で嚢規すると,貯留盛の変化に対して,平均流速は変化しな

いので,P-1の線形な関数となる.

3.4.土壌から基岩への浸透機構

土壌における貯留盛と土壌から基碧への浸透盛の関係には,土壌中の孔隙組成のほかに,

土壌と基碧の境界面の条件が大きく関わっている.このことに関連して,竹下(1989)紘,

高さ20cmの円筒に粒径0.3mmの砂を詰め,飽和させた後に下端の排水条件を変えて

排水させる実験を行っている.図5(a)に示すように,①吸水板接続,②自由水面接続,

③フイ)レム状薄層流接触,④滴下の4条件で排水させたところ,24時間後の円筒内の水分

盈㍍は,大きな違いが見られた.図5(b)は,円筒内の水分盟の逓減曲線である.この4

条件を比較すると,①吸水板でサクションを与えた条件のものが教も早く排水され,②自

由水面接続がこれに次ぎ,以下③,④の順で排水に時間がかかっている.樽に③と④の場

令,24時間経過後も,なお8-12cm商の飽和帯を残しており,下端面で衆薗張力が働く

ために,負圧の状態で保持されている土壌中の水が,自由水に戻るためには,かなりの抵

抗が働くことを示している.

このような実験結果を貯留関数で衆現すると,図6のようになる.(3)式でPの値が異

なるときの貯留愛の逓減曲線を示しているが,この曲線は,図5(b)の,排水条件が異な

るときの円筒内の水分敦の逓減曲線に対応していることがわかる.すなわち,負圧の状態

で保持されている土壌中の水が,自由水に戻る際に大きな抵抗が働くことは,貯留関数に

おけるPの値が大きいことによって衆現される.

現実の土壌から避暑への浸透を考えるとき,上記の実験結果に対応する状況として,図

7のような2つの場合を考えることができる.図7(a)は,楯土に富む破砕帯のような割

れ目に浸透する場合で,基暑 中の地下水帯まで土壌が遜統して充壊されており,土壌飽和
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帯と基岩地下水帯が連続して水で満たされている場合である.上記の実験では,(D吸水板

接続あるいは②自由水簡接続に対応し,浸透する際に駿も抵抗が小さい(Pの値が相対的

に澱も小さい)と考えられる.これに対して,図7(b)は,土粒子に乏しい割れ目や,漢

層等に浸透する場合で,土壌中から水のない自由空間へ出ることになるので,実験条件の

④滴下に対応し,衆面張力によって額も大きな抵抗が働 く(Pの値が相対的に額も大きい)

と考えられる.もちろんこれら二通りの状況は蔵も極端な場合であり,現実の流域では,

両者の中間的な性格を有することが多いであろう.

以上のように,土壌から基岩への浸透機構は,土壌と基岩の境界面の状態によってその

抵抗が異なり,モデル的には貯留関数のPの儀によって発現できることがわかった.た

だし,Pの個が絶対値としてどのような値になるのかは,明らかではない.このような土

壌から基碧への浸透機構における抵抗の大きさは,流域の地質的,地形的要因が関与する

ものといえよう.

I
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leisseparated.図7 土壌と避暑の境界
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Fig.8 CollCePtOfthesoiトbedrockstoragemodel.

図8 土壌 ･基碧分離貯留モデルの構造3.5.1.概要モデルは図8に示すよ

うに,河道,土壌,基岩を表す3つのタンクで構成され,土壌 ･基碧分離貯留モデルと呼

ぶことにする.各々のタンクにおける貯留盛と流出盛の関係,および土壌タンクの貯留畳

と土壌タンクから基岩タンクへの浸透魚の関係は,貯留関数で与えられるが,その関数塾

は,前節までの検肘事項をもとに,実際の物理機構を表現するように考慮した.したがっ

て,関数式はタンクによって異なっている.図ではそれぞれのタンクからの流

出を形の異なるスリットで発現しているが,実際にタンクに水を入れて排水させたときの

水位と流出蛍の関係を,モデルの関数塾に近似したものである.一般に森林で覆われた

土壌では表面流出はほとんど発生しないが,河道およびその近傍の常に飽和しているようなところでは,雨水は浸透せずに

衆面流出となる.このように衆面流出が発生するエリアを河道系,それ以外を斜面系とし

て分け,全流域面積に占める河道系の蘭啓比をC,lとする.各々のタンクからは,貯留愛の関数で与えられる流出盛が発生する

.河道タンクからの流出畳をQc,土壌タンクからの流出敦をQs,基岩タンクからの
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で与えられる.ここで,Qc*は流域平均としての河道系からの流出盛で,

Qc*(i)-Cn･Qc(i)

となる.また,斜面系からの流出盈Qs*,QR*は,

Qs*(i)=(1-C,2)･Qs(i)
QI?時(i) -(1-C")･QR(i)

(10)

25

である.

河道タンクと土壌タンクには,地表到達雨盈RN(i)が供給され,蒸発散厳ET(i)が差

し引かれる.基岩タンクには,土壌タンクからの浸透澄 IsH(i)が供給される.

以上がモデル構造の概要である.以下,各成分ごとに述べていく.

3.5.2.地表到達雨藍と蒸発散盈

地表到達雨盟は,総画盛のうち樹冠遮断蒸発魔を除いてタンクに入る雨藍である.本モ

デルでは,水収支の適合性はさほど重視しないので,この部分は簡略化している.まず初

期遮断蒸発蛍をRomm とし,降り始めの雨蛍からRommを控除する.Rommを控除するの

は,前の降雨との間が24時間以上開いた場合で,降り終わりから24時間以内で降り始める
時は,連続降雨とみなして控除しない.さらに毎時の雨盛から,遮断蒸発強度El･mm を

控除したものが地表到達雨蕊RN(i) となる.Ro,El･は定数とし,これらの儀は季節に

よって変化しない.

遮断蒸発鹿を除く蒸発散漫(蒸散藍と地面蒸発魔および河道蒸発澄)は,年蒸発散盛を

ETYとして与える.蒸発散数は月単位で変わるものとし,ETYに月分布比e,を乗じたも

のが,月蒸発散蕊である.e,の傭は,禰魔 ･鈴木(1986)の桐生試験地における健を参考

に,衷1のように定めた.時間日こおける蒸発散畿ET(i) は,月蒸発散盛を計算単位時

間あたりの蒸発散敦にしたものである.ETYは,定数とする.

衆1 モデルで使用した蒸発散盟の月分布比e,～
Table1 Monthlyevapotransplrationratioa,foroneyearinthemodel.

Month a, Month a, Month a,

0.02 5 0.10

0.03 6 0.12 1

0.04 7 0.15 1

0.05 8 0.】6 1

3.5.3.河道における貯留と流出

河道タンクでは表面流出を想定している.貯留関数のPの値は,マこング式からp-5/3
とした.すなわち,河道流出厳Qcは,河道貯留盈Scの関数として,

Oc(i)-Kc･Sc(卜 1)5/3 (13)
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で愛される.ここで,Kcはパラメーターとする.また,河道貯留盛Scの変化は,

Sc(i)-Sc(卜1)+RN(i)-El(i)-Qc(i) (14)

である.なお,本モデルにおいて河遺タンクを用いることは,土壌流出成分と基岩流出成分

を分離する目的からは,必ずしも蕊要ではない.しかしながら,洪水流出におけるピーク流

盛は本モデルの土壌流出成分だけでは表現できない.したがって現実のハイドログラフとの

適合性を考慮すると,表面流出を想定した河道タンクを用いることが適当であると考えた.

3.5.4.土壌における貯留と流出および浸透

土壌タンクにおける貯留盈Ssと流出盛Qsおよび基岩への浸透魔IsHの関係は,次式

で与えられる.

Qs(i)-Ks･Ss(i-1)Pl (15)

IsJe(i)-KI･Ss(卜1)PZ (16)

ここで,Pl,P2,Ks,K再j:パラメーターとする.また,貯留盈Ssの変化は,

Ss(i)-Ss(i-1)+RN(i)-El(i)-Qs(i)-Ism(i) (17)

となる.土壌流出成分としての¢Sは,パイププロ-等の速い流出成分から,不飽和浸透

流の影響を受ける基底流出成分までを含んでいる.3.2節で検討したように,飽和,不飽

和いずれの場合も土壌からの流出蕊は貯留盛と非線形な関係にあり,パラメーターPまは

1より大きい値になることが予想される.Plの値は,土壌の孔隙組成を総合的に表現す

るパラメーターといえる.

また,基岩への浸透蕊Isガを与えるP2の低は,3.4節で検討したように,土壌から基
碧へ浸透する際の抵抗の大きさを衷現するもので,P2の値が大きいほど抵抗が大きくな
る.これは土壌から基岩にかけて連続的に飽和帯が形成されているか,あるいは両者間に

水のない自由空間が存在するかによって大きく異なるものと思われる.したがって,P2
の健は,地下水の存在形態を示唆するもので,その場の地質的,地形的要因が関与するパ

ラメーターといえるであろう.

3.5.5.基岩における貯留と流出

3.3節で検討したように,避暑からの流出は,割れ目を流動する地下水の流れとみなし,

流出盛QRと貯留教SRの関係を次式で与える.

QH(i)-HR･SH(卜1) (18)

このとき,貯留盛SRの変化は,

SIe(i)-SR(i-1)+IsIP(i)-QJe(i) (19)

となる.ここで,KJeはパラメーターとせずに,対象とする流域ごとに定数として求める

こととした.年間を通じてハイドログラフの逓減が段も緩い時の流出を避暑流出成分のみ

の流出とみなすと,その時のハイドログラフの逓減率が∬〟である.
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3.5.6. まとめ

以上が本モデルで与えた関係式で,パラメーターは,褒2に示す5個である.これらの

パラメーターは,いずれも各成分の運動別を与えるものであり,計算の時間単位に依存し

ない.本モデルでは,土壌流出成分と基岩流出成分を分離することが目的であるので,運

動別に関係しない未知数(Ro,Ei,ETV,C,～,e,響)は,定数として,予め別の方法で

求めることとした.なお,パラメーターKc,Ks,KIの単位は,計算時間単位によって

それぞれの単位系に変換されるが,標準単位系をmm-dayとする.

幾2 モデルにおけるパラメーター

Table2 Unknownparametersinthemodel.

PhKs :parameterofstoragefunctionrelatedtosoilwater

runoff,respectively

P2,K/ :parametel･Ofstoragefunctionrelatedtoinfiltration

fromsoiltobedrock,respectively

Kc :parameterofstoragefunctionofachannel

4. 土壌 ｡基岩分離貯留モデルの適用

本饗では,モデルの具体的な計算方法を提示し,宮崎演習林理水試験地のデータについ

て適用する.本肇で用いたデータは,1990年と1991年の時間単位および日単位の流鹿と雨

塵のデータである.

4.1.計算方法

4.1.i. 計算の手順

本モデルを適用するデータの時間単位は,任意に決めることができるが,ここでは時間

単位または日単位で使用する.また,計算期間は,初期貯留蕊の決定を容易にするために,

原則として1月1日をスタートとし,12月31日までの1年間とした.

初めに3つのタンクについて初期貯留魔をそれぞれ与え,それをもとにt-1の時の各

タンクからの流出敦を(ユ3)求,(15)式および(18)式を用いて求める.金流出魔は,(9)求

で求められる.さらに(16)式からIsHを求め,これらの値から(14)求,(17)式および(19)

式を用いてt-1の時の各タンクの貯留盛を求める.以下,この繰り返しで,計算期間中

の任意の時間における各タンクからの流出凝,貯留厳,土壌タンクから基碧タンクへの浸

透濃が求められる.

計算にあたっては,定数として,河道系の面横比Cn,初期遮断蒸発盈Ro,遮断蒸発

強度Eiおよび年蒸発散盤ETYを予め与えなければならない.本計算において用いたこれ

ら定数の値を衆3に示す.CnおよびEiの値については,禰感 ･鈴木(1986)を,Roの健

については,服部(1992)を参考にした.これらの定数を与えたうえで,計算の前段階とし

て,各タンクの初期貯留盛と,基岩流出成分の運動定数KRを決定する.
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衷3 モデルの計算で与えた定数
Table3 Constantsdetermilledinthemodel.

C" =0.05:areaofchannelsystemtototalsystem
Ro =2 :interceptionofinitialrainfall(mm)

E, =0.2:evaporationrate(mm/hr)

E･rl′ -400:evapotranspirationnotincludinginterceptiorl(mm)

4.1.2.初期貯留盈および基岩流出成分の運動定数KIIの決定

一般に12月から1月にかけては,年間で敵も流盟が少なくなるので,この時期を計算の開

始時点とすることは,初期貯留厳を決定するうえで都合がよい.まず,(18)式におけるKIe

の値を,渇水期のハイドログラフから決定する.-般に,年間で厳も流盛が少ない時期は,

無降雨日が半月以上続いていることが多く,土壌水分が極めて少なくなっていると考えられ

る.竹下(1990)によると,土壌中の小孔隙以上の孔隙に貯留された水は,およそ20日程度で

排水されるとしており,酸も流盛が少ない時には,大部分が基岩流出成分であると考えられ

る.そこで,年間で麻も流盤の少ない時期(すなわち,逓減が段も緩いとき)の逓減曲線を,

基碧流出成分の逓減曲線とみなす.基岩流出蕊は(18)式で与えられるので,その逓減式は,

QR-QmJ･eXp(-Kjf･i) (20)

となる.ここでQjEOは,基碧流出成分の逓減開始流蕊である.逓減曲線をこの式にあて

はめることにより,∬〟が求められる.

次にそれぞれのタンクの初期貯留厳を決める.Sc(0)紘,窓前にまとまった雨敦がな

いかぎり0とする.そこで第 1番目の流魔データ Q(1)を,渇水期の流厳は大部分が基岩

流出成分であることを前提に,QJP(1)とQs(1)に適当に分離する.Sip(0)は,QJt,(1)か

ら逆算して求められる.Ss(0)紘,土壌タンクの貯留盤が,酸も少ない時期でも0になら

ない程度の適当な健を,Qs(1)を参考にして決めることとする.

4.1.3.パラメーターの決定方法

5つのパラメーターには,初期値とステップを与え,1つづつ順番に健を変えながら計

算させ,敢選修を探索した.叡適億の決定には,次の2つの誤差評価式を用いた.

F1-品∑｣軸 比 (21)

F2 -｣解 し (22)

(21)式で, Qobsは流盈観測値, Qca再ま流盈計算修で,Nはデータ数である.Flは,計
算期間内の全データについての,観測流魔と計算流蛍の平均相対誤差を衆すものである.

(22)式で,SHLは,予め設定した澱終避暑貯留魔で,SR(LN)は,計算で求められた,

計算期間の敢後の基碧貯留盛の儀である.敢終基碧貯留厳 SIfL.は,計算期間の最後に基

岩貯留厳が取るべき値として,初期貯留漫SH(0)とともに予め与えることとする.SKlJの
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決め方は,SR(0)と同様に,計算期間の澱後の観測流魔Q(LN)を,QR(LN)とQs(LN)に
分離し,QH(LN)の億から逆算する.このような評価式を用いた理由は,以下のとおりである.

基着流出盛が全流出盛の中で相対的に小さい場合,基岩流出慶の大小は,全流出蕊に大

きく影響しない.この場合,金流出盤の相対散発だけでは,基碧流出慶の健を評価するこ

とは困難である.そこで,避暑貯留慶が計算期間の駿後にとるべき値を設定することによ

り,基岩流出盤を評価することを考えた.すなわち,F2は計算で求めた基碧貯留塵の頗

終値の相対誤差であり,基碧流出魔を評価するための健である.

駿適パラメータ-の探索においては,F2の儀が10%以内という条件で,Flの懐が最

も小さくなるようなパラメーターを求めている.ただし,5つのパラメーターは相互に影

響し合っているため,-度にすべての段通パラメ-タ-を求めることは困難である.初期値

を変えれば,全く違った値にたどりつくことがあるからである.特にP】とP2を同時に求め

ることは困難である.そこでPlとPZは仮に定数として与え,残りの3つのパラメーターに

ついて酸適値を求めるという方法をとった.PlとP2の組み合わせ別に残りの3つの最適パ

ラメーターを求め,その時の誤差を比較して,敢終的に全パラメーターの億を決定した.

このような最適パラメータ-の決定には,試行回数が膨大なものとなる.そこで,時間

単位のデータであっても,Pl,P2の値と,他のパラメーターのおおまかな値については,

日単位の計算で決め,その後に時間単位の計算で細かい健を決定することにした.

4.2.宮崎演習林理水試験地データへの適用結果

宮崎演習林理水試験地の1990年,1991年のデータについて,計算をおこなった.使用し

たデータの水収支を衷4に示す.1990年のデータの開始馴ま,3月10日である.本地域は

わが国でも有数の多雨地帯であり,理水試験地での年平均降水塵は3500mmを越える.1

991年は樽に降水蕊が多く,5000mmを越えている.また,この年は流出率が100%を越

えており,隣接流域から基碧中の地下水が多盤に流入していることが考えられる.

与えた定数の値は,前節で述べたように,嚢3に示すとおりである.また,各タンクの

初期貯留厳と,基岩タンクの叡終貯留盛および基碧流出成分の運動定数Kleは,嚢5のよ
うに決めた.

嚢4 宮崎演習林理水試験地における水収支
Table4 WaterbalanceofOyabuExperimentalBasill.

year 1990* ま991

precipitation (mm) 3666.7 5014.1

Streamflow (mm) 3298.6 5447.4

loss (mm) 368.1 -433.3

runoffI･atio (%) 90.0 108.6

*periodofobservation:Mar.10-Dec.31
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褒5 宮崎演習林理水試験地の計算で与えた初期貯留盛,額終貯留意とKJ～の値
Table5 hitialandfina一StorageofeachtankandconstantKR

determinedbeforecalculationinthemodel.

year 1990 1991

initialstorageofchanneltank

initialstorageofsoiltank

initialstorageofbedrocktank

finalstorageofbedrocktank

constantKR 7

040
41

39

.
0107

0

50

88

4-

.
0

4.2.1. 日単位記録への適用結果

まず日単位記録へ適用してみる.方法的には前節で述べたように,日単位記録でおおまか

なパラメーターの儀を決め,最終的に時間単位記録で決定することになるが,本モデルの試

用にあたって,日単位記録と時間単位記録で,別々にパラメーターを求めてみることにする.

初めにP2-1,Pl-2として計算し,他の3つのパラメーターの最適値と,その時の
Fl,F2の健,および各成分の年流出蕊を求めた.次にPlとP2の傍を順に変えていき,

同様の計算をおこなって,F2が10%以内でFlが教も小さくなるような,全パラメーター

の組み合わせを求めた.ただし,河道流出意の係数Kcについては,計算では健が小さく

なるほどFlが小さくなった.しかしながら河道流出成分は,本来短時間で流出する成分

で,その逓減率は土壌流出成分と比べて十分に大きくなるはずである.したがって,計算

においてgc≧0.1という条件を設けた.

得られた5つのパラメーターの健を衆6に示す.1990年と1991年では,やや異なった儀

が求められた.本来これらのパラメーターは,流域に固有の値をもつものと考えられるの

で,年によって異なるべきではないが,本モデルが試用段階であることを考慮して,ここ

では年ごとに求めてみた.

図9は,求められたパラメーターで計算した,日流盈のハイドログラフである.観測流

出盛と,計算で求められた全流出盛および基岩流出盤を示している.基着流出盛の変化は

雄健で,年間を通じて大きな変動が見られない.平均相対誤差Flの値は,衆6に示した

ように,1990年は22.6%,1991年は24.0%である.

4.2.2.時間単位記録への適用結果

次に時間単位記録へ適用する.日単位記録で求めたPlとP2の億はそのまま採用し,

Kc,Ks,KIについて,殿適パラメーターを探索した.条件は日単位記録の場合と同様

で,F2が10%以内でFlが厳も小さくなるような値を求めた.

求められたパラメ-タ-およびFl,F2の健を衆7に示す.日単位記録で求められた

値と比較すると,平均相対誤差Flは小さくなっており,明らかに時間単位記録を用いる

方が適合性が良いことがわかる.3つのパラメーターの値について比較すると,KIには

大きな変化はないが,Ksは日単位記録での値よりも1990年では45%,1991年では27%大
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衆6 宮崎演習林理水試験地日単位紀録への適卿 こよって得られた
パラメーターと鮫差Fl,F2

Table6 TheparametersanderrorsF1,F2Obtainedbyapplication
ofthemodeltodataatdailyintervals.

year 1990

P1 3

1㌔, 1

Kc 0.1(mmw2/3･day血l) 0.1(mmy2/3･day-1)

Ks 2×10山6(mm-2･day-1) 3.7×10-5(mm…3/2･dayMl)
Kl 0.006(daywl) 0.008(day叫1)

0.2263 0.2401

0.0952 0.0991
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衆7 宮崎演習林理水試験地時間単位記録への適用によって得られた
パラメータ-と誤差F】,F･z

Table7 TheparametersanderrorsFi,F2Obtainedbyapplication
ofthemodeltodataathourlyintcIVals.

year 1990

P1 3

P2 1

Kc 0.86(mm肌2/3･day1 0.83(mm-2i3･day-】)
Ks 2.9×10仙6(mm-2･day-1) 4.7×10-5(mm~-3/2･day-1)

KI 0.0067(dayNi) 0.0084(day如1)

0.1792 0,2121

0.0880 0.0893
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きくなっている.
また
,
Kcは1990･1991年ともに日単位記録での
健の8倍以上となっている.
図10は,
求められたパラメーターで計算した,
時間単位のハイドログラフである
.
図9

と同様に
,
観測流出盛と
,
計算で求められた全流出盈および基碧流出盟を示している
.
時間単位の結果は
,1
年を-つのグラフで致した図10だけではわかりにくいので,
その

中から1ケ月のハイドログラフをいくつか選んで,図
11と図12に示した
.
図11は1990年の5

月と9月で
,
5月は中規模出水
,9
月はこの年の歯大出水である
.
図12は1991年の9月と10

月で
,
この年の最大出水とその後の長期間の逓減を衆している
.
これらの図から観測流出盛

と計算流出意を比較すると
,
洪水のピーク流蕊でやや違いがあるものの,
逓減部はよく適合

していることがわかる
.
また
,
基碧流出盛は
,
1ケ月単位ではほとんど変化が認められない.
図中には
,
土壌流出盈Qsと基碧流出盛QHを加えたものも示した.
これは洪水のピ-ク付

近のみで認められるが
,
金流出畿QとQs+Qzeの差

が
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4
.
2
.
3
.
モデル上の水収支

衆8は,
時間単位記録および日単位記録を適用した結果得られたモデル上の水収支の各

成分の値を,
観測降水盛
,
観測流出盛とともに示したものである
.
また
,モ
デル上の流出

率と
,
全流出盛に占める河道流出
,
土壌流出
,
基碧流出の各流出率も示している
.
喪中
,
他愛到達雨蕊は観測陣水盤から遮断蒸発盛を引いたものである
.
蒸発散盟は
,
逮

断蒸発慶に褒3のETY(400mm)を加えたものであるが,
タンクが空の場合は差し引かれ

ないので ,
これよりやや少ない値となっている.

また
,
1990年は期間が短いので,
その分

斉発敬意の値も少なくなっている.
流出率は80%を越えており,
通常の流域よりも大きいが,
本流域では降水盤が多く
,
莱

発散盛は一般的な傍になるように与えているので,
大きな値になった.
ただし
,
観測流出

盛か
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嚢8 モデル上の水収支(宮崎演習林fEiR水試験地)

Table8 WaterbalanceofOyabuExperimenta=3asincalculatedinthemode一.

year hourly1990daily hourly1991daily

observed:

precipitation R(mm ) 3666.7 5014.1

runoff (mln) 3298.6 5447.4

Ca一culated:

netrainfall

interception

evapotranspiration

totalrur10ff

runofffromchanrlel

soilwaterrunoff

bedrocltwaterrunoff

(m∬り 3346.5

(mm) 320.2

(mm) 686.8

0(mm) 3012.4
Qc(m ) 158.4
Qs(mm) 2574.6
QII(mm) 279.4

3322.1 4583.9 4557.1

344.6 430.2 457.0

716.7 830.1 856.8

2979.7 4189.8 4158.5

154.7 219.0 215.5

2545.5 3645.3 3608.5

279.4 325.5 334.5

runoffratio Q/R(%)
Qc/Q(%)
Qs/a(%)
QH/Q(%)

2

5

5

9

nJr.J

rJ3

1

5

5

9

8

8

2

5

6

8

8

8
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下水が流入しているものと考えられるが,モデルではこの点は考慮していないので,モデ

ル上の流出盟は観測流出塵よりも小さい値になっている.これについては,後で検討する.

各成分の流出率をみると,河道流出率は約 5%で,これは河道面横比C,子の儀と等しい.
一方土壌流出率と基岩流出率を比べると,土壌流出率は85%を越え,基岩流出率は7.8-9.4

%と,基岩流出率が予想以上に小さいものとなった.

1990年と1991年を比較すると,降水盛と流出鹿の値は違うが,水収支上の配分は,ほぼ

同じである.ただ,降水蕊の多い1991年の方が,やや土壌流出率が大きく,基岩流出率が

小さくなるようである.

時間単位記録と日単位記録での結果を比較すると,遮断蒸発激の計算方法が両者でやや

異なるため,流出蕊の儀が日単位記録の方でやや少なくなるが,水収支上の配分には,ほ

とんど違いはない.

4.2.4. 貯留畳の変化

図13に,本モデルで計算された各タンクの貯留魔の変化を,日単位記録への適用結果に

ついて示した.土壌貯留盛と基数貯留塵の変化は,それぞれの流出敦の変化と似ており,

姦智貯留盟の変化はきわめて緩慢である.-方河道貯留盛は,河道流出成分の迅速な流出

により,降雨終了後短時間で0になることがわかる.

衆9は,各タンクの貯留盛の初期健と叡終値を,日単位および時間単位記録での通庸結果に

ついて示している.基岩貯留盛の敢終値SR(LN)は,予め設定した癖終基岩貯留盈SRLとの

誤差が10%以内になるように求められている.SR(LN)が初期値と比べていずれもマイナスに

なっているのに対して,土壌貯留盤の駿終値Ss(LN)は,初期値よりもプラスの値になっている.
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図13宮崎演習林理水訊験地の日単位記録への適絹で求められ た貯留蕊の年変化

嚢9貯留盛の変化(宮崎演習林埋水
試験地)Table9 VariationofstorageofeachtankCalcula
ted1.nthemodel.(OyabuExperimelltal

Basin) (mm)hourlyinitialstorageof

channeltank Sc(0) Ofinalstorageof

channeltank Sc(IJN) 6.1initialstorageo

fsoiltank Ss(0) 50finalstorageofsoilt

ank Ss(LN) 67.5initialstorageofbedrocktank SIZ(0)
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本車では,土壌 ･基岩分離貯留モデルの適用により得られたパラメーターの窓味と,分

離結果の妥当性について考察するとともに,本モデルの問題点を整理する.

5.1, パラメーターのもつ意味

本モデルは,土壌流出成分と姦岩流出成分を分離することが目的であり,物理的前提条

件のもとに,各成分の運動式の係数は可能な限り定数とし,また,水循環全体を説明する
ためのモデ/レではないので,蒸発散機構を簡略化する等により,パラメ-夕-数を最小限に

押さえている.このモデルの主要なパラメーターは,P】,P2であり,これらは前述のよう

にP】が土壌の孔隙組成を,P2が地質 ･地形的要因を反映する流域固有の倦であると考えた.

5,1.1. パラメーターPl,PZの求め方

ここでPi,P2の求め方について検討しておく.図1射まP2の懐を-定にした場合のPまの

値と,その時の厳選パラメーターの組み合わせによる相対誤差Flの値との関係を,1991年

の日単位記録の適用結果から求めたものである.P2-0.5,1,2の3通りについて示し

ているが,P2の値にかかわらず,Plは2.5-2.7の範囲でFlが厳小になり,Plが2以T

のときはFlは急激に大きくなる.また,同じPlの健では,P2が小さいほどFlは小さ

くなる.そこでP1-2.5 としたときのP2とFlの関係を示したのが図15である.ここで

明らかに,P2が小さいほどFlは小さく,P2-0で叡小となる.ところが,P2-0を採

用すると,土壌から基岩への浸透激は土壌貯留盛にかかわらず-定となり,矧間的変化が

全く見られなくなる.

図16は,P1-2.5としたときの,P2の値による造岩流出盛のハイドログラフの違いを
嚢している.P2ここ0の場合,浸透盛が-定となるため,避暑流出成分も全く変化のない

ものとなる.実際の流出機構を考えるとき,基岩がすべて飽和している状態であれば,基

岩流出魔の変化は少ないものと考えられる.しかしながら,土壌からの加圧作用が多少で

も働くとすれば,基岩流出魔の変化厳が0とは考え難い.P2の値が大きいほど基碧流出
塵の変化も大きくなるが,Flの値も大きくなることを考慮して,P2ここ1を採用した.

5.1.2. P】,P2の物理的恵幾

以上のように,Plの値として2.5-3が,P2の健として1が得られた.Plの値は,従

来の貯留関数法や雨水流法の森林流域への適用例において,P≒2となることが多い(福
魔,1992)ことから,マニング式が成立する河道流出や,線形となる基暑流出を除いた土

壌中の貯留盛と流出厳の関係としては,妥当な健といえよう.図14において,Pl<2の
範囲ではFlの値が著しく増加することからも,土壌流出成分の非線形性がうかがえる.

Plの物理的背嚢は,土壌の孔隙組成の不均質性であると考える.すなわち,飽和ダルシー

別が成立する均質な孔隊組成を持つ土壌からの流出ではPl-1となるはずであり,孔隙
組成の不均質さが大きくなるほどPlの値も大きくなるものと考えられる.この点につい

ては,実験による検証も可能であろう.また,本モデルを多くの流域へ適用することによっ

て,Plの値と流域の土壌構造との関連づけもより明確になるものと考える.
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-罪,P2の値の物理的曹祭は,第3費で論じたように,土壌と基岩の境界面の状態に

よって異なる,浸透への抵抗の大きさを愛すものである.しかしながら,P2の健と実際
の境界面の状態との対応づげは,ここでは不可能である.Plと同様に,今後実験あるい

は他流域への本モデルの適用によって検証すべき課題である.

5.1.3.計算時間単位とパラメータ一

本モデルは,任意時間単位のデータに対して,適用が可能である.計算の時間単位を変

えるときは,雨水の運動に関するパラメーターに こではKc,KsおよびKI)を計算の

時間単位に応じて,それぞれに適した計算時間単位系に変換すれば良い.

今私 営崎演習林理水試験地の連動 こおいて,時間単位と日単位の両方について,また,

年によって別々にパラメーターをもとめたところ,やや異なった値が得られた.まずPl

の値が1990年では3,1991年では2,5となったが,前節で述べたようにPlは2.5-3の範

囲であり,この違いは,年によるばらつきの範囲内である.Ks,KIも異なった儀になっ

ているが,これはPlの違いにともなうもので,Plが等しければ,Ks,KIもほぼ同じ健

が得られるであろう.

次に時間単位記録で得られた結果を日単位記録のそれと比較すると,KsとKIではや

や大きな健となり,Kcでは8倍以上の健になった.この原因は,日単位記録では,日中

変動が平均化されることによると思われ,特に短時間で流出する河道流出成分でこの影響

が大きい.Kcの億については,補 選 ･鈴木(1986)が述べているように,雨水流法の等価

粗度と流域の地形条件との関連で定数化することが可能となろう.

5.2. 分離結果の妥当性と残された課題

5.2.1. 基岩流出成分の時間的変化

本モデルの作成にあたって,前提条件とした基碧流出成分の物理的特性を整理すると次

のようになる.

1)自由水として流動することができる基暑中の割れ目の流れを想定する.

2)渇水期の流出は大部分が避暑流出成分であり,基岩流出成分の逓減率は,年間で敵も

逓減が緩い期間のハイドログラフの逓減率にほぼ等しい.

これらの前提条件から,基岩流出盛と基岩貯留盛との関係をQzl-K H･SRという式で与

え,渇水期のハイドログラフからKj1,-0.017(day山l)を求めた.この結果分離された基

岩流出成分は,魔的には年間流出盛の10%足らずであり,また,その時間的変化は援懐で

逓減が掻く,図11･図12に示したように,短期間のハイドログラフではほとんど変化が認

められない.基岩流出成分の時間的変化は,土壌からの浸透盛の影響を強く受けるので,

図16に示したように,パラメーターP2の値によっても異なる.しかしながら,初期値と

駿終値および逓減率があらかじめ決められている以上,その変化慶には限界があり,本モ

デルの構造上,基畿流出成分の時間的変化の特性を大きく変えることは不可能である.こ

の点の妥当性については,現状では評価すべき材料がない.今後,実験による検証や,義

岩流出成分の近似値としての湧水の流出特性,あるいは水質を利用した分離等,多面的な

検討が必要であろう.
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5.2.2.水収支の問題

宮崎演習林埋水試験地では,降水濃が多いだけでなく,流出塵も多く,1991年の観測結

果では流出率が100%を越えている.これは観測誤差を差し引いても,水収支上隣接流域

から地下水が流入している可能性が高い.地形的流域界を越えて流入する地下水は基岩流

出成分であることを考えれば,この分離結果は,基碧流出成分の盛が過少であるといえよう.

この場合,他流域からの流入蕊をモデルに組み入れることが考えられる.本モデルでは,

当初はこの点を考慮して,基碧タンクにおいて他流域からの流入敦の成分を含んでいたが,

この成分は,実際の計算において,パラメーターを-つ増やすだけで,誤差を小さくする

ためにはほとんど役にたっていない(すなわち,流入盛の成分が小さいほど誤差が小さく

なる)ことがわかり,後に除外した.しかしながら,このような流域外との水の出入りは,

地形的に考えて基暑中でおこるものと考えられるので,他流域からの流入愛と基碧流出塵

とは,密接な関連があることが予想される.今乱 流出藍の誤差評価の方法においては除

外せざるを得なかったが,このような成分をいかにモデルに組み込むかということが,令

後の盤要な課題であると考える.

6. お わ り に

本研究の目的は,土壌と基碧が雨水流出過程におよぼす調節機能を分離することである.

このことは,雨水流出現象に関与する土地要因の中で,地質 ･地形という人間が制御し得

ない要因と,植生･土壌という人間が制御し得る要因を分離することであり,森林系の評
価およびその制御という,森林科学の1ステップである.

従来,このような視点から流出成分の分離をあつかった研究はなく,本論文では,その

方法の-つとして,貯留関数塾モデルを用いた分離方法を提示し,その適用結果と問題点

について論じてきた.

本モデルにおける今後の課題をもう-度整理すると,次のようになる.

1)パラメ-タ-Pl,P2の物理的意義を実験により検証する.

2)隣接流域との基碧流出成分の出入りを,モデルに組み込む.

3)本モデルを多くの流域へ適用することにより,パラメーターの物理的意義および分離

結果の妥当性を検証する.

本論文では,ひとつのアプロ-チとして,流出モデルによる分離方法を検討したが,す

でに触れたように,分離結果の総合的な評価には,水質利用等を含めた多面的な検討が必

要であり,本モデルの問題とともに,今後の課題としたい.
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Summary

In this paper, in order to evaluate the function of forest water yield, two runoff components are

separated from a river hydrograph using the new model. These two components are a new concept.

One is soil water runoff, which passes through soil into rivers. The other is bedrock water runoff,

which passes through bedrock.

The new model is the soil-bedrock storage model, which is composed of three tanks, representing

channels, soil and bedrock respectively. Runoff from each tank and infiltration from the soil tank to

the bedrock tank are expressed as formulas by storage functions that reflecting the physical

mechanism of runoff. For modelling, the following assumptions are made.

a) Bedrock is an impermeable layer and bedrock water moves through fissures.

b) Bedrock water is free water.

c) The infiltration mechanism from soil to bedrock is expressed as the change from capillary water

to free water.

Formulas are as follows,

I) The equation of motion in the bedrock tank is:

2) In the channel tank and the soil tank respectively, equations are:

QC=KC·SC5!3

Qs = Ks' SSPI

3) The equation of infiltration from the soil tank to the bedrock tank is:

In the above equations, K R is determined by the recession rate in a water shortage period. The 5

other coefficients are parameters of this model.

The soil-bedrock storage model is applied to 1990 and 1991 annual data from the Oyabu

Experimental Basin taken at both daily and hourly intervals. This experimental basin, which is a

part of the Miyazaki Forests of Kyushu University, is located in the north of Miyazaki Prefecture

and has a 38 ha basin area at an altitude of 1000-1300m. It is on a bed of sandstone and shale of the

Shimanto Supergroup, and covered with deciduous broad-leaved forest.

In the results of the application, calculated hydrographs agree well with observed values. The

annual amount of bedrock runoff Q R is under 10% of total runoff, and its hydrograph shows little

annual variation. Physical significance of parameters PI and P» are discussed. It is suggested that PI

reflects the composition of soil pore and Pi reflects geological and geomorphological factors of the

catchment.

Key words: bedrock water runoff; soil water runoff; separation of runoff components; storage

function model.




