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　法人化 2年目を迎えた平成 17年度は，研究面
においてはセンター第 2期中期計画に沿って順調
に推移しましたが，運営面では次年度の概算要
求，老朽化した施設・設備に係わるインフラ整備
に多大の労力が費やされました．
　年度当初に作成した教育計画，「センター施設
を利用した陸域環境に関する教育を推進する」に
関しては，学群生 10名，大学院生 14名が本セン
ター施設を利用し，卒業論文 10編，修士論文 1
編，博士論文 2編が作成されました．研究テーマ
として，土壌水の水素・酸素安定同位体比の形成
プロセス，植生遷移に伴う水循環の変化，大気―
植生間のエネルギー・物質輸送，水理条件の変化
に伴う河床形状の変動など総計 30テーマに上る
陸域環境に関する多様な教育・研究が実施されま
した．
　また，研究計画における「陸域環境に関わる国
際プロジェクト研究の推進」については，昨年度
に引き続き科学技術振興事業団戦略的創造推進
事業プロジェクト（CREST），文部科学省総合地
球環境学研究所プロジェクト，地球環境研究総合
推進費（GERF）による炭素収支研究プロジェク
ト，科学研究費成果公開促進費による GAME―
AANデータベースをそれぞれの関係機関と密接
な連携をとりつつ推進しました．さらに，平成
17年度概算要求事項特別教育研究経費（研究推
進）の配分を受け，戦略的研究プロジェクト「地
球温暖化に伴う植生の変化が地下水涵養機構に与
える影響に関する研究」を推進し，本研究プロ
ジェクトに関連した国際ワークショップをセン
ター主催で開催しました．この他，同位体トレー
サーに関する国内ワークショップも開催しまし
た．これらの国際・国内ワークショップの開催
は，センターの教育・研究内容を国内外に広く伝
える意味において，また関連する研究分野間の積

極的な交流を推進する上で効果的であるものと思
われ，今後もセンター主催として継続的に開催す
る予定であります．
　国際研究者の受入を図り，高度職業人を育成す
る観点から，北アフリカ研究センターの協力の
もとにチュニジアからの JICA研修生の受入を行
い，「水環境 :水文地質コース」を開設して国際
交流を通じた高度職業人の育成に努めました．
　平成16年度からの法人化施行により，センター
への運営費交付金は毎年度確実に減額されていま
す．旧水理実験センター発足当時の運営費に比較
すると，平成 17年度の交付金はその半額をすで
に割り込んでいます．こうした状況から，自ずと
外部資金の導入を図らなくてはならない状況と
なっており，そのために費やされるセンター教職
員のエネルギーと時間は計り知れません．こうし
た中，本年度に申請した平成 18年度概算要求に
よって予算の確保が図られ，これによってセン
ターの今後の運営計画にある程度のめどが立てら
れるようになったことは，本年度の大きな成果の
一つであると思われます．
　また，現在センターが抱えている大きな課題と
して，センターが所有する施設・設備等のインフ
ラ整備があります．センター創設時より 30年が
経過し，研究・教育の基盤となる施設・設備の老
朽化には著しいものがあります．折りしも，平
成 18年度の概算要求に際し，センターが保有す
る仮設水路実験棟と工作棟の建築強度が不足して
いる事態が明らかとなり，安全性の面から使用禁
止の措置を取らざるを得ない状況に追い込まれま
した．センター利用学生と教職員に対する危険性
を回避し，安全性を確保する観点から，老朽化し
た施設・設備のインフラ整備は最優先に進めなく
てはなりません．しかし，削減されつつあるセン
ター予算だけでは到底インフラ整備もままならな

序



－ 2 －

い状況であります．センターの将来設計の中に，
老朽化施設・設備のインフラ整備を計画的に組込
み，マスタープランに沿って進めることはもちろ
んですが，同時に，大学執行部ならびに関係部局
と連携を密にし，この危機管理を成し遂げたいと
考えています．
　人事面では，昨年度末の鷹巣明美事務職員の北
アフリカ研究センターへの異動に伴い，金子孝子
専門職員が 4月 1日付けで着任しました．また，
同日付けで藪崎志穂研究機関研究員，6月 1日付
けで関口智寛講師，6月 16日付けで吉村恵美子
研究支援推進員，7月 1日付けで八反地 剛準研究

員，12月 1日付けで吉田瑞穂研究支援推進員が
それぞれ着任しました．目代邦康準研究員が 6月
30日付けで退職されました．
　法人化の施行により，予算・人事の両面におい
てセンターを取り巻く状況には厳しいものがあり
ます．関係各位におかれましては本センターの研
究・教育活動をご理解いただき，より一層のご指
導ご助言を賜れば幸いです．

平成 18年 3月　　　　　
陸域環境研究センター長

田　中　　正
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Ⅰ　はじめに

　茨城県の南東に位置する霞ヶ浦は桜川をはじめ
とした大小の河川が流入している．また，流域面
積は 2,156.7 km2と茨城県全体（6,095.68 km2：国
土交通省国土地理院，2006）の約 35%を占めて
おり（国土交通省関東地方整備霞ヶ浦河川事務
所，2005），県南地域の水・物質循環に大きく関
与している．
　流域の気候は，冬には北西の季節風が卓越し降
水量は少なく，夏には南東の季節風が卓越し降水
量も相対的に多くなる特徴を示しており，表日本
気候に属している．気温は山間部を除いて流域内
での地域差は小さく，年平均気温は約 14℃，年
降水量の平均値は 1278 mmであり全国平均の約
1700 mmと比べるとやや少なくなっている．
　霞ヶ浦の湖の面積は 220  km 2（西浦：172 

km2，北浦：36 km2，外浪逆浦：6 km2，常陸利
根川：6 km2）で，日本では琵琶湖（670.25 km2）
に次いで 2番目に大きな淡水湖である（国土交通
省関東地方整備霞ヶ浦河川事務所，2005）．霞ヶ

浦は，主湖である西浦とそれに付随する北浦およ
び外浪逆浦およびこれら 3つの湖を結ぶ河川など
をすべて含めた総称である．かつては海が深く入
りこんだ入り江であったが，利根川などの堆積作
用と第三紀末以後の関東造盆地運動によって，海
から遮断されて生じた．西浦の湖盆は皿状である
が，北浦は谷状をなす（日本陸水学会，2006）．
堤防延長は 248.9 km（西浦：120.5 km，北浦：
74.5 km，常陸利根川：53.9 km）である．水面
標高は 4月～ 10月中旬は Y.P.+1.10 m，10月中
旬～ 3月下旬では Y.P.+1.30 mとなっている．
平均水深は 4 mで，最大水深は 7 mと浅い湖で
ある．貯流量は約 8.5億 m3であり，県南地域の
上水道用水（最大取水量：3.85 m3/sec），農業用
水（113.78 m3/sec），工業用水（12.24 m3/sec）な
どに利用されており，水資源として重要な役割を
担っている．また霞ヶ浦周辺では，水郷地帯の稲
作や，生産量が全国第 1位のレンコン栽培，鯉の
養殖などが盛んに行われている．霞ヶ浦には 56
本の河川が流入しており，流出口は利根川の 1本
だけである．霞ヶ浦の滞留時間は 200日と長く，
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一度汚濁が進むと回復するまでに長い時間を要す
ると考えられている（国土交通省関東地方整備
霞ヶ浦河川事務所，2005）．
　このように地域に密着した霞ヶ浦であるが，昭
和 40年代の高度経済成長期に家庭排水や産業排
水の流入が増えると共に水質は次第に悪化し，昭
和 40年代後半では COD（化学的酸素要求量）は
7 mg/L台となり，昭和54年には11.3 mg/Lとピー
クを示した．その後，水質浄化対策の促進によっ
て COD濃度は若干低下したものの，7～ 9 mg/L

の間で横ばいとなっており，現在でも環境基準値
である 3.0 mg/Lを大きく超えている．また，湖
水の全窒素濃度や全リン濃度も環境基準値を大き
く上回っており，長期的な水質汚濁が継続してい
る．
　霞ヶ浦の汚濁要因には，大きく外部要因と内部
要因とに分けられる．外部要因には河川を通じて
入るもの（自然起源・生活排水・工場・畜産・農
業廃水起源など）と湖に直接流入するもの（降水
など）があり，内部要因には湖内部でのプランク
トンの増殖や底泥からの汚染物質の溶出がある．
このように，湖の水質は流域内における土地利用
や産業，農業活動などの影響を強く受けており，
ひいては，それらの影響を霞ヶ浦へともたらす河
川のもつ役割が非常に重要となる．霞ヶ浦の水質
汚染や物質収支を考える際には，湖へ流入する河
川の水質や流量を把握することが不可欠である．
　本論文では，霞ヶ浦流域における主要な河川に
ついて調査・採水を実施し，それらの結果をもと
に，河川流量，河川水・霞ヶ浦の水質特性の把
握，および河川から霞ヶ浦へともたらされる物質
の負荷量の推定値等について報告する．

Ⅱ　調査概要と分析方法

　調査・採水は 2005年 11月 27日～ 28日に実施
した．11月 27日に流域内の主要 9河川において，
簡易水質測定，流量観測および採水を行った．ま

た 11月 28日に遊覧船に乗り，霞ヶ浦の 3地点に
おいて簡易水質測定および採水を実施した．
　調査を行った河川および湖の地点を Fig. 1に示
した．対象とした河川は，一ノ瀬川，清明川，梶
無川，園部川，菱木川，桜川，小野川，花室川，
恋瀬川の 9河川であり，それぞれ流量観測およ
び採水を実施した．現地では，EC（ECメータ，
MODEL SC82，YOKOGAWA製），pH，水温（pH

メータ，MODEL PH81，YOKOGAWA製），全
窒素（パックテスト，WAK－TN・i，共立理化），
硝酸（パックテスト，ZAK －NO3，共立理化），
化学的酸素要求量（COD，パックテスト，ZAK

－COD，共立理化）の測定を実施した．また採水
は 100 mlのポリ容器を用いて採取した．流量観
測は，山本（1968）や新井（2003）に記載されて
いる方法に準じた．
　霞ヶ浦では，土浦港そばの掛馬，湖心，麻生の
3地点を対象とし，それぞれ表面付近の湖水と湖
底の湖水を採水して調査・分析を実施した．現地
では，EC，pH，水温，全窒素，硝酸，CODを
測定した（各測定に利用した測器，測定方法は，
河川と同じである）．また，湖水についても同様
に 100 mlのポリ容器に採取した．
　採取した河川および湖水のサンプルは大学に持
ち帰った後，HCO3

－（pH4.8アルカリ度滴定法），
Cl－，NO3

－，SO4
2－，Na+，K+（イオンクロマトグ

ラフ HIC－SP/VP  Super，デュアル流路システム，
Shimadzu），Ca2+，Mg2+，SiO2（ICPプラズマ
発光分光分析装置，ICAP－757v，Nippon Jarrell

－Ash），酸素安定同位体比，水素安定同位体比
（Finnigan MAT 252, Thermo Electron）について
分析を実施した．

Ⅲ　結果・考察

1．EC，pH，水温，パックテスト測定結果

　9河川および霞ヶ浦の EC，pH，水温，パック
テスト（全窒素，硝酸，COD）の結果を Table 1
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Fig.1　Location map

Table  1　Result of  field survey of  Kasumigaura Lake and rivers

Observation point
Date EC

Water
temperature

pH
Total

nitrogen
COD Nitrate

Nitrate
nitrogen

Discharge

( μS/cm) (℃) (mg/L) (mg/L) (mg/L) (mg/L) (m3/sec)

Kasumigaura

Kakeuma (top) 28 Nov. 2005 208 10.7 8.73 1  5  4 0.9
Kakeuma (bottom) 28 Nov. 2005 208 10.8 8.68 2 13  4 0.9
Center (top) 28 Nov. 2005 233 12.6 8.96  0.5  7  3 0.7
Center (bottom) 28 Nov. 2005 232 12.1 8.88 0  8  1 0.2
Asou (top) 28 Nov. 2005 240 11.2 9.28 0  6   1.5 0.3
Asou (bottom) 28 Nov. 2005 262 11.0 9.25 0  7  1 0.2

River

Ichinose 27 Nov. 2005 214 12.0 8.68 5  5 15 3.4 0.20
Seimei 27 Nov. 2005 301 13.2 8.17  2.5  5 14 3.2 0.32
Kajinashi 27 Nov. 2005 274 15.4 7.66 8  7 30 6.8 0.26
Sonobe 27 Nov. 2005 231 12.6 6.79 7  5 30 6.8 0.94
Hishiki 27 Nov. 2005 265 11.3 9.08 7  5 20 4.5 0.22
Sakura 27 Nov. 2005 198  9.5 8.42 4  5 10 2.3 2.87
Ono 27 Nov. 2005 243 12.3 7.46 5 10 15 3.4 0.63
Hanamuro 27 Nov. 2005 227 12.0 7.63 5  5  7 1.6 0.45
Koise 27 Nov. 2005 119 12.6 7.44 5  5  5 1.1 2.32
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に示した．
　河川水の ECは 119～ 301 μS/cmと地点ごとに
異なった値を示している．恋瀬川（119 μS/cm）
や桜川（198 μS/cm）のように比較的大きな河川
では EC は相対的に低くなっているが，清明川
（301 μS/cm），梶無川（274 μS/cm），菱木川（265 

μS/cm）では相対的に値が高くなっている．湖水
では，208～ 262 μS/cmと河川水と比べて 3地点
間の差異は小さくなっている．また，上流側の掛
馬では低く，下流側の麻生が最も高い値を示して
いるが，各地点とも表層と湖底での差はほとんど
みられない．これは湖の水深が浅いため，湖水が
比較的良く混合していることに起因すると考えら
れる．
　pHは河川水では 6.79～ 9.08となっており，
園部川を除いてアルカリ性が強くなっている．特
に，一ノ瀬川，菱木川で値が高くなっている．湖
水では 8.68～ 9.28と河川よりも更にアルカリ性
が強くなっており，植物性プランクトンによる光
合成の影響があらわれていると考えられる．西側
の掛馬（上流側）から南東側の麻生（下流側）に
向かって pHが高くなっていることから，下流部
では塩水の混入による影響も生じていると考えら
れる．これは ECの分布においても示唆される．
また表層のほうが湖底よりも値が若干高くなる傾
向があらわれている．
　河川水の水温は 9.5℃の桜川と 15.4℃の梶無川
以外は 12℃前後の値となっている．湖水の水温
は湖心でやや高くなっているが（12℃前後），表
層と湖底の差はほとんどみられない．
　河川の全窒素濃度は梶無川の 8 mg/Lが最も高
く，他の河川でも 2.5～ 7 mg/Lとなっており，
湖の値（未検出～ 2 mg/L）と比べると相対的に
多くの窒素が含まれている．また硝酸の値をみる
と，花室川（7 mg/L）と恋瀬川（5 mg/L）では
比較的低濃度となっているが，他の河川では軒並
み 10 mg/Lを超えており，特に梶無川や園部川
では 30 mg/Lと相対的に高い値を示している．

一方，湖水の硝酸濃度は 1～ 4 mg/Lと河川と比
べると低くなっている．霞ヶ浦流域では市街地や
農地の割合が高くなっているため，流域内の河川
に流入する窒素の負荷量は高くなり，従って，河
川水には湖水よりも高い濃度の窒素や硝酸が含ま
れていると考えられる．CODは河川水よりも湖
水のほうが相対的に高くなっており，湖水の富栄
養化の影響があらわれている．

2．水質測定結果

　河川水および湖水のヘキサダイアグラムを
Fig.2に，数値データを Table 2に示した．河川
水は Ca2+－HCO3

－型を示しているが，清明川では
Na+が多くなっており湖水のヘキサダイアグラム
（Na+が相対的に高い）と類似した形状を呈して
いる．梶無川，菱木川，一ノ瀬川ではMg2+の割
合が高くなっている．湖水の値は下流部の麻生で
Na+が最も高くなっていることからも，塩水の流
入の存在が示唆されている．一方，上流部の掛馬
では湖心や麻生とはヘキサダイアグラムの形状が
若干異なっていることから，流入河川の影響を受
けているものと考えられる．NO3

－の値をみると，
湖水では含有量が僅かであるのに対し，河川では
全地点で相対的に高い値を示しており，特に梶無
川，園部川，菱木川で高濃度となっている．これ
は周辺の土地利用（住宅地や農地）の影響を受け
ていることに起因する．

3．河川流量

　各河川の流量を Fig.3に，数値データを Table 

3 に示した．流量は桜川（2.87 m3/sec）と恋瀬
川（2.32 m3/sec）の両河川が群を抜いて高い値と
なっている．園部川も 0.94 m3/secと相対的に流
量が多くなっているが，他の河川流量は 0.2～ 0.6 

m3/secと比較的少ない値を示している．
　各河川の流域面積と流量の関係を Fig.4に示し
た．この図から，小野川は流域面積に対する流量
の割合が他の河川と比べて非常に小さい．また，
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Table  2　Water quality and isotope data of  Kasumigaura Lake and river water

Observation point
Cl－ *1 NO3

－ *1 SO4
2－ *1 HCO3

－ *3 Na+ *1 K+ *1 Mg2+ *2 Ca2+ *2 SiO2
 *2 δ18O *4 δD *4

(mg/L) (mg/L) (mg/L) (mg/L) (mg/L) (mg/L) (mg/L) (mg/L) (mg/L) (‰) (‰)

Kasumigaura

Kakeuma (top) 30.35  3.03 26.83  66.50 23.12 4.51  6.39 18.34 17.14 －5.2 －33
Kakeuma (bottom) 30.29  3.01 26.56  63.15 23.04 4.41  6.39 18.23 17.40 －5.2 －33
Center (top) 39.17  0.62 25.63  65.89 30.25 4.49  7.06 16.62 17.24 －4.8 －31
Center (bottom) 38.74  0.56 25.26  67.11 30.25 4.49  7.21 16.91 17.38 －4.7 －32
Asou (top) 40.34  0.28 25.30  71.99 32.39 4.91  7.41 17.10 16.65 －4.7 －33
Asou (bottom) 44.61  0.33 26.00  75.96 37.96 5.23  8.51 18.44 17.27 －4.7 －32

River

Ichinose 25.75 21.58 19.51  64.06 18.12 0.00 10.30 17.51 26.37 －6.1 －39
Seimei 42.69  8.09 15.31 104.33 41.50 4.59  6.97 21.78 33.21 －6.5 －42
Kajinashi 28.01 29.72 15.69  89.07 18.88 7.38 12.70 20.06 32.26 －6.6 －42
Sonobe 23.33 29.62 19.75  71.69 20.34 3.97  8.91 19.82 30.77 －6.8 －43
Hishiki 28.12 23.33 16.05  57.96 19.73 1.95  8.98 16.02 26.05 －6.4 －41
Sakura 20.47  5.93 30.07  65.28 17.68 2.69  6.11 22.62 23.29 －6.7 －43
Ono 32.36 13.58 25.68  74.43 22.99 2.77  8.47 23.87 27.81 －6.6 －42
Hanamuro 22.57  8.75 27.05  80.53 17.69 3.49  8.22 25.06 36.95 －6.4 －41
Koise  9.30  9.79 10.06  39.66 10.43 1.39  3.28 11.47 25.56 －7.1 －45

*1：Ion Chromatograph (HIC－SP/VP Super, dual flow system, Shimadzu Co., Ltd.)
*2：ICP (ICAP－757v, Inductivity Coupled Argon Plasma Atomic Emission Spectrometer, Nippon Jarrell－ Ash)
*3：pH4.8 alkalinity titration method
*4：Equilibration method (Finnigan MAT 252, Thermo Electron Co., Ltd.)

Fig.2　Water quality of  the lake and river water
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小野川，桜川，恋瀬川を除いた 6河川は，流域面
積，流量共に似通っていることが示されている．
　各河川の比流量（流量 /流域面積）を Fig.5に
示した．清明川，園部川は 12 m3/sec/km2× 10－3

とほぼ同一であり，花室川と恋瀬川がそれに続い
て多くなっている（約 11 m3/sec/km2× 10－3）．小

野川は 3.7 m3/sec/km2× 10－3と最も比流量が少な
いことがこの図においても示されている．

4．土地利用と河川の T－N，COD負荷量

　各河川流域における土地利用（茨城県生活環境
部霞ヶ浦対策，2004）の割合を Fig.6に，面積値

Table  3　Catchment area and specific discharge

 
Urban 
area

Wooded 
forest

Upland 
field

Paddy 
field

Lotus
Conversion from 

paddy field to 
upland field

Non-cultivating 
land of  paddy 

field
Total Discharge

Specific 
discharge

River Area (km2) (m3/sec)
(m3/sec/km2)
× 10－3

Ichinose 4.3 11.8 6.2 4.0 1.4 0.5 0.1 28.3 0.2 7.1
Seimei 4.6 11.6 5.8 3.3 0.3 0.2 0.3 26.1 0.3 12.3
Kajinashi 3.6 15.8 7.3 4.6 0.1 0.7 0.3 32.4 0.3 8.0
Sonobe 11.5 34.3 19.1 9.9 0.8 1.3 1.0 77.9 0.9 12.1
Hishiki 2.6 9.4 5.1 3.3 1.0 0.5 0.1 22.0 0.2 10.0
Sakura 47.7 158.6 53.8 62.2 0.2 13.1 5.0 340.6 2.9 8.4
Ono 31.5 75.9 30.0 28.5 0.9 1.7 2.3 170.8 0.6 3.7
Hanamuro 9.8 14.6 7.9 5.0 0.9 0.9 0.3 39.4 0.5 11.4
Koise 22.0 123.6 39.3 26.7 0.7 1.7 2.6 216.6 2.3 10.7

Fig.3　Stream discharge of  nine rivers
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Observation point
Discharge

Total nitrogen

load
COD load

(m3/sec) (kg/day) (kg/day)

River

Ichinose 0.20 86 86
Seimei 0.32 69 138
Kajinashi 0.26 179 156
Sonobe 0.94 570 408
Hishiki 0.22 133 95
Sakura 2.87 992 1240
Ono 0.63 272 544
Hanamuro 0.45 194 194
Koise 2.32 1002 1002
Total 8.21 3497 3863

Nishiura inflow 13.7 5833 6447

Table 4　Stream discharge, total nitrogen load and 
COD load

Fig.4　Catchment area versus discharge Fig.5　Specific discharge of  nine rivers

Fig.6　Rate of  land use in catchment area of  nine rivers

Fig.7　Total nitrogen load and COD load of  
nine rivers
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を Table 3に示した．すべての河川で山林の占め
る割合が最も大きく，40～ 50%となっている．
特に恋瀬川における割合は 57.1%と高くなって
いるが，これは流域内に山地を多く含んでいるた
めである．山林の割合が高いことが，恋瀬川の水
質（ECやイオン濃度が低い）に影響を与えてい
ると考えられる．市街地と畑地，水田はほぼ同じ
割合となっているが，花室川では市街地の割合が
相対的に高くなっている．ハス田は菱木川と一ノ
瀬川の流域で比較的高い割合となっている．転作
田や不作付田の割合は，桜川を除く河川ではいず
れも数パーセントと低い割合となっている．
　各河川の全窒素負荷量と COD負荷量について
Fig.7に，数値データは Table 4に示した．桜川，
恋瀬川，園部川で全窒素負荷量，COD負荷量が
高くなっていることがあらわれている．これらの
3つの河川に含まれる全窒素および COD濃度自
体は 9つの河川の中では相対的に低い濃度である
が，河川流量が多いため，負荷量としては高い値
となっている．9河川の負荷量の合計をみると，
全窒素では 3497 kg/day，CODでは 3863 kg/day

であり，これに 9河川の流域面積の合計（954.2 

km2）と西浦の総流域面積（1596.8 km2）を考
慮して霞ヶ浦に流入する総負荷量を求めると，
全窒素では 5.85 t/day（=3.497 t/day×（1596.8 

km2/954.2 km2）），CODでは 6.47 t/day（=3.863 

t/day×（1596.8 km2/954.2 km2））となる．霞ヶ
浦で観測した3地点の全窒素とCODの平均値（そ
れぞれ，0.853 t/day，7.667 t/day）に霞ヶ浦の容
積（642.1× 106 m3）を掛けることによって，湖
内の物質総量を求めることができる（全窒素：
374.3 t，COD：4923 t）．この湖内の物質総量を
霞ヶ浦に流入する総負荷量で割るとそれぞれの物
質の滞留時間が求められ（全窒素：374.3/5.85，
COD：4923/6.47），全窒素では 64日，CODでは
761日となった．
　また水の滞留時間を求めるため，9河川の流量
の合計（8.21 m3/sec）と西浦流域からの流入量

（13.7 m3/sec）を合わせた値（21.91 m3/sec）で霞ヶ
浦の容積（642.1× 106 m3）を割ると，339日と
なる．一般的に霞ヶ浦の水の滞留時間は 200日と
されており（国土交通省関東地方整備霞ヶ浦河川
事務所，2005），今回の観測結果では滞留時間は
約 2倍弱になっている．この理由として，以下の
3点が想定される．1）今回の各河川の観測地点
が限られているため，観測地点よりも下流の流量
を考慮に入れていない，2）観測した時点の流量
は渇水期の流量である，3）霞ヶ浦へ流入するの
は河川水のみでなく地下水も流入している可能性
がある．以上の要因によって流域から湖への流入
量が過小評価され，従って算出された滞留時間が
長くなったと考えられる．
　全窒素，CODおよび水の滞留時間を比較する
と，全窒素は水の滞留時間に比較して短く，COD

は長くなっている．これは，窒素は湖内で脱窒お
よびプランクトンに取り込まれて沈降することに
よって，湖水での濃度が減少するため，滞留時間
が短くなっていると考えられる．一方，CODは
湖内で植物プランクトンの増殖などによって生産
されるため（内部生産），湖水の濃度が高くなり，
結果として滞留時間が相対的に長くなっていると
考えられる．

5．酸素・水素安定同位体分布

　各河川水および湖水の酸素安定同位体比（以下
δ 18O値とする）と水素安定同位体比（以下 δD値
とする）をそれぞれ Fig.8と Fig.9に，数値デー
タを Table 2に示した．
　各河川のδ 18O値およびδD値は，恋瀬川では相
対的に低く（δ 18O値：－7.1‰，δD値：－45‰），
一ノ瀬川では相対的に高い値（δ 18O値：－6.1‰，
δD値：－39‰）となっているが，他の 7河川は
ほぼ同じ値を示している．恋瀬川流域には山地が
含まれており，標高の高い場所で涵養された同位
体比が相対的に低い水が含まれていると考えら
れ（例えば，筑波山東側斜面の渓流水の δ 18Oは       
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Fig.8　Stable isotope ratios of  oxygen of  lake and river water

Fig.9　Stable isotope ratios of  hydrogen of  lake and river water
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－8.0‰，δDは－50‰：藪崎ほか，2006），こうし
た影響が河川水の安定同位体比にあらわれている
と考えられる．一方，一ノ瀬川は流域面積が相対
的に小さく，また流量も少ないため，蒸発による
同位体濃縮の影響が及んでいることが推測され
る．一方，湖水の δ 18O値および δD値は河川と
比べると相対的に高くなっており，蒸発の影響を
受けて同位体比が高くなっていると考えられる．
また湖水の δ 18O値は下流部ほど値が高くなって
いることから，滞留時間の長い水ほど，蒸発濃縮
の影響があらわれていることが示唆される．

Ⅳ　まとめ

　霞ヶ浦流域の河川水および湖での調査・採水を
実施した結果，以下のことが明らかとなった．
（1）水質は河川と湖では異なっており，特に河川

では NO3
－濃度が高くなっている．河川水の

水質は流域内の土地利用とも関連している．
湖では上流部（掛馬）と湖心・下流部（麻生）
では若干水質が異なっており，前者は流入
河川の影響を，後者は塩水の影響を受けて
いると考えられる．これは，ECや pHの結
果とも整合している．

（2）河川流量は恋瀬川と桜川および園部川で相対
的に多くなっている．比流量に換算すると，
清明川，園部川，花黒川，恋瀬川が相対的
に多く，小野川が相対的に少ない．

（3）流域の土地利用割合から，恋瀬川では山林の
占める割合が高く，花室川は市街地の占め
る割合が高くなっている．こうした土地利
用は河川水質にも影響を与えている．

（4）9河川の全窒素の総負荷量は 3497 kg/day，
CODの総負荷量は 3863 kg/dayであり，西
浦の流入量を考慮したうえで霞ヶ浦内の物
質の滞留時間を求めたところ，全窒素では
64日，CODでは 761日となった．また水の
滞留時間は 339日となった．窒素は脱窒，

沈降によって湖水の濃度が低下するため，
滞留時間は相対的に短くなっている．一方，
CODは内部生産によって湖水の濃度が増加
するため，滞留時間は相対的に長くなって
いる．

（5）河川の δ 18O値，δD値は恋瀬川で相対的に低
く，一ノ瀬川で相対的に高い値を示してい
る．これは流域の土地利用の違いに起因し
ていると考えられる．霞ヶ浦の湖水の δ 18O

値，δD値は河川水と比較すると高くなって
おり，蒸発濃縮の影響があらわれている．

　今回の調査では観測期間や観測地点などが限ら
れていたため，流域内の物質や水の滞留時間の推
定値には多少疑問が残されているが，今後，他の
地点においても調査を行うことによって，より信
頼性の高いデータを得ることができると期待され
る．
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Ⅰ　研究の背景

　湧水とは一般的に地下水が自然状態で地表面に
流出したものであり，身近な生活用水として古代
から利用されている．現在では「名水」などと呼
ばれ観光の名所としても親しまれている．山地周
辺や扇状地の扇端部，台地の崖線部などに広く
分布し，各地域の湧水を対象とした研究も盛ん
に行われている．例えば井野（1987）や佐藤ほ
か（1997）では富士山周辺の湧水について，島
野（1994, 1997, 2001）では阿蘇山周辺の湧水につ
いて研究が行われている．また，日本地下水学会
（1994, 1999）では，1985年に環境庁によって選
定された「名水百選」を中心に全国の名水が紹介
されている．
　湧水は水道水に比べて“おいしい”“きれい”と
認識される傾向があり，飲料などとして利用する
ために湧水をくみに訪れる人々が多くみられる．
湧水を含む地下水の水質は地域により多様である
が，水道水に比べてカルシウムなどの無機イオン
を多く含む場合が多く，これが“湧水はおいし
い”とされる由来であろう．しかし，湧水・地下
水が“きれい”であるかというと，必ずしもそう

ではない．環境省環境管理局水環境課（2005）に
よると，水質汚濁に係る環境基準のうち，人の健
康の保護に関する環境基準（健康項目）について
は，現在，カドミウム・鉛等の重金属類，トリク
ロロエチレン等の有機塩素系化合物，シマジン等
の農薬など，26項目が設定されているほか，さ
らに要監視項目としてクロロホルムなどの 27項
目が設定されている．全国的な地下水水質状況の
把握を目的として平成 16年度（2004年度）に実
施された概況調査の結果によると，調査対象井
戸（4,955本）の 7.8%（387本）において各項目
の環境基準を超過する井戸がみられた（環境省環
境管理局水環境課，2005）．また，1999年 2月に
要監視項目から環境基準となった硝酸性窒素及び
亜硝酸性窒素の環境基準超過率は 5.5%と，他の
項目と比較して最も高くなっている．硝酸性窒素
及び亜硝酸性窒素が一定以上含まれている水を摂
取すると，乳幼児を中心に血液の酸素運搬能力が
失われ酸欠になる症状（メトヘモグロビン血症）
を引き起こす．硝酸性窒素及び亜硝酸性窒素によ
る地下水の汚染ついては，田瀬（2003）などが指
摘しているように全国的なスケールで発生してい
る．汚染原因は畑地での過剰施肥や家畜排泄物な
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どの農業起源，し尿や家庭排水などの生活排水起
源を中心として，工業起源や大気起源など多様で
ある．地下水の一部である湧水についても同様の
ことがいえるであろう．
　また，都市化に伴う水環境の変化に起因する湧
水の湧出量の減少や，湧水そのものが枯渇・消失
したケースも存在する．例えば，東京都環境局は
東京都内の湧水についての調査を平成 2年から毎
年行っている．平成 12年では 717ヶ所において
湧水が確認されたが，これは 5年前の平成 7年度
の調査と比較して 70ヶ所の湧水が消失していた
ことになる（東京地下水研究会，2003）．この原
因として，建物の建設や土地の造成などによる湧
水地点そのものの消失や，都市化に伴い地表面が
建物やアスファルトなどで被覆され，雨水浸透が
減少したことが挙げられる．
　以上のような湧水の水質汚染，湧出量の減少や
消失および枯渇などを背景に，東京都など一部の
自治体では湧水・地下水の保護・保全への取り組
みが進められている．
　茨城県つくば市には，筑波山山麓を中心に多く
の湧水が広域にわたって分布している．つくば市
によりこれまで多数の湧水が確認されており，市
民参加型の調査活動も活発に行われるなど，市民
の関心も高い．さらに，つくば市は湧水の分布や
利用方法，歴史，周囲の自然環境などに関して聞
き取り調査を行っている（つくば市，2004）．こ
の調査の中で，複数の湧水地点で湧出量の減少
および湧水地点の消失が明らかにされている．
また，都市化に伴う水文環境の変化も吉谷ほか
（2001）により指摘されている．このようなこと
から，つくば市においても湧水の保護・保全に向
けた取り組みが必要であると考える．しかしなが
ら，つくば市においてはこれまでに湧出機構や水
質特性などの水文学的な立場に立った調査はあま
り実施されていない．湧水の保護・保全への取り
組みを進めるためには，湧水の調査を行い，その
実態を明らかにすることが必要である．そこで，

本研究では，茨城県つくば市周辺の湧水を対象と
して，湧水の分布状況や湧出機構，および水質特
性などを明らかにすることを目的として調査・解
析を行った．

Ⅱ　研究対象地域の概要と研究方法

1．つくば市の地形・地質

　つくば市は茨城県の南西に位置し，多くの研究
教育機関が集まる筑波研究学園都市を構成してい
る（Fig. 1）．南北に 30.4 km，東西に 14.9 kmと
南北に長い形状をしており，面積は約 287km2と
県内では 3番目に広い面積を有している（つくば
市市長公室行政経営課編，2005）．市北部には筑
波山が位置するほか，市の大部分は筑波台地で構
成されている． 
　筑波山はつくば市北部に位置し，女体山（標高
877 m）と男体山（標高 871 m）の双峰をなす．
4つの山塊（八溝，鷲子，鶏足，筑波）からなる
八溝山地が茨城県を南北に伸びているが，筑波山
は南端の筑波山塊に属する．山頂部はんれい岩で
構成され急斜面をなす．山麓部は花崗岩や変成岩
を基盤岩とし，花崗岩が風化してできたマサ土
が地表面を覆い緩斜面が発達している（池田，
2001）．
　一方，つくば市の大部分を構成する筑波台地
は，桜川および小貝川に挟まれた標高 10～ 30 m 

程度の洪積台地であり，花室川，小野川，（東）
谷田川，西谷田川などの河川によって開析され崖
線を形成している．浅層部の地質層序は上位か
ら，関東ローム層，常総層，木下層からなる．筑
波台地における地下水面は通常地表面下 10 m以
内の関東ローム層や常総粘土層中に位置している
（宇野沢ほか，1988）．

2．土地利用と上下水道

　筑波山はブナやアカガシなどの森林で覆われて
おり，つくば市の林地面積の多くはこの地域に存
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在している．桜川低地には水田が広がり，筑波台
地は大部分が畑地と宅地で構成されている．全体
として約 1/4を占めている畑地では，シバ（出荷
量日本一を誇る）やハクサイ，ネギなどの野菜が
栽培されている．桜川低地を中心に各河川沿いに
水田が発達し，また畜産なども行われている．し
かし近年では筑波研究学園都市を中心として都市
化が進んでおり，宅地は増加傾向にある（つくば
市市長公室行政経営課編，2005）．また，2005年
8月にはつくば市と東京の秋葉原とをつなぐつく

ばエクスプレスが開通し，つくば市の都市化はさ
らに加速していくと予想される．
　また，つくば市では上下水道の整備が進められ
ている．つくば市市長公室行政経営課編（2005）
によると，上水道（簡易水道・専用水道を含む）
の普及率は平成 15年度末で 68%（簡易水道等を
含めると 81%），下水道普及率は平成 16年度に
74.6%に達している．つくば市の上水は霞ヶ浦浄
水場から供給されており，霞ヶ浦や地下水が起源
となっているが，地下水の割合は 5～ 10%程度

Fig. 1　研究対象地域の概要
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であり，ほとんどは霞ヶ浦から取水された水であ
る．茨城県土浦市大岩田地区に設置された浄水場
で浄化され，つくば市内に配水されている．下水
道の整備状況を Fig. 2に示す．水と汚水の排水は
それぞれ別系統で処理する分流式となっており，
雨水は分散放流される．汚水は筑波研究学園都市
公共下水道及び霞ヶ浦常南流域下水道に集めて利
根町の終末処理場で高度処理され，利根川に放流
されている（つくば市市長公室行政経営課編，
2005）．

3．湧水の分布とその状況

　現地調査は，対象地域内の湧水 36地点につい
て行った．多くは湧出地点にて調査を行ったが，
中には湧出地点までたどり着けず下流にて調査・

採水した地点もある．

4．調査方法

1）現地調査の概要
　2005年 7月 24, 30, 31日（一回目の調査）およ
び，2005年 11月 10～ 25日（二回目の調査）に
おいて，湧水地点の現地調査を実施した．各調査
地点を Fig. 1に示した．現地調査をはじめ，つく
ば市市民環境部環境課（2004）やつくば市環境保
全部環境課より提供していただいた調査資料を
基に各調査地点の概況について Table 1にまとめ
た．調査・採水が可能であった湧水地点は 36ヵ
所であった．湧水地点の中には実際に湧出してい
る地点までたどり着けず，湧水と考えられる表流
水を採取した地点もある．現地では採水・観察の
ほか，ポータブルメーターを用いた水質測定およ
び湧出量測定を実施した．
　一回目の調査は，つくば市市民環境部環境課
（2004）およびつくば市環境保全部環境課の湧水
調査資料に基づいて行った．上記の資料では井戸
水や深層地下水を人工的に流出させたものも湧水
としているが，本研究ではそれらは湧水として扱
わなかった．資料で紹介されていた湧水のうち，
調査・採水が可能であった地点は No. 1－24の計
24カ所であった．
　二回目の調査では，筑波台地の崖線部を中心に
探索し，発見できた湧水について調査を行った．
これには 7月の調査で発見できなかった湧水も含
まれている．調査・採水が可能であった地点は
No. 25－36の計 12カ所であった．
2）降水量
　対象地域内にある筑波大学陸域環境研究セン
ターで観測されている調査期間内の日降水量を
Fig. 3に示した．7月の調査日前後にあたる 7月
25～ 26日にかけて，台風が北上した影響による
まとまった降雨があった．11月の下旬は高気圧
に覆われ，晴れの日が続いた．

Fig. 2　対象地域における上下水道の普及率
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No.
地点名または
湧水名 概　要

1 清水 筑波山山麓に位置し，筑波山神社を
中心とする集落内にある．

2 御神水 筑波山神社の境内にあり，参拝者の
清め水として利用できるよう整備さ
れている．

3 つくば
ふれあいの里
近く

筑波ふれあいの里から下って雑木林
に入ったところにある．ふれあいの
里の職員により整備され，湧出量が
多いことから湧水を汲みに来る人も
多い．

4 稲葉酒造 筑波山神社から南西に下った稲葉酒
造の敷地内にある．上流 250 m付近
の湧出地点から導水している．

5 佐① 佐地区にある湧水のひとつ．筑波台
地末端斜面の中腹に位置し，使われ
なくなった水田の脇にある枯れ木の
根元から染み出た水をパイプによっ
て集水され湧出している．（現在は使
用されていない）

6 佐② 同じく佐にある湧水で，台地末端斜
面を下る水田の畦で湧出．水田は段
丘状につくられ，地形変換点から湧
出している．

7 佐③ 佐②の少し下流に位置していた．概
況は佐②とほぼ同じである．

8 一乗院 筑波山山麓の西に位置する上大島の
集落にある一乗院から東側の山の斜
面を 100 mほど登ったところにある
湧水．

9 御海 男体山山頂から 100 ｍ程下った地点
にある湧水．大きな岩の陰から湧出
していた．

10 男女川源流
近く

実際に水源を確認することができな
かったので，湧出した水が作ったと
考えられる渓流水を採取した．

11 十五の泉 筑波山の南東部に作られたつくばね
ゴルフクラブ内，15番ホールの脇に
ある．飲料用に整備され，くりぬか
れた岩の穴から流出していた．

12 ヒヤミズ 筑波山山麓の南東にある六所神社の
西側に位置する．湧水付近の住民が飲
料水・生活水として使用している．

13 蚕影山 ヒヤミズから南にある蚕影山神社の
山道入り口にある流出口から採水し
た．

14 不動峠 筑波山南部山地の中腹に位置し，北
条から不動峠に至る山道の脇から湧
出している．

15 蓮沼 筑波台地上の蓮沼集落にある民家の
敷地内にある．蓮沼川の源流部でも
あり，以前は蓮沼川の水源として多
量の湧出量があったが，現在の湧出
量は僅かである．

Table 1　採水地点とその概要

No.
地点名または
湧水名 概　要

16 吉沼 台地上の吉沼集落にある民家脇のコ
ンクリート排水溝のつなぎ目からわ
ずかに湧き出している．かつては周
辺の水田を涵養できるほどの水量が
あったという． 

17 柳橋 蓮沼川下流，柳橋地区にある民家の
裏手に存在している．高さ 3～4 m程
度の露頭があり，その側壁から染み
出るように湧出している．

18 おうまや池 谷田部川の西側にある谷田部地区の
中心にある民家の敷地内に存在して
いる．

19 谷田部 谷田部地区の南，谷田川の左岸に位
置する．

20 羽成 谷田川の左岸側，羽成地区に位置する．
21 下広岡 常磐自動車道の桜土浦 ICの近くに位

置する．雑木林に囲まれた水田傍の
高さ 2 mほどの崖の下から湧出して
いる．

22 栄泉寺 下広岡にある栄泉寺の近く，花室川
の左岸沿いに位置する．

23 桜庁舎近く 桜庁舎のある高台の下，東側約 100 
ｍにある水田地帯の水田と畑が隣接
する部分から湧出している．

24 上境 上境地区の台地末端斜面に位置する．
25 九重小学校・

西
花室地区にある九重小学校を西に下
り，台地斜面と水田のあいだに位置
する．

26 小田 筑波山南部山地の南端に位置する．
27 前原・東 前原地区に広がる畑地の脇に湧出し

ている．染み出るように湧出し，小
さな川を作って流出している．

28 前原・西 前原地区の畑地にはさまれた排水溝
のつなぎ目からかすかに湧出してい
る．

29 花室 花室地区の桜川低地に面した台地末
端斜面に位置する．

30 若森 若森地区の台地末端斜面，雑木林の中
に位置する．地表面から染み出るよう
に流出し，小さな川を形成している．

31 太田橋近く 若森地区の太田橋近くにある水田の
脇に位置している．

32 高山小学校・
北

下河原崎地区の西谷田川左岸に位置
する．

33 みずほ団地・
北

島名地区の南に位置し、すぐ西側に
は西谷田川左岸が流れている．

34 みずほ団地・
南

谷田部地区の北部にあるみずほ団地
の南に位置する．

35 弘法水 筑波山南東の中腹にあり，ふれあいの
里近くの湧水のやや南側に位置する．

36 畜産試験場・
南

菅間地区の稲荷川左岸に位置する．
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3）簡易水質測定および採水方法
　現地にて湧水地点とその周辺の地形を観察し，
簡単なスケッチを行った．湧水サンプルは 100 

mlのポリエチレン製のビンを用いて採水・保存
した．実験室に持ち帰ったサンプルは常温の暗所
にて保存した．
　現地では水温，電気伝導度（EC），pHを測定
した．使用した測器は，ポータブル電気伝導度・
pH計（WM －22EP, DKK －TOA）である．水温
については電気伝導度計の値を採用した．
4）湧出量測定
　湧出量は測定可能なものについてはバケツやビ
ニール袋などを用いて一定時間（3秒～ 10秒間）
採水し，プラスチック製のメスシリンダーにて計
測した後，毎秒当たりの湧出量（ml/s）として算
出した．計測が不可能な場合については目視にて
見積もった．
5）水質分析
　採取したすべての湧水サンプルについて，水質
分析を実施した．分析項目は主要溶存成分であ
る陽イオン（Na+, K+, Mg2+, Ca2+）および陰イオ
ン（Cl － , NO3

－ , SO4
2－ , HCO3

－）である．イオンク
ロマト測定および ICP測定については，あらか
じめ試料水を孔径 0.20 μmのシリンジフィルター
（DISMIC－25cs，ADVANTEC）で濾過したもの
を用いた．
　HCO3

－は採水を行った後，pH4.8 アルカリ度

滴定法により速やかに分析を行った．MR －BCG

混合試薬を指示薬とし，ビュレットシステム
（TITRONIC basic, SCHOTT）を使用して 1/50 N

硫酸による中和滴定を行った．
　Na+, K+, Mg2+, Ca2+の分析は，筑波大学研究基
盤総合センター分析部門のプラズマ発光分光分析
装置（ICAP－757v, Nippon Jarrell－Ash）を用い
て行った．測定値は 4点検量法により算出し，
3回の測定の平均値を使用した．ただし，7月 24
日に採取した試料水の K+および 7月 30－31日に
採取した試料水の Na+と K+については，後述す
るイオンクロマトグラフィーによるデータを用い
た．
　Cl － , NO3

－ , SO4
2 －については，筑波大学生命環

境科学研究科のイオンクロマトグラフィー（HIC

－SP/VP Super, Shimadzu）を用いて行った．先
述したように Na+や K+の一部の分析項目につ
いてもイオンクロマトグラフィーによる分析結
果を採用した．また，11月に採取した試料につ
いては，ウルトラユニットフィルター（USY －1, 

ADVANTEC）を用いて有機物を除去し，筑波大
学研究基盤総合センター分析部門のイオンクロマ
トアナライザー（IC－7000, YOKOGAWA）を用い
て Cl－，NO3

－，SO4
2－ の分析を行った．測定値は 4

点検量法により算出した．

Ⅲ　結果・考察

1．湧出量と湧出機構

　各地点における湧水のオーダー別湧出量を Fig. 

4に示した．つくば市の湧水は湧出量が 1000 ml/s

を超えるものが少なく，過半数は 50 ml/sに満た
ない湧水であることから全体として湧出量は少
量であるといえる．湧出量が特に多いのは御神水
（No. 2）や，ふれあいの里近くの湧水（No. 3），
小田（No. 26）である．それぞれ 1000 ml/s以上
の湧出があり，いずれも筑波山山麓に位置する湧
水である．しかし，同じ筑波山山麓でも不動峠

Fig. 3　筑波大学陸域環境研究センターにおける
日降水量（2005年 7月～ 11月）
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（No. 14）や弘法水（No. 35）などでは湧出量は 50 

ml/sに満たない．また，筑波山山腹に位置する
御海（No. 9）や男女川源流近く（No. 10）は 100 

ml/s以下と少量であった．筑波台地に分布する湧
水では上流部に位置する佐①（No. 5）や上境（No. 

24），前原・東（No. 27）が相対的に多量であるが，
それでも 300 ml/s以下の湧出量であり，下流部で
は 50 ml/sに満たない湧水がほとんどである．こ
うしたことから，筑波台地周辺に位置する湧水の

湧出量は相対的に少ないといえる．
　現地調査での地形観察や，1981年 3月茨城県
農地部農地計画課発行の 5万の分 1表層地質図，
宇野沢ほか（1988）などを参考に，各湧水が該当
すると考えられる湧出機構の模式図を作成した
（Fig. 5）．本研究対象地域では以下の 5タイプが
想定された．
1）裂

れ っ か

罅型
　基盤岩類中の割れ目や亀裂を流れる地下水が地

Fig. 4　各地点の湧出量
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表面に流出するものである．本地域では筑波山山
腹に位置する御海（No. 9）がこのタイプと一致
し，また男女川源流近く（No. 10）もこのタイプ
に属すると考えられる．これらの地域の基盤岩は
はんれい岩に相当しており，湧出量は少ない．

2）斜面型（a，b）
　山麓部の崖錐緩斜面に堆積した未固結堆積物を
帯水層とし，地形変換点などの地表面と地下水面
が交わる所から湧出するものである．湧出形態は
同じであるが，地質の違いから更に 2つのタイプ
に分けられる．aは筑波山山麓に分布する湧出機

Fig. 5　湧出機構模式図
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構タイプである．花崗岩類が基盤となっており，
その上には，はんれい岩や花崗岩の風化土が主
体である緩斜面堆積物が堆積している（磯部，
1990）．bは筑波山から南へ延びる山地（以下，
筑波山南部山地と呼ぶ）のタイプとした．片麻岩
やホルンフェルスなどの変成岩を基盤岩とし，地
表は変成岩や花崗岩の風化土で覆われている．い
ずれのタイプにおいても，湧出量の多い湧水が多
数存在する．
3）崖線型
　台地辺縁部の崖下や斜面で地表面と帯水層が交
わる地点から湧出するタイプである．本研究対象
地域では関東ローム層や常総層の上部を帯水層と
する不圧地下水が湧出しており，後述する 4），5）
タイプについても同様のことが言える．西谷田川
などの河川沿いを中心に筑波台地の崖線部に多数
分布しているが，湧出量は少ない．
4）谷頭型
　湧水の流出により周囲の土壌が削り取られ形成
された湧出形態である．帯水層は 3）と同様であ
る．研究対象地域内では少数しか見られず，蓮沼
（No. 15）や吉沼（No. 16）がこのタイプに属して
おり，湧出量は少量である．
5）池型
　池やくぼ地の底部より湧出しているタイプであ
る．その形態の特徴から発見することが容易で
はないため，おうまや池（No. 18）や桜庁舎近く
（No. 23）のように少数しか見られなかった．湧
出量は目視によっても計測は難しく，今回は欠測
とした．

2．湧水の水質特性

1）研究対象地域の全体的な水質特性
　湧水の水質分析結果をもとに，各地点のヘキサ
ダイアグラムを Fig. 6に示した．
　筑波山山麓には Ca－HCO3型の湧水（No. 1, 2, 4, 

8, 11）と，Ca－HCO3型および Ca－SO4型の中間
型の水質組成を示す湧水（No. 3, 35）が分布する．

溶存成分量的には若干異なるが，互いに似通った
水質を示している．全般的に溶存成分量が少な
いが，稲葉酒造の湧水（No. 4）は成分量がやや
多く，HCO3

－の割合が高い．山頂部では溶存成分
量はかなり少なく，御海（No. 9）は Ca－Cl型，
男女川源流近く（No. 10）は Ca－HCO3型と Ca－
Cl型との中間型の水質組成を示す．筑波山南部
山地の湧水（No. 12・13・14・26）の組成は Na

－HCO3型と Na－Cl型の中間型であり，溶存成分
量は相対的に低い．
　筑波台地周辺の湧水は溶存成分量が相対的に多
いが，水質組成にはそれぞれの地点で特徴がみら
れる．筑波台地北部の佐・若森では，佐①（No. 

5），②（No. 6），太田橋近く（No. 31）は Ca －
（SO4+NO3）型，佐③（No. 7）はCa－（HCO3+NO3）
型，若森（No. 30）は Ca－HCO3型を示す．筑波
台地面上の蓮沼（No. 15）では Ca －（SO4+NO3）
型の組成を呈する．筑波台地北西部の吉沼・前原
の湧水である吉沼（No. 16），前原・東（No. 27）
および前原・西（No. 28）も Ca－（SO4+NO3）型
を示している．また，前原・西は Mg2+や Cl －の
割合が特に高い．筑波台地東部では，下広岡（No. 

21）の組成は Cl －・HCO3
－・SO4

2 －の 3 成分が均
衡している．また，栄泉寺（No. 22），桜庁舎近
く（No. 23），九重小学校・西（No. 25）では Ca－
（HCO3+NO3）型を示しているが，SO4

2－の割合も
高い．上境（No. 24）も Ca －（HCO3+NO3）型の
水質を示すが Na+や Cl－の割合も大きいという特
徴を持つ．花室（No. 29）は Ca－（SO4+NO3）型
の組成を呈するが，Mg2+の割合がかなり高い．
筑波山南東部から南部にかけては，柳橋（No. 

17），谷田部（No. 19）が Ca －HCO3型，畜産試
験場・南（No. 36）が Ca －（HCO3+NO3）型の組
成を示すがMg2+の割合も高い．おうまや池（No. 

18）の組成は Ca －（SO4+NO3）型に近いが，Na+

の割合も高い．羽成（No. 20）では Ca －Cl型と
Ca －SO4型の中間型に近いが，Mg2+の割合が高
い．高山小学校・北（No. 32）は Ca－SO4型の組
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Fig. 6　ヘキサダイアグラムによる水質分布図

地点名または湧水名 グループ 水質タイプ 地質 湧出機構
9．御海
10．男女川源流近く 山腹地域 Ca-Cl

Ca－ (HCO3+Cl)
はんれい岩 裂

れっか

罅型

1．清水
2．御神水
3．つくばふれあいの里近く
4．稲葉酒造
8．一乗院
11．十五の泉
35．弘法水

山麓地域

Ca－HCO3

Ca－HCO3

Ca－ (HCO3+SO4)
Ca－HCO3

Ca－HCO3

Ca－HCO3

Ca－ (HCO3+SO4)

花崗岩
＋

斜面堆積物
斜面型①

12．ヒヤミズ
13．蚕影山
14．不動峠
26．小田

南部山地

Na－ (HCO3+Cl)
Na－ (HCO3+Cl)
Na－ (HCO3+Cl)
Na－ (HCO3+Cl)

変成岩類
＋
花崗岩

斜面型②

Table 2　筑波山の地質と水質特性区分
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成を呈する．みずほ団地・北および南（No. 33, 

34）では Ca－HCO3型と Ca-Cl型の中間型を示す
が，Mg2+の割合もかなり高い． 
2）筑波山の水質特性
　筑波山に分布する湧水について，地域や湧出機
構から大きく 3つのグループに分類することがで
きる（Fig. 1およびTable 2）．ここではこのグルー
プをそれぞれ山腹地域（No. 9, 10），山麓地域（No. 

1～ 4, 8, 11, 35），南部山地（No. 12～ 14, 26）と
よぶこととする．ヘキサダイアグラムをみると，
グループごとに水質特性があらわれている．
　一般的に地下水は降水が地表に浸透したもので
あり，地層中からの成分溶出などにより水質が形
成される．その成分量は滞留時間が長くなるほど
多い．筑波山山腹地域の湧水（No. 9, 10）の溶存
成分量は非常に少なく，電気伝導度も低い値を示
している．この地域の湧水は降水が浸透してから
比較的短時間で湧出したもの，つまり雨水に近い
湧水であるといえる．
　山麓地域の湧水は Ca－HCO3型，南部山地では
Na－（HCO3+Cl）型の水質タイプを示し，双方に
は大きな違いが認められる．筑波山周辺の土地利
用は森林が大部分を占めており地表面からの汚染
は少ないと考えられるため，水質の違いは地質的
要因によるものと推測し，以下の考察を行った．
筑波山周辺の地質分布をみると（磯部，1990），
山麓地域の地質は，基盤岩である筑波花崗岩の上
にマサ土やはんれい岩角礫などで構成された緩斜
面堆積物である．一方，南部山地ではホルンフェ
ルスや片麻岩などの筑波変成岩類を基盤岩とし，
貫入した花崗岩類の小岩体が多く分布している．
地表面には花崗岩類や変成岩類の風化土が堆積し
ていると考えられる．
　嶋田（1985）は南部山地の沢水およびトンネル
湧水の水質形成についての研究を行っており，
沢水は相対的に溶存イオン濃度が小さく，また
Na++K+および HCO3

－が多く含まれていることが
示されているが，こうした特徴は本研究で調査を

行った南部山地の湧水の水質とほぼ同様であるこ
とがわかる．嶋田（1985）によると，南部山地を
構成する片麻岩，花崗岩等の結晶質岩類は多くの
斜長石を含み，これが地下水に溶解することによ
り陽イオンを形成する．斜長石（plagioclase）は，
ナトリウム分の多い曹長石（albite）からカルシ
ウム分の多い灰長石（anorthite）にわたって広く
存在し，大気から供給された CO2が地下水中に
多く存在する地表付近の風化帯では，以下の（1）
式，あるいは（2）式で示されるような反応を生
じる．

　2NaAlSi3O8 + 2CO2 + 3H2O → Al2Si2O5 

+ 2Na+ + 2HCO3
－ + 4SiO2　（1）

CaAl2Si2O8 + 2CO2 + 4H2O → Al2Si2O5（OH）4
+ Ca2+ + 2HCO3

－+ H2O　（2）

こうした反応により斜長石が地下水に溶解し，
Na+ や Ca2+ などの陽イオンを生成しているこ
とが多い．また，片麻岩や花崗岩の結晶質岩に
は Cl が含まれているとされている（関ほか，
1999）．従って，今回調査した湧水の水質に関し
ても，斜長石が地下水中に湧出し，南部山地では
主に（1）式の反応により Na －（HCO3+Cl）型の
水質を示していると考えられる．
　鶴巻（1989）によると，花崗岩質の岩石中にお
いても，溶出する成分のうち Ca2+と Na+は斜長
石に由来するとされている．ゆえに山麓地域に
ついても斜長石の溶出が水質の形成に大きく寄
与しており，（2）式で示される反応により Ca2+

が多く供給され，Ca －HCO3型の水質が形成さ
れたと推測される．また，はんれい岩では主に
Ca2+，Mg2+，HCO3

－が溶出することから（鶴巻，
1989），緩斜面堆積物を構成するはんれい岩の角
礫も水質形成に寄与しているものと考えられる．
3）筑波台地の水質特性と土地利用
　筑波台地に分布する湧水の水質組成をみると



－ 26 －

（Fig. 6），この地域では筑波山に比べて高い値の
硝酸イオン濃度が検出されている．永井（1991）
は，NO3

－による汚染のほかに地表面の人間活動
に起因する SO4

2－や Ca2+などの無機イオンが地下
水へと負荷され，これに伴って Cl －+SO4

2－+NO3
－

や Ca2++Mg2+が富み，無機汚染の方向へ進化す
ることを指摘している．つくば台地の湧水におい
ても NO3

－，SO4
2 －，Mg2+等が相対的に多く含ま

れており，人為的影響により無機汚染が生じてい
ると考えられる．
　しかしながら，水質汚染の進行状況は各湧水に
よって異なっている．水質汚染は地表面での人間
活動と密接に関わっているため，土地利用が大き
く関与している．そこで湧水の水質タイプと湧水
周辺の土地利用について Table 3にまとめ，これ
に基づいて各湧水の汚染原因について考察した．
　No. 7, 18, 22, 23, 24, 25, 36は Ca－（HCO3+NO3）
型に属する．カルシウムイオンや重炭酸イオンが

多く，一般的な土壌や岩石由来の成分が基本型と
なっている．しかし溶存成分量が多く，硝酸イオ
ン濃度も高い値を示した．マグネシウムイオンも
多く，No. 7, 22, 23, 24では硫酸イオンも高い値を
示している．No. 7および No. 24の周囲の土地利
用は宅地と畑地の混在である．また，下水道の整
備が完了している地域がほとんどであることから
（Fig. 2），これらの湧水の汚染は主に畑地におけ
る施肥の影響によるものと考えられる．
　No. 5, 6, 15, 16, 20, 27, 28, 29, 31, 32は Ca －
（SO4+NO3）型に属する．Ca－（HCO3+NO3）型と
同じく，硝酸イオン濃度が高いほか硫酸イオンも
高濃度を示している．またこのタイプの特徴とし
て，重炭酸イオンが比較的少ないことが挙げられ
る．田瀬（2004）によれば，重炭酸イオンが少な
いタイプは大量に使用されたアンモニア系あるい
は有機系の窒素肥料や堆肥・家畜排泄物の硝化が
原因である可能性を指摘している．湧水地点の周
辺の土地利用としては，宅地や畑地が混在してい
る場合が多いが，No. 6では水田や畑地が，No. 5, 

27, 28では畑地が広がっている．また，このタイ
プに属する湧水の周辺地域では下水道の整備が完
了している．以上のことからこのタイプの湧水の
汚染に関しても畑地による施肥が主な汚染源であ
ると推測される．ただし No. 31, 32の湧水周辺も
畑地が多いため施肥などの影響が少なからず及ん
でいると考えられるが，硝酸イオンは相対的に少
なく，No. 32ではほとんど検出されなかった．硝
酸イオンが消失したとすると，その要因として湧
出前の地下水が湿地，もしくは湿地流入前の台地
斜面末端部などの地下水帯において自然浄化（脱
窒）作用を受けた可能性が考えられる（田淵，
1975；Devito et al., 2000；井岡・田瀬，2004）．
しかし脱窒の有無を指摘するためには更なる調査
が必要である．
　以上に挙げた 2つの水質タイプを持つ湧水の多
くは，硝酸イオンのほか，カルシウム，マグネシ
ウム，硫酸イオンを多く含むという特徴を持って

地点名 水質タイプ 土地利用
5．佐① Ca－（SO4+NO3） 林・畑
6．佐② Ca－（SO4+NO3） 水田・畑
7．佐③ Ca－（HCO3+NO3） 水田・畑
15．蓮沼 Ca－（SO4+NO3） 宅地・畑
16．吉沼 Ca－（SO4+NO3） 宅地・畑
17．柳橋 Ca－HCO3 林（工業団地）
18．おうまや池 Ca－（HCO3+NO3） 宅地
19．谷田部 Ca－HCO3 林・宅地
20．羽成 Ca－（SO4+NO3） 宅地・畑
21．下広岡 複合型① 宅地・水田
22．栄泉寺 Ca－（HCO3+NO3） 宅地・畑
23．桜庁舎近く Ca－（HCO3+NO3） 宅地・畑
24．上境 Ca－（HCO3+NO3） 畑・林
25．九重小学校・西 Ca－（HCO3+NO3） 宅地
27．前原・東 Ca－（SO4+NO3） 畑
28．前原・西 Ca－（SO4+NO3） 畑
29．花室 Ca－（SO4+NO3） 宅地・畑
30．若森 Ca－HCO3 林・畑
31．太田橋近く Ca－（SO4+NO3） 畑・宅地
32．高山小学校・北 Ca－（SO4+NO3） 畑
33．みずほ団地・北 複合型② 宅地・畑
34．みずほ団地・南 複合型② 宅地・畑
36．畜産試験場・南 Ca－（HCO3+NO3） 宅地・畑

Table 3　つくば台地の水質特性と土地利用区分
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いる．カルシウムとマグネシウムの起源は，肥料
に含まれる溶成リンの副成分，もしくは土壌の酸
性化の改善のために使用されている苦土質肥料の
成分にあると推測される（田瀬，2004）．また硫
酸イオンは主要な窒素肥料である硫安（硫酸アン
モニウム）も起源となっていると考えられる． 
Ca－HCO3型には No. 17, 19, 30が該当する．この
No. 17, 19と No. 30地点の水質は溶存成分量が異
なるものの硝酸イオンが少ないため，汚染がある
とは考えにくい．No. 17の上流は公園や工業団地
が広がっているが，下水道は整備されている．ま
た No. 30では付近に産業廃棄物処理場があるも
のの，上流側のほとんどは林地で覆われ，土地利
用の点においても汚染源は見当たらないことか
ら，この 3地点は汚染が進んでいないものと考え
られる．
　複合型として，No. 18は硝酸イオン濃度が高い
ほか，ナトリウムイオン濃度がカルシウムイオン
より高いという特徴を持つ．周囲はほとんどが宅
地として利用されており，下水道が整備されてい
る．No. 21は硝酸イオンが比較的少ないものの，
各イオン当量はほぼ同量であるという特徴を持
つ．湧出地点の近傍には水田があるが，上流部
はほぼ宅地で占められている．No. 33, 34では硫
酸イオンが非常に少なく，硝酸イオンが多い．ま
た，マグネシウムイオン濃度がカルシウムイオン
濃度を超えており，ナトリウムイオンや塩素イオ
ンの割合が高い点も特徴的である．この 2地点の
周辺では畑地や宅地が混在しているが，宅地では
下水道が未整備である．従って，この 2地点の湧
水は農業系と生活排水系の両面の影響を受けてい
ると推測される．

Ⅳ　まとめ

　茨城県つくば市に分布する湧水の湧出量や湧出
機構，水質特性についての調査を行った結果，つ
くば市に分布する湧水は筑波山と筑波台地では大

きく異なる特徴を示した．それらをまとめると以
下のようになる．
（筑波山）

1）　山腹地域では湧水は裂
れ っ か

罅型の湧出機構を持
ち，湧出量はかなり少ない．また，この地
域の湧水は溶存成分量が少ないことから，
滞留時間が短く，雨水に近い地下水が湧出
していると考えられる．

2）　山麓地域における湧水は斜面型 aの湧出機
構であり，湧出地点によっては湧出量が多
い．水質は Ca－HCO3型を示し，その起源
としてこの地域を構成する花崗岩や斜面堆
積物に含まれる斜長石，特に灰長石やはん
れい岩から溶出したものと推測される．

3）　南部山地の湧水は斜面型 bの湧出機構を
持ち，湧出量が多い地点が目立つ．湧水が
分布する標高や湧出形態は山麓地域に近い
が，Na －（HCO3+Cl）型の水質を示す．そ
れらの物質はこの地域を構成する変成岩や
堆積した風化土に含まれる斜長石から溶出
し，形成されたものに由来すると考えられ
る．

（筑波台地）
1）　湧出機構は崖線型，谷頭型，池型の 3タイ
プに分かれるが，崖線型の湧水が大半を占
めている．湧出量は上流部では相対的に多
いが，全体として少量である．

2）　筑波山に比べて高い硝酸イオン濃度が検出
された．また，水質進化の方向は無機汚染
に向かっており，この地域の湧水は水質汚
染が進んでいることが示された．

3）　Ca－（HCO3+NO3）型と Ca－（SO4+NO3）型
の水質を持つ湧水が多く，この 2タイプの
水質が筑波台地における代表的な汚染タイ
プであるといえる．土地利用は宅地や林地
の多い地点もあるが，いずれの場合も畑地
が混在しているか，または畑地が大部分を
占めている．ほとんどの地域で下水道の整
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備が完了していることから，主な汚染源は
畑地における施肥などであると推測される．

4）　No. 33, 34の湧水は硫酸イオンがほとんど
含まれておらず，硝酸イオンやナトリウム
イオン，塩素イオンの割合が高い．この 2
地点の周辺は宅地や畑地が混在しており，
下水道も未整備のままである．従って，畑
地での施肥による影響のほか，生活排水な
ども影響して水質汚染に繋がっているもの
と考えられる．

　以上の結果から，筑波山の湧水は地形・地質的
要因によって特徴付けられ，3つのグループに分類
することができた．一方，筑波台地に分布する湧
水は土地利用に大きく支配され，湧水の多くでは
水質汚染が進行していることが明らかとなった．
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Ⅰ　はじめに

　伊豆新島東岸に直線状に約 5 km延びる羽伏浦
海岸には，高さ数10 mの海食崖が連なっている．
この海食崖は，島南部の向山が 886年に噴火した
際に生じた火山噴出物（ベースサージ堆積物）か
らなっている．この堆積物は非常に侵食されやす
く，そのため海食崖の後退速度は大きく，それに
関する研究もいくつか報告されてきた（たとえ
ば，矢島，1966 ; Sunamura, 1987 ; 磯部・安田，
1995）．Sunamura（1987）によれば，海食崖形
成後の後退速度は羽伏浦海岸の南北でほとんど差
異はなく，886年，1500年，1968年にそれぞれ 2 

m/y，1.5 m/y，1.2 m/yと見積もられるという．
また，波の営力に注目したモデルを構築し，将来
についてはA.D. 2500年に0.9 m/y，3000年には0.7 

m/yという後退速度を予測している．
　海食崖の後退速度のみならず，後退プロセスに
ついて詳細に議論するためには，崖を侵食する波
の営力だけではなく，崖を構成する物質の物性や
そこで生起する崩壊などの侵食プロセスについて
も吟味する必要があろう．しかし，これまでの研
究では，崖の崩壊プロセス等に関する研究は皆無

である．ところで，崖の構成物質を火山地形学的
立場から調査した横山・徳永（1978）および徳
永・横山（1979）によれば，この海食崖はベース
サージ堆積物から構成されており，海岸線の南北
方向において，崖の高さや堆積物の構造，堆積物
に含まれる礫の粒径などに差異がみられるとい
う．したがって，海食崖の南北方向での崖構成物
質の物性が異なり，それに伴い崩壊プロセスや周
期に差異がみられる可能性がある．そこで本研究
では，羽伏浦北部の約 2.5 kmの範囲を対象地域
として，現地調査をもとに海食崖の崩壊プロセス
を明らかにし，モデルを用いた安定解析によって
崩壊の規模や周期に関する考察を行うことを目的
とする．

Ⅱ　調査地域

　伊豆新島は複数の流紋岩～玄武岩質の単成火山
からなる火山島で，最新の噴火は，886年に島の
南部にある向山火山で発生した（一色，1987）．
向山の一連の火山活動には 3つのステージがあ
り，第 1期にはベースサージ，第 2期には降下
火砕物，第 3期には粘性の高い溶岩が噴出した

筑波大学陸域環境研究センター報告　　No.7　　31～ 40　　（2006）

伊豆新島・羽伏浦における海食崖の崩壊プロセス
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森　僚多 *・松倉　公憲 **

Ryota MORI* and Yukinori MATSUKURA**

* 筑波大学自然学類
** 筑波大学大学院生命環境科学研究科



－ 32 －

とされている（横山・徳永，1978 ;徳永・横山，
1979）．本研究の調査対象地域である羽伏浦には，
その第 1期に噴出したベースサージ堆積物（白マ
マ層）から成る海食崖が連なる（第 1図）．横山・
徳永（1978）および徳永・横山（1979）によると，
ベースサージ堆積物の厚さは，島の南端の端々
（はばた）で約 90 mと最も厚く，北方へ次第に
薄くなる．すなわち調査地域の南端で約 60 m，
羽伏浦北端では 10 m以下となる．この堆積物は
黒雲母流紋岩などの本質岩片と，886年以前の火
山活動による火山岩や凝灰岩の異質岩片の未固結
混合物で，粒度組成や厚さの異なる多数の単層か
ら成っている．岩片の大きさは径数 10 cm程度
のものが多いが，南に向かうほどより大きな岩片
を含む層が現れ，羽伏浦南部では 2 mに及ぶ巨
大な岩塊を含む層が見られる．また，羽伏浦より
さらに北で見られるベースサージ層では堆積物の
粒度がより細粒である．

Ⅲ　海食崖の形状および崩壊の形状

　羽伏浦で発生する崩壊プロセスを明らかにする
ために，2005年の 7月と 11月に現地で崖の観察
と測量を行った．測量は第 2図中に示した 1－
28のサイトでレーザー距離計を用いて行った．
測量データから各崖のプロファイル（第 3図）を
作成し，崖の基部と最上部の標高差から崖の高さ
H（m）を算出した．また，プロファイル図から
傾斜の大きく変わる点を判断し，それらを結んだ
直線から傾斜を算出した．汀線の位置は，気象庁
発表の大島・岡田と三宅島の潮位データを参考に

第 1図　調査地域および調査地域周辺の地質図 第 2図　調査地域の地形図と調査地点の位置
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補正を行った．
　現地観察の結果，地点 4，7，10，12，15など
で基部に横幅 10－ 20 m程度の崩壊堆積物がた
まっており，最近でも頻繁に崩壊が発生している
ことが伺える．崖の高さと傾斜を第 1表に示す．
崖の高さは，調査地の最北に位置する地点 1 で
13.4 mと最も低く，堀切（ほりきり）付近の地点
22－ 24などでは約 30 m，調査地の最南部にあた
る地点 28では 58.4 mと，南ほど高度が大きい．
崖の形態・傾斜に注目すると，崖には大きく 2つ
のタイプがある．一つは傾斜が 60°－ 70°程度の
部分が基部から上部までほぼ一様に続くものであ
り（例えば第 3図の地点 1，21），もう一つは，崖
の基部が 75°－ 90°近い急傾斜になっていてその
上部が 60°－ 70°程度になっているものである（例
えば第 3図の地点 14）．後者のタイプにおける急

傾斜部分の高さは崖によって異なり，3 m程度の
ものから 9 mほどのものまで見られた．また，い
くつかの地点では，崖の最上部が 40°－ 50°程度
の緩傾斜になっているところがあった．

Ⅳ　崩壊モデル

　Sunamura（1992）によると，基部の波食によ
る崖の不安定化と崩壊による安定化がくり返され
る結果，崖の後退が進行していく．崩壊の形式は
主に fall，topple，slide，flowの 4タイプあり，
それらは崖を構成する物質の地質構造，層位，抵
抗力などによって決まる．本調査地域では，至る
所で崖の基部に崩壊堆積物が観察され，堆積物の
背後の崖には，崩壊した部分と思われる凹形の地
形がみられた．これらのことから，本調査地では

第 3図　海食崖のプロファイルの計測例．それぞれの地点の位置は第 2図を参照
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slideタイプの崩壊が頻繁に発生していると考え
られる．またいくつかの場所では，崖の基部に波
食によって形成されたと思われる急傾斜部分が観
察されたが，このような急傾斜部分が崖の上部ま
で続いているところはなかった．したがって，急
傾斜部分がある程度の高さに達すると崩壊し，傾
斜が一様になるものと考えられる．また，崩壊堆
積物や崩壊部分の大きさから，一回の崩壊の幅は
10－ 20 m程であると推定される．崩壊直後と思
われる崖とその隣の崖で汀線からの距離を比較し
たところ，両者の関係はほぼ同じか，崩壊直後の
もののほうが陸側に数 m後退していた．これら
は，幅 10－ 20 m程度の崩壊によって，その崖

は数 m陸側に後退し，その後に相対的に海側に
張り出した周囲の崖で次の崩壊が発生するという
ことを示唆する．
　海食崖の現地観察の結果をもとに，本調査地で
の崖の崩壊を「のり先を通る平面破壊」と仮定
し，以下のような 2次元モデルを構築した（第 4
図）．

第 4図　羽伏浦海食崖の崩壊のモデル

地点 崖の高さ

H（m）

崖の傾斜

θ（°）

波食面の
高さ

h（m）

波食面の
傾斜

α（°）

土壌硬度

p（mm）
1 13.4 60.6 - - 19.8 
2 18.5 64.1 6.9 74.6 22.4 
3 21.1 61.7 3.9 81.3 24.2 
4 16.4 66.6 - - -
5 17.8 73.9 - - -
6 17.7 67.6 - - -
7 18.7 72.1 - - -
8 19.5 51.8 9.6 85.2 -
9 18.9 50.5 9.8 79.6 -
10 20.1 69.2 - - -
A (21.0?) - - - 21.9 
11 23.4 59.8 4.5 83.1 -
12 20.2 64.8 - - -
13 19.7 66.1 - - -
14 21.6 57.7 8.3 81.8 23.9 
15 20.3 70.2 - - -
16 20.5 69.5 - - -
17 24.5 72.0 - - -
18 24.2 60.9 3.5 85.1 25.1 
19 26.8 56.9 - - -
20 26.6 70.1 - - -
21 28.2 62.0 - - -

22, B 32.4 65.0 - - 22.1 
23 30.9 55.7 - - 23.5 
24 31.0 57.3 - - 24.0 
25 43.9 62.9 8.4 83.2 28.9 
26, C 51.8 54.9 2.6 72.9 27.0 
27 43.0 64.8 - - -
28 58.4 60.0 - - 27.5 

第 1表　崖の地形計測および崖構成物質の土壌硬度測定結果
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（1）崖の高さ H（m）は，崖が後退しても変化し
ない．また，崖を構成する物質の物性は高
さ方向に変化しない（第 4図（a））．

（2）波食を受けていない初期地形の傾斜をθ（°）
で表す（第 4図（a））．θ  は，崖の崩壊直後
の勾配であり，崖の崩壊が前述したように
「のり先を通る平面破壊」と仮定すると，そ
の破壊面は崖を構成する物質のせん断抵抗
角φ（°）と以下の関係にある（この状態は
ランキンの主働土圧状態に相当する）：

θ  = 45+
φ
2
　　　　　　　　　　　　　　　（1）

（3）崖の基部が波によって削られる．基部にノッ
チはできず，波食を受けた部分のすぐ上部
が崩れ，崩壊堆積物として崖基部に供給さ
れる．このとき基部に現れる垂直に近い傾
斜の部分を波食面と呼び，その崖基部から
の比高をh（m），傾斜角をα（°）とする（第
4図（b））．

（4）崩壊堆積物は波によって除去され，再び崖基
部がさらされ波食を受ける．

（5）上記の（3）と（4）がくり返される（hが徐々
に増加する）．

（6）hがある高さに達したとき，崖全体で崩壊が
発生する．この時の h，α  をそれぞれ，hc ，
α c とする（第 4図（c））．せん断面は平面形
で，崩壊堆積物は崖基部に堆積する（第 4
図（d））．1回の崩壊で崖が後退した距離を，
崩壊の厚さ x（m）とする．

（7）崩壊堆積物はやがて波によって除去され，
再び崖基部がさらされ，波食を受ける（（2）
に戻り，くり返す）．

　モデルの崩壊時における，せん断面付近の力の
つり合いより，潜在崩壊面におけるせん断力 T

とせん断抵抗力 Sは以下のように表される．

T = W sin θ　　　　　　　　　　　　　　　（2）

S = cL + W cos θ tan φ　　　　　　　　　　（3）

ここで，c，φ  は崖構成物質の粘着力，せん断抵
抗角である．Wは台形 ABCD部分の重量（奥行
き，すなわち厚さ方向は単位長さ 1を考える）で
あり，以下のように表される：

　　　　　（4）

ここで γ は崖構成物質の単位体積重量である．
（2）~（4）式を組み合わせることによって，崖
の安全率（FS）は以下のようになる．

（5）

ここで，崩壊時の hcは，FS = 1 とおくことによ
り以下のように求められる：

（6）

となる．また 1回の崩壊によって崖が後退する距
離 xは以下のようになる :

x =　　　－hc

tan θ
hc

tan α c
　　　　　　　　　　　　（7）

　測量の結果，いくつかの地点では崖最上部に本
来の傾斜と比べて傾斜の緩い部分がみられた．こ
の部分は最上部の強度の弱い土層や，崖上部から
の流水による崩壊などの要因が考えられるが，本
モデルでは崖構成物質の物性は高さ方向に変化し
ないものとしており，これらを考慮していない．
したがって，本研究ではこの緩傾斜部分は崖本来
の傾斜が最上部まで続くものと見なしていること
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になる．

Ⅴ　崖構成物質の物性測定

　海食崖の斜面安定解析を行うために，すなわち
上記のモデル計算に必要な物性値を求めるため
に，複数の地点で海食崖構成物質のせん断強度，
土壌硬度，密度の測定を行った．土壌硬度は地点
1－ 3，14，18，22－ 26，28の崖基部で山中式
土壌硬度計を用いて行った．各地点で 20回の測
定の平均を値とした．崩壊堆積物があるところで
はその上部の堆積物のない面で測定した．また，
地点 Aでは崖の鉛直方向への土壌硬度変化を捉
えるために，高度の異なる 5点で測定を行った．
各測定地点における土壌硬度（p）を第 1表に示
す．最も北に位置する地点 1では他に比べてやや
小さな値が得られた．他の地点では，地点 2－
24までと地点 25－ 28で大きく 2分され，南部で
値が大きくなるという傾向が得られた．また，地
点 Aにおける鉛直方向の土壌硬度測定では，崖
最上部の土層部分で値が小さくなったほかは土壌
硬度に差はみられなかった．崖構成物質のせん断
強度はベーンせん断試験によって測定した．この
方法は野外で直接的に土のせん断強度を測定する
もので（Matsukura and Tanaka, 1982），サンプ
リングなどによる条件変化がなく，実際の状況に
近い測定値を得られる利点がある．何段階かの垂
直荷重でのせん断強度のデータから，近似直線を
引き対象物質の粘着力とせん断抵抗角を得ること
ができる．試験は第 2図の A－ Cの 3地点で自
然含水比のもとで行った．ここでの自然含水比と
は，試験中の自然保湿状態での含水比を指す．試
験の結果，粘着力は 3つの試験サイトで明確な差
が現れた（地点 Aで 90.8 gf/cm2，地点 Bで 118.2 

gf/cm2，地点 Cで 132.4 gf/cm2）．すなわち，崖の
高い地点ほど粘着力が大きい傾向が認められた．
せん断抵抗角は地点 Aで若干大きな値（38.7°）
を示したが，他の 2地点はほぼ等しい値であった

（地点 Bで 35.7°，地点 Cで 35.9°）．また，ベーン
せん断試験を行った A－ Cの 3地点で海食崖構
成物質をサンプリングし，実験室で自然含水比条
件下での単位体積重量を測定した．結果は地点 A

で1.54 gf/cm3，地点Bで1.39 gf/cm3 ，地点Cで1.63 

gf/cm3 となり，3地点の値に多少のばらつきが見
られた．

Ⅵ　考察

1．モデルによる安定解析

　安定解析を行う地点の各物性値を以下のように
決定した．土壌硬度は，地点 Aでの崖最上部の
土層部分を除いて大きな差異がないという結果か
ら，調査地の他の地点でも，崖基部で行った土壌
硬度測定値がその地点の崖全体の代表値であると
みなした．土壌硬度の測定を行っていない地点で
は，測定を行った 11地点のうち最も近い場所の
データを用いた．粘着力は，せん断試験を行った
3地点の粘着力と土壌硬度データの直線回帰式：

c = 5.71× p－21.2　　(R2 = 0.61)　　　　　（8）

に各地点における土壌硬度値を代入し，得られた
値をその地点の粘着力とした．また，せん断抵抗
角と単位体積重量は 3地点のうちで各崖から最も
近い測定地点のデータを値とした．
　現地調査で得られた各崖のデータを（6），（7）
式に適用し，hcと xを推定した．現地の崖の波
食面の傾斜α は垂直から 75°まで値に幅があった
ので，モデルに適用する波食面の傾斜α cは 75°，
80°，85°，90°の場合を想定した．
　第 5図は崖の高さと波食面の限界高さ hcの関
係を示したものである．α c=90°，85°，80°の場
合は崖の高さ Hに関係なく，hcはそれぞれ 3－
4 ，3.5－ 4.5 ，5－ 6 mの範囲内でほぼ同じよう
な値をとる．一方，α c=75°の場合は，Hが 30 m

以下の低いところでは 11－ 7 mで，崖が低いほ
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ど hcが大きくなる傾向が認められ，Hが 30 m以
上では，hc=7－ 8 mと一定であった．このよう
に hcはα cが小さい場合を除けば，崖の高さによ
る差はなく，その値はα cが小さいほど大きくな
る傾向がみられた．
　第 6図は，崖の高さと崩壊の厚さ xの関係を示
したものである．α c=90°の場合は，崖の高さが
25 m以下の低いところで xが 1.5 m以下のやや
小さい値をとるところがみられたが，それらを除
くと崖の高さに関係なく xは 1.6－ 1.9 mの範囲
内で類似の値をとった．α c=85°と 80°の場合も同
様に，崖の高さが 25m以下のところで x が 1.5 m

程度とやや低い値をとるところがあったが，全体
的には崖の高さに関係なく 1.6－ 1.9 mあるいは
1.7－ 2.0 mの範囲内の値をとった．α c=75°の場
合では，崖の高さが 30m以下のところで xは 1.6
－ 2.4mと値の範囲が広くなったが，崖の高さが
30 m以上のところでは 1.7－ 1.9 m程度の似たよ
うな値をとった．このように，崩壊の厚さ xは

崖の高さによらず，ほぼ同じような値をとってい
る．
　第 7図は各α cでの hc，x の値の範囲と平均値
を表したものである．これをみると hcはα c が小
さいほど増加し，その値の範囲はα cが小さい場
合ほど広いという傾向が現れた．一方 xはα cの
影響は小さく，おおまかにみると 1.6－ 1.9 m（2 

m弱）程度の厚さの崩壊が起きているというこ
とが示されている．

2．モデル計算結果と現地との比較

　安定解析を行った地点のうち現在基部に波食面
が見られるのは 9地点あった．これらの地点にお
ける現在の波食面の傾斜αを用いて hcを予測し，
予測値と実際の波食面の高さ hとを比較し，モデ
ルが現地の崩壊プロセスをどの程度正確に表現で
きているかを調べた．その結果，9地点中 4地点
で hc予測値が実際の波食面の高さ hよりも小さ
い．すなわちモデルでは崖がすでに崩壊してもい

第 5図　崖の高さ（H）と波食面の限界高さ（hc）との関係
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いはずであるが，まだ急傾斜を保っているという
結果になった．この原因の一つに，隣接する崖と
の地形の関係，すなわち陸側に後退しているとこ
ろでは相対的に安定度が増し，限界高さ以上の波
食面であっても崩壊しないということが考えられ
る．もう一つの要因に，本研究では未考慮の，崖
最上部が緩傾斜になっていることが挙げられる．
最上部が緩傾斜になっているところでは傾斜が緩
くなった分だけせん断力が小さくなり，解析結果
は実際よりも不安定に見積もっている可能性が考
えられる．

3．崩壊プロセスと崩壊周期

　海食崖の後退は波による崖の侵食とそれに伴
う崩壊によってもたらされる．これまでに矢島
（1966）や Sunamura（1987）によって，羽伏浦
では海岸に押し寄せる波の営力に，南北での差が
ないことが推定されている．本研究では，現地調
査や安定解析を行い，崖の高さの異なる南北で基

第 6図　崖の高さ（H）と崩壊の厚さ（x）との関係

第 7図　hcと xの値の取りうる範囲と平均値
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部の波食に伴う slide型の崩壊がくり返されてお
り，崖の高さが異なってもその崩壊の厚さ xと波
食面の限界高さ hcに差がないという結果を得た．
これらから，羽伏浦では南北で同じプロセス，同
じ速度によって海食崖が後退しているということ
が示唆される．またこのことは，羽伏浦の海岸が
南北に約 5 kmにわたって直線状であり，平行後
退してきたこととも調和する．
　崩壊の厚さ xと崖の後退速度から，同じ場所
で崖の崩壊が発生する周期を推定できる．前述し
たように，Sunamura（1987）は 1968年時点に
おける後退速度を 1.2 m/yと推定している．この
値を現在の後退速度と仮定して各地点の崩壊周期
を推定したところ，崖の高さによる違いはほとん
どなく，1.5 年前後の周期で崩壊がくり返される
という結果が得られた．前述のように，崩壊した
箇所は周囲より数 m陸側に後退し，その周辺が
相対的に海側に張り出し次の崩壊が起こる，とい
うように順番に発生していくことが推測される．
従って崩壊周期は，崖基部を侵食するような暴浪
が訪れる頻度と，崖が海側に張り出すまでの時間
によって決まると考えられる．

Ⅶ　結論

　本研究では，崩壊（侵食）に対する抵抗力の小
さいベースサージ堆積物から成る新島羽伏浦の海
食崖について，現地調査とモデルによる安定解析
を行い，崩壊プロセスとその周期について議論し
た．その結論は以下のように要約される．
（1）本調査地では，基部の波食に起因する slide

型の崩壊がくり返され，崖が後退してきた
と考えられる．

（2）調査地の南北でベースサージ堆積物の物性に
若干の差異が見られた．粘着力は南ほど，
せん断抵抗角は北側で大きい．土壌硬度は
調査地の最南部で高い値を示した．

（3）モデル解析の結果，調査地の南北で崩壊の厚

さに差はなく，2 m弱程度であると推定され
た．また波食面の限界高さも，南北での差
がないという結果が得られた．既存研究の
結果と併せると，崖は南北で同じプロセス，
速度で後退していると考えられる．

（4）崩壊の厚さと，Sunamura（1987）で予測さ
れた後退速度から，崖の崩壊周期は調査地
の南北で差が無く，1.5 年前後であると推定
された．崩壊周期には，基部を波食するよ
うな波の訪れる頻度と，相対的な崖の張り
出しのサイクルが関わっていると考えられ
る．

　本研究では波食面の傾斜を 75°－ 90°の範囲内
で幅を持たせて解析，議論を行った．これは，崩
壊時の波食面の傾斜を，現在残されている地形か
らでは判断しかねたからであるが，波食面の傾斜
によっては，その限界高さやモデルと現地との比
較結果などに大きな差が現れた．また，本研究で
は波食面の限界高さを大きく超えるような暴浪に
よる崩壊は考慮に入れていないが，実際にはこの
ような非常に大きな波によって，崩壊が引き起こ
されていることも考えられる．その場合，崩壊の
厚さは今回得た結果よりも大きくなり，崖の崩壊
の幅もより広く，一斉に後退することが予想され
る．これらのことを考慮に入れて羽伏浦の崩壊プ
ロセスをより厳密に議論するには，暴浪時に海岸
および崖の様子を観察する必要があると思われ
る．
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Ⅰ　はじめに

　地形変化速度を議論する場合，その地形を構成
する岩石の風化速度がしばしば問題となる．しか
し Brunsden（1979）や Kukal（1990）らの指摘
を待つまでもなく，自然条件下における風化速度
に関する定量的情報は極めて少ない．その原因
は，岩石の風化速度が極めて遅いことと，風化の
開始した時間や風化継続期間を特定することが困
難であることにある．そこで，従来，岩石の風化
速度のデータは建立年代の明かな墓石や石造建造
物などの損傷量を計測することによって得られて
きた（松倉，1994）．しかしこの方法でも，墓石
や石造建造物の初期状態を厳密に復元することが
難しい（すなわち風化量の正確な見積もりが難し
い）という問題を含んでいる．風化速度を知るた
めのもう一つの方法が，岩石タブレットを用いた
野外実験である．この方法は，重量を計測した
岩石試料（タブレット）を野外の土層中に埋設
し，ある期間経過後に回収し，再度重量を計測す
ることにより，その期間内での欠損重量から風
化速度を見積もるものである．この方法は野外
での風化をそのまま模擬している点で優れてい

る．そこで，筆者らも 10年ほど前から，このタ
ブレット風化実験を行ってきている．その初期の
5年間の結果については，Matsukura and Hirose

（1999）や Matsukura et al.（2001）で報告した．
また，10年の結果についても現在まとまりつつ
ある（Matsukura et al., submitted）．その過程に
おいて，タブレット法によって解明できる点が多
いことも判ったが，同時にこの方法のいくつかの
弱点・欠点も判ってきた．本稿はそれらのことを
まとめたものである．

Ⅱ　タブレット風化野外実験に関する研究

のレビュー

1．従来の研究

　「タブレット風化実験」は，岩石試料（タブレッ
ト型（円盤状）であることが多いが，直方体や場
合によっては不定形の試料が用いられることもあ
る）を野外に埋設し，ある期間経過後，あるいは
ある一定期間ごとにそれを回収し，重量の減少量
を計測することによって，岩石の風化量あるいは
風化速度を知るものである．この手法を最初に考
案したのは，Chevalier（1953）や Gams（1959a, b）

筑波大学陸域環境研究センター報告　　No.7　　41～ 51　　（2006）
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とされている（Trudgill, 1975）．その後，それら
をもとに Newson（1970）や Trudgill（1972）が
洗練された方法に改良した．
　これまでのタブレット研究をまとめたのが，第
1表である（筆者らの研究については後述するの
で，ここでは除いてある）．以下では，研究の古
いものから順にその内容を紹介する．
　地形学における最初のタブレットによる風化研
究の結果は Trudgill（1977）によって報告されて
いる．彼は直径 1.5 cm，厚さ 0.5 cm の石灰岩タ
ブレットをスコットランドの土壌と基岩の境界部
に 1年間埋設した．その結果，溶食量（侵食量）
として，夏の湿潤期（雨量が 32.5 mm/month）

では 0.043 g/y ，冬の乾燥期（雨量が 22.5 mm/

month）では 0.01 g/y という値が得られた．
　Caine（1979）は，コロラドの San Juan 山脈の
森林限界より高度の高い 2つの地域の 71箇所に，
破砕した（不定形試料）およそ 60gの流紋石英
安山岩を地表面に 5年間露出させるという野外実
験を行った．その結果，平均の重量損失速度は 

0.079± 0.012 %/y となった．さらに，時間とと
もに重量損失速度が遅くなることもわかった．ま
た，土壌の pHと土壌層中や土壌層の上を流れる
水の量や滞留時間等（これらは冬の雪の被覆の分
布にコントロールされている）が風化速度に影響
を与えることを考察している．

Reference block, tablet or disc rock type buried position period environment weight-loss ratio
Trudgill (1977) tablet:

φ =1.5 cm, h=0.5 cm
limestone soil-bedrock interface 1 year Scotland 0.01-0.043 g/y

Caine (1979) 6.3 mm fragments: 60 g rhyodacite on the soil surface 5 years USA, Colorado 0.079 %/y

Jennings (1977 & 1981) tablet:
40× 25× 10 mm

limestone
cave stream

soil 3-7 years
0.27-0.67 %/y

Australia, Cooleman Plain 0.11-0.4 %/y

Crabtree and Burt (1983) tablet:  
φ =3.1 cm, h=0.7 cm

sandstone soil-rock interface 15 months England, hillslope 0.24-0.34 %/y

Crabtree and Trudgill (1985) tablet: limestone soil-bedrock interface 2 years England, hillslope 0.11-0.85 %/y
Trudgill et al. (1994) φ =3.1 cm, h=0.7 cm 0.60 m deep alluvial soils  10 years 0.01-0.03 %/y

Campbell et al. (1987) cube: gypsum 25 cm deep in regolith 2 years Sudan (semi-arid) 0.95-2.7 %/y

Hall (1990) tablet: 5× 5× 2 cm quartz-micashist on the ground 5 years Antarctic, Signy Island 0.02 %/y

Inkpen (1995) tablet :  50 × 50 × 10 
mm

limestone exposure to air 2 years England, London 0.82-1.55 %/y

漆原ほか (1999 a, b) tablet: limestone 地上 1.5 m 5 years 日本各地 0.3-0.86 %/y
φ =4.0 cm, h=0.4 cm 土層 A層 0.42-1.32 %/y

土層 B層 0.60-1.53 %/y

Dixson et al. (2001) 6.3 mm fragments: 60 g dolomite on the ground 5 years Sweden, Kärkevagge 0.326 %/y
granite 0.121 %/y

Thorn et al. (2002) disks: dolomite soil horizon (shallow, 5 years Sweden, Kärkevagge 0.473 %/y
φ =4.0 cm, h=0.2-0.3 cm granite intermediate, deep) 0.032 %/y

limestone 1.104 %/y

Sumner (2004) clast (100－ 370 g) basalt (gray lava) on the ground 3 years Subantarct ic ,  Mar ion 
Island

0.02-0.1 %/y

basalt (black lava) 0.44-0.72 %/y

Plan (2005) tablet: 5× 5× 1 cm limestone sub-soil, sub-arial 1 year Austrian alps 1.1-4.8 cm/1000 y
dolostone

第 1表　タブレット風化実験に関する従来の研究例
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　 J e n n i n g s（1981）は，オーストラリアの 

Cooleman Plain の土壌層と洞窟内の流水中に 40
× 25× 10 mm の石灰岩タブレットを埋設し，3
－ 7年間の溶食量を計測した．溶食速度は重量損
失の割合として，%/y という単位が使われたが，
この単位がその後の研究において多く使われるよ
うになる．土層中では 0.11－ 0.4 %/y であるの
に対し，洞窟の流水中では 0.27－ 0.67 %/y と若
干溶食速度が大きくなっている．
　Crabtree and Burt（1983）は，直径 3.1 cm，
厚さ 0.7 cm の砂岩タブレットをイングランド南
西部の丘陵斜面の土壌層－基岩の境界部に埋設し
た．15ヶ月間の溶食量を計測したが，その溶食速
度は 0.24－ 0.34 %/y と見積もられた．そして谷
底から遠い斜面上方ほど溶解量が増加することを
指摘した．
　また，Crabtree and Trudgill（1985）は直径
3.1 cm，厚さ 0.7 cm の石灰岩タブレットをイン
グランド北部の丘陵斜面の深さ約 60 cm の土壌
層－基岩の境界部に埋設した．2年間の溶食量を
計測したが，谷底に近い斜面の下部では溶食速度
が 0.11 %/y と比較的小さいのに対し，谷底から
遠い斜面上部では 0.85 %/y と大きいことを報告
した．この計測はその後も継続して行われ，そ
の 10年間の結果は Trudgill et al.（1994）によっ
て報告されている．それによると，風化速度は 

0.01－ 0.03 %/y と 1－ 2年の計測のそれより，
かなり遅くなっている．計測期間が長くなって風
化速度が遅くなった理由は，以下のように考えら
れている：（1）風化の初期は新鮮な面がでている
ので風化が速いが，風化が進むとタブレットの表
面に風化皮膜が形成されて，そのために風化速度
が遅くなる；（2）風化が進むと風化によってでき
たエッチピットに土が入り込み，洗浄してもそれ
が除去できなくなることが多くなる．したがって
長期間の計測ほど重量損失の割合が少なくなり，
結果として風化速度が小さくなる ;（3）埋設に伴
う土層の攪乱が影響するかもしれない（短期間の

計測では，タブレットと土層の土との接触が少
なく，土層の間隙を流れる水との接触する機会
が多くなるので風化速度が速くなる）；（4）土壌
水分の変化；1980年代後半から 1990年代前半が
乾燥した年が続いたので（計測は 1982年 3月か
ら 1992年 4月まで），乾燥した年の多かった後半
に風化速度が小さかった．ところで，タブレット
の風化速度は，前述したように斜面の上部・下部
で異なるという空間分布が存在する．この分布に
影響を与えるのは，基岩との境界にある土層の
pH，炭酸の含有量，水文条件である：すなわち，
サイト 1，2，3は平らな斜面の裾野で，pHが 7
－ 8で斜面上方から横に水が流れる場であり，斜
面上方は炭酸の含有量が小さく pHが 5－ 6で流
水は鉛直に浸透する場であり，これらの差異がタ
ブレットの風化速度の差異を生じさせるという．
この論文において，著者らは以下のような結論を
導いている：「タブレット実験は風化の絶対速度
に関しては信頼性のあるデータや時間変化に関す
るデータを提供するというよりは空間分布の差異
に関する有用なデータを提供する」．
　Campbell et al.（1987）は，スーダンの片麻岩
から成るインゼルベルク－ペディメント斜面にお
いて，重量 11g，表面積 37 cm3 の立方体の形状
をもつ石膏のタブレットを，インゼルベルク斜
面，ペディメント斜面および両者の接合部の合
計 3箇所において，いずれもレゴリス層（深さ
25 cm）の中に埋設した．2年間の埋設により，
平均で 5.4%（インゼルベルク斜面：28個のタブ
レット），2.0%（接合部：14個），1.9%（ペディ
メント斜面：17個）の重量損失が認められた．
この結果から，ペディメントや接合部で風化量が
小さいのは，このような場所は水の浸透が少ない
ためではないか，と考察した．
　Hall（1990）は，南極の Signy島において，5
× 5× 2 cmの石英－雲母片岩のタブレットを地
表面に 5年間露出させた．その結果 0.02 %/yと
いう値が得られた．これらは物理風化（凍結破
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砕）による風化と考えられ，南極の海岸における
物理風化は比較的緩速度で進行していると判断さ
れた．
　Inkpen（1995）の実験は，タブレットを空中
に曝して，大気汚染や酸性雨による風化量を調べ
る方法である．土木・建築の分野での，いわゆる
暴露実験に相当する．Portland Stoneと Monks 

Parkという 2種類の石灰岩を使い，2年間の実
験をした．実験では，タブレットの暴露に対する
準備の段階，フレームに固定する段階，重量の再
計測の段階がそれぞれ計測結果にどのように影響
を与えるかについて評価した．実験の結果では，
すべての手順段階において統計学的に有意な差は
なかったが，二つの岩石では，それぞれの段階に
対して異なった反応が認められた．このことはタ
ブレットの風化の空間パターンを評価する上で，
岩石の性質が重要であることを示唆している．
　漆原ほか（1999 a, b）は 4種の石灰岩片（直径
40 mm，厚さ 4 mm）を日本各地の 7地点に設置
した．それぞれの地点において，地上 1.5 m，A

層，B 層の土層中の合計 3 点における溶食量の
計測を，1992年から 1997年の 5年間にわたって
行った．その結果，地上の溶食量は土層中の 1/3
－ 1/2にすぎないこと，岩種別では中国・桂林産
の石灰岩が比較的溶食速度が大きいことがわかっ
た．
　Dixson et al .（2001）は，スウェーデンの 

Kärkevagge（北極圏の高山地域に相当）の谷に
おいて，平均で 6.3 mm の粒径をもつドロマイト
と花崗岩の岩石破片（およそ 60 g）を 5年間曝
した．その結果，ドロマイトの重量損失速度は
平均して 0.326± 0.115 %/y，花崗岩では 0.121
± 0.020 %/y という値が得られた．彼ら（Thorn 

et al., 2002）は同じ場所で，同じ時期に，直径 4 

cm，厚さ 0.2－ 0.3 cm のディスクを地中の浅い
ところ，深いところ，その中間の 3箇所の深さ
（最大で 0.5－ 0.6 m）に埋設した．岩石の種類は
ドロマイト，花崗岩にさらに石灰岩を加えた 3種

類である．その結果，ドロマイトと石灰岩はそれ
ぞれ 0.473± 0.145 %/y，1.104± 0.446 %/y と風
化速度が大きいのに対し，花崗岩は 0.032± 0.005 

%/yと小さかった．排水の悪い，すなわち湿っ
た場所とか pHの小さい（酸性）場所では，ドロ
マイトの風化が促進される．個々の場所における
地表と地中の風化速度には，ドロマイトのケース
では相関が認められるが，花崗岩ではそれが認め
られなかった．
　Sumner（2004）は 100－ 370 gの玄武岩（灰
色熔岩と黒色熔岩の 2種類）の砕屑物を，南極に
近いMarion島において海岸から内陸の高山の方
向の高度の異なる 4箇所の地表に曝した．灰色熔
岩の重量損失速度は海岸で 0.02 %/yであり，高
度 730 mの場所では 0.10 %/yとなった．黒色熔
岩の平均重量損失速度は 0.72 %/yであり，高度
依存性は認められなかった．また海水飛沫帯にお
ける重量損失を 1年間モニタリングしたところ，
灰色熔岩では 0.30 %，黒色熔岩では 0.41 % で
あった．
　Plan（2005）は，70 個の石灰岩・苦灰岩
（dolostone）のタブレット（5× 5× 1 cm：片面
にはワニスを塗っている）をオーストリア・アル
プスの 13箇所（高度 660～ 2153 mの間に 500 m

の高度差ごとの所）に埋設した．大部分は 10 cm

の深さの土壌中であるが，2つのセットは地表上
に，1つのセットはドリーネの中に埋設した．1
年間の埋設から得られた結果をもとに計算された
溶食速度は，地上で 1.3－ 4 cm/ky，土壌中で 1.1 

cm/ky，ドリーネの中で 4.8 cm/kyとなった．こ
の論文では，これらの溶食速度のほかに，以下の
ような議論がなされている：
（1）ドロマイトは溶けにくい（ドロマイトは石灰

岩の 43%）．
（2）石灰岩でも SiO2を含むものは溶解しにくい

可能性がある．
（3）タブレットの表面を磨いたものは，切りっぱ

なしのものより溶けにくい．
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（4）地中のタブレットにおいては，高度が高いほ
ど溶解が大きい．地上のタブレットは，高
度に影響されない．

（5）ドリーネの中に埋設したものは溶解が速い：
ドリーネは水が集中するからと思われるが，
このことはカルスト地形の self  organization

（自己組織）を示唆している．
（6）溶食速度にあたえる植生の影響は小さい．
　そして，水文データから計算された流域の低下
速度は 9.5 cm/1000年であり，タブレットから見
積もられた最大のもの（ドリーネのそれを除く）
より 2.5倍の速度となった．

2．従来の研究によって得られた知見

　第 1 表にまとめたように，タブレット実験と
いっても，従来の研究のそれぞれにおいて，その
実験条件は多様である．たとえば，岩石試料の形
状についてみると，タブレット（円盤状），立方
体，直方体，不定形のものと多様であり，しかも
同じ形状であっても研究者によりその大きさが異
なっている．使われる岩石試料の岩種としては，
石灰岩やドロマイトなどの炭酸塩岩が多い．これ
は炭酸塩岩が水が関与する風化に対して敏感であ
る（すなわち風化速度が速い）ことと無関係では
ないであろう．試料の設置場所としては，地上 1.5 

mの空中（漆原ほか，1999 a, b）を除いては，ほ
とんどが地上か地中（土層中，とくに土層と基岩
との境界部分）である．実験期間は最低でも 1年
であり，長いものでは 5年となっている．風化環
境としては，Hall（1990）が南極の Signy 島にお
いて石英－雲母片岩のタブレットを地上に 5年間
暴露したものがあり，凍結破砕等の物理的風化速
度を計測しているが，その他の研究は主として岩
石の溶食速度（すなわち主に化学的風化速度）を
計測したものと理解される．
　得られた結果の中で，最も大きい風化速度の
値は，Thorn et al.（2002）の 1.104 %/y（石灰
岩）である．また，石灰岩に比較してドロマイ

トは風化速度が小さい（たとえば，Plan, 2005; 

Thorn et al., 2002）とか，斜面の位置によって風
化速度が異なる（たとえば，Crabtree and Burt, 

1983; Crabtree and Trudgill, 1985; Campbell et al. 

1987），風化速度は計測時間が長いほど小さくな
る（Caine, 1979; Trudgill et al., 1994）といったよ
うな結果が示されている．しかし，Plan（2005）
も指摘しているように，風化速度（重量損失速度）
は，高度・埋設深度（あるいは地表か地中か）・
植生・地形・土壌水分・岩質・岩石表面形態など
多くの要素に影響されている．したがって，従来
得られた結果をもとに，これらを統一的に理解し
ようとすることは現状では不可能であろう．

Ⅲ　阿武隈におけるタブレット風化実験

1．実験目的と実験方法

　石灰岩が溶解しやすいということは，よく知ら
れている．しかし，石灰岩が他の岩石に比較して
どれだけ溶解しやすいのか，あるいは逆に石灰岩
以外の岩石がどれだけ溶解し難いのかについて
は，よく判っていない．すなわち，上述したよう
に，従来のタブレット研究では，岩石が異なると
重量損失速度にどのような差異があるかの研究
は極めて少ない．そこで筆者らはまずそのこと
を研究テーマにしようと考えた（Matsukura and 

Hirose, 1999; Matsukura et al., 2006）．試料とし
ては，花崗岩，花崗閃緑岩，ハンレイ岩，石灰岩，
安山岩，流紋岩，結晶片岩，凝灰岩の 8岩型を選
んだ（これらの鉱物組成，化学組成，物理的性質・
力学的性質をまとめたのが，第 2表である）．
　次に，これをどこに置いて観測するかを考え
た．従来の研究から，土層の深さによる風化速度
の違いがあり，その違いには土壌水分の影響が大
きいことも指摘されている（たとえば，Jennings, 

1981）．したがって，飽和帯と不飽和帯における
差異も気になった．そこで，地上，不飽和帯，
不飽和帯，飽和帯中の 4ヶ所に埋設することにし
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た．すなわち筆者らの実験は，岩型（岩質）の影
響と場所（風化環境）の影響の二つを明らかにし
ようとしたものである．
　以上のように，風化速度に対する，岩型の違い
と場の条件（風化環境）の違いによる影響を明ら
かにするため，岩石タブレットを用いた野外実験
を行った．上述した 8岩型を，直径 3.45 cm，厚
さ約 1 cmに成形したものを各岩型ごとに 60個
用意した．水洗，炉乾燥した後，15個づつを 1
つのセットにし，重量を計測し初期試料とした．
8岩型ごとに 1セット（15個のタブレット）づつ
をメッシュの袋に入れ，阿武隈山地の花崗閃緑
岩を基盤とする斜面の，地上，不飽和帯（15 cm 

深），不飽和帯（60 cm 深），飽和帯中と 4ヶ所に
埋設した．実験は 1992年の年末から開始し，約
3ヶ月あるいは半年毎に繰り返し重量計測を行っ
た．

2．実験結果および考察

　現在までの約 10年間の計測の結果をまとめた
のが，第 1図である．重量損失はほぼ等速にお
こっているとみなせるので，以下では単純に年平
均損失率で議論することにする．第 3表にその値
を示した（この表には最初の 5年の年平均損失率
も併記した）．
　設置場所の違いを無視して，岩型別に重量欠
損率を単純に平均化すると，凝灰岩（Tf）が最
も大きく（1.027 %/y），次いで石灰岩（Ls, 0.861 

%弱），流紋岩（Ry, 0.324 %），花崗閃緑岩（Gd, 

0.115 %），安山岩（An），結晶片岩（Cs），ハン
レイ岩（Gb），花崗岩（Gr）という順になる．す
なわち，Tf>Ls>Ry>Gd>An>Cs>Gb>Gr の順
序である．しかしこの順序は，設置場所別にみる
と同じではない．たとえば，飽和帯においては
Ls>Tf>>Gd>Ry>Cs>Gb>Gr>An となり，地上
で Tf>Ry>Ls>An>Gd，Cs>Gb>Gr となる．ま
た，設置場所ごとの単純平均では，飽和帯が最も

Granite
(Cretaceous)

Granodiorite
(Jurassic)

Gabbro
(Jurassic)

Limestone
(Triassic?)

Andesite
(Pleistocene)

Rhyolite
(Holocene)

Tuff
(Neogene)

Crystalline schist
(Paleozoic)

Qtz Qtz Pl Cal Pl Qtz Qtz Pl
Mineral Kfs Kfs Hbl Dol Px Kfs Kfs Am
　compositiona Pl Pl Px Mg Pl Pl Chl

Bt Bt Ol Bt Cpl
Hbl

SiO2 70.98 66.41 46.83 0.09 53.00 76.67 79.54 46.80
TiO2 0.36 0.75 1.29 - 0.87 0.10 0.14 0.79
Al2O3 14.81 14.52 17.95 0.04 21.00 11.89 11.42 14.70
Fe2O3+FeO 2.84 3.87 11.23 0.03 9.40 0.75 1.17 12.52
MnO 0.07 0.08 0.23 - 0.15 0.06 0.02 0.20
MgO 0.82 2.09 7.82 0.83 2.30 0.13 0.62 14.40
CaO 3.26 4.44 12.87 52.00 7.80 0.70 2.02 8.53
Na2O 4.07 3.19 1.49 0.20 3.00 4.25 2.15 2.01
K2O 2.68 3.40 0.11 0.00 1.80 3.23 2.92 0.00
P2O5 0.12 0.24 0.16 0.01 - 0.02 0.02 0.05
H2O(-) - - - - - 0.16 - -
H2O(+) - - - - - 2.03 - -
(CO2) - - - 47.00 - - - -
Total (wt.%) 100.01 98.99 99.98 100.20 99.32 99.99 100.02 100.00
Bulk density (g/cm3) 2.67 2.69 3.00 2.71 2.14 1.60 1.45 2.86
Specific gravity 2.71 2.76 3.05 2.75 2.62 2.42 2.48 2.87
Porosity (%) 1.51 2.36 1.58 1.48 18.29 33.87 41.32 0.24
Equotip hardness 720 731 711 486 652 480 438 625
a Qtz: quartz, Kfs: K-feldspar, Pl: plagioclase, Bt: biotite, Hbl: hornblende, Px: pyroxene, Cal: calcite, Dol: dolomite,
Mg: magnetite, Ol: olivine, Cpl: clinoptilolite, Am: amphibole, Chl: chlorite

第 2表　タブレット実験に使用した岩石の鉱物学的・物理的・化学的・力学的諸性質（after Matsukura et al., 2006）
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Rock type Ground surface Humus soil layer Unsaturated grus layer Saturated grus layer  Mean for the four settlements
Granite 0.012 (0.011) 0.014 (0.015) 0.013 (0.014) 0.017 (0.020) 0.014 (0.015)
Granodiorite 0.023 (0.019) 0.017 (0.018) 0.015 (0.016) 0.403 (0.397) 0.115 (0.113)
Gabbro 0.017 (0.016) 0.016 (0.018) 0.015 (0.016) 0.024 (0.031)  0.018 (0.020)
Limestone 0.218 (0.110) 0.071 (0.082) 0.098 (0.094) 3.058 (3.672) 0.861 (0.990)
Andesite 0.053 (0.091) 0.070 (0.125) 0.043 (0.070) 0.005 (0.002) 0.043 (0.072)
Rhyolite 0.394 (0.538) 0.302 (0.435) 0.349 (0.426) 0.249 (0.342) 0.324 (0.438)
Tuff 1.013 (1.274) 0.480 (0.660) 0.665 (0.808) 1.949 (2.290) 1.027 (1.258)
Crystalline schist 0.023 (0.025) 0.021 (0.024) 0.019 (0.019) 0.034 (0.048) 0.024 (0.029)
Mean of  all rocks 0.219 (0.261)  0.124 (0.170) 0.152 (0.181) 0.717 (0.850) 0.303 (0.366)

第 3表　10年間の欠損重量速度（風化速度）（括弧内は最初の 5年間の風化速度）（単位 : %/y） （after Matsukura et al., 2006）

第 1図　10年間の重量変化（after Matsukura et al., 2006）
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大きく（0.717%），次いで地上（0.219%），不飽
和帯（0.152%），腐植直下（0.124%）の順となり，
すなわち飽和帯 >地上 >不飽和帯 >土壌帯 の順
になる．しかし岩型によっては最大値をとるのが
飽和帯でないものもある．たとえば，Ry は地上
での損失率が最も大きく，Anでは土層中が最も
大きい．以上のことから重量損失は岩型と風化環
境の両者に強く依存していることが伺われる．
　そこで次に，風化速度と埋設場所との関わりを
岩型別にみていくと，大きく次のような 3つのタ
イプに分類された．1）飽和帯のみが特に大きく変
化したもの（石灰岩，花崗閃緑岩），2）どの場所
でも比較的大きく変化したもの（凝灰岩，流紋
岩），3）どの場所でも変化の小さかったもの（花
崗岩，ハンレイ岩，結晶片岩，安山岩），の 3つ
である．以下にそれぞれのタイプごとに詳細に検
討する．1）の飽和帯のみが特に大きく変化したの
は，石灰岩と花崗閃緑岩である．これらの風化は
化学的風化によるものと思われる．とくに石灰岩
は飽和帯以外の欠損重量が極めて小さいので，飽
和帯以外では溶解があまり働かないようである．
2）のどの場所でも比較的風化速度が大きいものと
して凝灰岩と流紋岩がある．これらの岩石は，間
隙率が大きく，強度が弱いという物性をもつこと
が共通している．また，3）のどの場所でも風化速
度が遅いものとしては，安山岩，結晶片岩，花崗
岩，ハンレイ岩がある．安山岩はかなりポーラス
であり，他の岩石と間隙率は異なっているが，強
度（エコーチップ硬度：L値）をみると他の 3岩
型とほぼ類似の大きな値をもっている．
　以上のような風化速度の結果をもとに，風化速
度が何によってコントロールされているかを検討
した．間隙率（n）を強度（L値）で割った指標
と風化速度の関係をみたのが第 2図である．この
図によれば，飽和帯のデータ（第 2図 B）はラン
ダムにプロットされ，全く傾向が認められない
が，その他の場所のデータ（第 2図 A）では，
横軸の値が大きくなると風化速度が大きくなる関

係が認められた．横軸の指標は，Matsukura and 

Matsuoka（1996）などで提案されている易風化
指数に相当するものであり，一種の物理風化のし
易さを表すものである．したがって，この図か
ら，飽和帯以外の場所における風化としては，物
理的風化作用の関与が示唆された．しかし，この
場所でどのような物理的風化作用が生起している
かについては情報が少なく，現状ではこれ以上の
議論はできない．

Ⅳ　おわりに：タブレット風化実験の問題点

　Ⅱでは，従来のタブレット実験のレビューを
し，Ⅲでは阿武隈山地における著者らによる 10
年にわたるタブレット風化実験の概略を示した．
これらの研究をとおして，タブレット実験の長所
とともにいくつかの短所・欠点（問題点）も明か
となってきた．タブレット実験では，岩石の野外
での風化速度を直接計測することが可能であり，
その点は長所であろう．しかし，タブレット実験
は野外実験であるが故に，それのみでは物理風化
と化学風化のどちらが卓越して働いているのか，
両者の割合を特定できないという欠点を併せ持っ
ている．また，データを得るためには数年の長さ
が必要であり，かなり長期の研究計画を立てなけ
ればならないという短所もある．それ以外にも，
タブレットの形状から派生する問題もあるようで
ある．以下にそのことを議論したい．
　Yokoyama and Matsukura（2006）は，野外実
験で使用したものと同じ花崗閃緑岩のタブレット
を用いて室内で溶解実験（化学的風化速度に関
する実験）を行った．4つのタブレットを 100 ml 

のプラスチックの容器にお互いが接触しないよ
うに立て，そこに野外と同じ条件の pH6－ 7の
蒸留水を 29± 1 ml d－1 を流す流通系の実験をお
こなった．温度は 20℃であり，撹拌や振とうは
行わない．この結果では，2.1× 10－5 wt% d－1と
なった．これに対して，野外実験では 1.2× 10－3 
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wt% d－1 となり，野外の方が 50倍も風化（重量
損失）が速いことがわかった．
　このような野外と室内の実験結果の差異につい
て，Yokoyama and Matsukura（2006）は以下の
ような観察をもとに以下のように考察した：
（1）10年の野外実験終了後のサンプルには，風
化によって雲母が剥落したと思われる多くの穴が
観察された．そこで，タブレットの上面の 1× 2 

cmの範囲において 3Dスキャナーを用いて穴の
形状を把握した．その結果，穴の合計体積は 5.59
（mm3）と見積もられた．したがって，もしこ

のような穴の形成がタブレットの全表面積（31 

cm2）において起こると仮定すると，穴の全体積
は 5.59/2× 31/1000 = 0.087 cm3となり，黒雲母
の密度を 2.83 g/cm3 とすると，2.83× 0.087 = 0.25 

g の重量損失があったと計算される．一方，実際
の野外における欠損重量は 10年間で 4.0%であ
り，タブレット 1個（30 g）あたりの欠損重量は
30× 0.04 = 1.2 gということになる．したがって
全損失量の 79%［=（1.2－ 0.25）/1.2× 100］が
エッジでの損失であり，21%だけが表面からの
損失となる．
（2）10年間野外実験をしたタブレットを一週間
蒸留水に浸しておいたのちに，タブレットを水か
ら引き上げると，ビーカーの底に黒雲母の粒子が
何個も残留した．このことはタブレットから黒雲
母がすでに分離していたことを示す．
　上記（1），（2）の観察から，黒雲母の離脱は，
鉱物の粒界が溶解することと一つの黒雲母粒子の
中での劈開での分離などによって起こると思われ
る．すなわち室内実験は純然たる化学的風化速度
を計測しているが，野外実験では化学的風化のほ
かに黒雲母の離脱を促す，何らかの物理的プロセ
ス（侵食プロセスやタブレット洗浄の際の人為的
作用？など）が働いているのであろう．このよう
な物理的プロセスはタブレットの面よりエッジの
部分で作用しやすいので，野外の風化実験での風
化速度が大きくなる，というものである．
　以上の議論は，風化速度にタブレットの形状が
大きく影響していることを示唆している．すなわ
ち，タブレットには上下の円周の周囲にあるエッ
ジにおいて風化が極度に速くなるという問題であ
る．このことは同時に，回収して洗浄するときに
剥離しそうな鉱物を物理的（人為的）に剥がして
いるのではないかという危惧も抱かせる．この点
は今後に残された課題である．
　そして，最後に指摘しておきたいのは，第 1図
にも表されているのであるが，凝灰岩・安山岩な
どで，前回の計測より重量が増加することがある

第 2図　易風化指数と風化速度との関係：
（A）地上，土層，不飽和帯における結果，
（B）飽和帯における結果（after Matsukura 
　　　et al., 2006）
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ことである．このことは，重量計測の誤差では説
明できないものであり，これらの岩石の間隙が多
い（大きい）ことから，目詰まりをおこしている
ことが考えられる．とくに 5月の計測時に重量が
増加することが多く，その原因については不明で
ある．この解明も今後に残された課題である．
　いずれにしても，タブレット実験は研究者によ
り，さまざまな形状と岩種を使用していることか
らデータを比較できないという問題が生ずる．こ
のような問題を解決するためには，試料の大きさ
や表面状態，埋設の場所等に関するスタンダード
な実験方法を確立する必要があるのではないだろ
うか．
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Ⅰ　はじめに

　沖縄島の最南端の荒崎海岸に，通称「カサカン
ジャー（沖縄のことばで「笠かぶり」の意）」と
呼ばれる巨礫岩塊が存在している．琉球の歴史書
「球陽」に，この地域には，今から 170年ほど前，
1832年の旧暦 9月 10日に猛烈な台風が沖縄島に
襲来し，3個の岩塊が打ち上げられたことと，そ
れらの岩塊の大きさと海岸からの距離が記載され
ている（河名ほか，2005）．河名ほか（2005）は，
このカサカンジャーの起源について，球陽の中に
記載されている 3個のうちの１個の岩塊が，大き
さと海岸からの距離という点で，カサカンジャー
に相当するとした．さらにこの岩塊は約 35 m西
方にある海食崖に発達したノッチの上半部が剥離
し移動してきたものと推測している．以上のこと
が正しければカサカンジャーは 170年前の大波で
この位置まで運搬され定置したことになるが，そ
の確証はない．
　ところで，著者らは最近，喜界島において巨礫

を載せる石灰岩からなる台座岩（ペデスタル，
pedestals あるいは pedestal rock）について報告
した（松倉ほか，2005）．台座岩とは，石灰岩か
らなる地表面において迷子石（erratics）などの
巨礫の存在により，その遮蔽効果によって巨礫の
下部が溶解されずに残り，その部分が台座状に
なったもののことである．喜界島東海岸中央付近
の末吉神社の境内には，巨礫の下に地表面からの
高さ約 20 cm（土層を除去した基盤からの高さは
約 65 cm）の台座岩がある．この台座岩は 4300
年前に離水した段丘面にあることから，松倉ほか
（2005）はサンゴ礁が離水する以前に巨礫が置か
れたと仮定し，ペデスタルの高さ（65 cm）を離
水後の経過時間（4300年）で除すことにより，
溶解による台座岩の形成速度（すなわち，段丘面
の低下速度）を 0.015 cm/yearと見積もっている．
　我々は，沖縄島荒崎海岸において，カサカン
ジャーに覆われている基盤部の高度が周辺部より
もやや高くなっており，喜界島の巨礫の下部と同
様に，台座岩となっているのを見出した．さら

筑波大学陸域環境研究センター報告　　No.7　　53～ 58　　（2006）

沖縄島荒崎海岸の迷子石「カサカンジャー」の
定置時期に関する一考察

The Time of  Settling of  a Limestone Erratic“KASAKANJA”
at the Arasaki Coast, Okinawa Island 

青木　久 *・小暮　哲也 **・前門　晃 ***・松倉　公憲 ****

Hisashi AOKI*, Tetsuya KOGURE**, Akira MAEKADO*** and Yukinori MATSUKURA****

* 琉球大学大学院理工学研究科（現：筑波大学陸域環境研究センター）
** 筑波大学生命環境科学研究科大学院生
*** 琉球大学法文学部人間科学科
**** 筑波大学生命環境科学研究科



－ 54 －

に，この海岸には，溶食凹地（solution basinsあ
るいは solution pools）が発達する．そこで本研
究では，この台座岩の性状と周辺にみられる溶食
凹地の発達程度を考察することによって，カサカ
ンジャーが，いつ，その位置に定置されたのかに
ついて考えてみた．
　
Ⅱ　調査地域の概要とカサカンジャー

　荒崎海岸は沖縄島の最南端に位置する太平洋
に面する岬で，この一帯は琉球石灰岩（第四系
更新統琉球層群那覇累層）が広く分布する（第 1
図 a）．地形的には，ドリーネやカルスト湧泉，

過去に地殻変動を受けて生じた海成段丘や断層，
断層に影響されたと考えられている石灰岩堤
（limestone wall）で特徴づけられる．集落周辺の
土地利用は，大部分が畑地で海岸付近は原野と
なっている．琉球列島の典型的な石灰岩地域の景
観を呈しているが，しかし，海岸におけるサンゴ
礁の発達はそれほど良くない．
　荒崎海岸には，琉球石灰岩からなる海食崖が良
好に発達している（第 1図 a）．東西約 600 mに
わたる海食崖は約 5～ 20 mほどの比高があり，
崖は西に行くほど高くなっている．灯台周辺の崖
の基部にはノッチが形成されており，崖の崩落に
よる巨大な岩塊が多数分布する（Maekado, 1991; 

第１図　調査地域と巨礫周辺の地形断面　a）調査地域，b）縦断形
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小暮ほか，2003；Kogure et al., 2006）．また，岬
の東側には，波食棚（サーフベンチ）が発達して
いる（森山，1997）．海食崖より陸側には，緩傾
斜地が続き，段丘面を形成している．段丘面上に
は，顕著な溶食凹地が形成されていると同時に，
多くの節理と層理に沿ったブロック単位の削剥が
生じている場所も存在する．
　その段丘面上の標高約 10 mの場所には，カサ
カンジャーと呼ばれるものを含め，2個の巨礫が
存在する（第1図b，第2図a，b）．カサカンジャー
を巨礫A，もう一つを巨礫Bと呼ぶことにする．
これらはいずれも，基盤と類似の岩相をもつ石灰
岩である．これらの巨礫に共通する特徴は，台座

状の基盤岩の上に載っていることである．台座状
の基盤岩は周辺の段丘面と連続する．巨礫がこれ
らの地点に定置したのちに，周辺の岩盤が溶解さ
れて低下したのに対して，巨礫下の基盤は，溶
解から保護されたことによって出現した地形（す
なわち台座岩）と判断される．そこで，これらの
二つの巨礫と台座岩について，それぞれの巨礫の
長径，短径，厚さ，および台座岩の高さを折尺や
レーザー距離計を用いて計測した．また巨礫 A

については，台座表面に発達する溶食凹地（雨水
やしぶきなどの溶解・溶食によって形成された凹
地）や巨礫周辺に発達する溶食凹地（溶食溝）の
台座上面からの鉛直深を計測した．

第２図　a)荒崎海岸のカサカンジャー（巨礫A）（西側から撮影），
　　　　b）カサカンジャー（巨礫 A）と巨礫 B（南側から撮影）
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　巨礫 A（カサカンジャー）は，海食崖から北
東に 50 mの内陸に位置する（第 2図 a）．この巨
礫の大きさは長径 8.3 m，短径 6.4 m，厚さ 1.7 

mであり，この巨礫と基盤の間には径 1 mほど
の岩塊が挟まっており，基盤と巨礫との境界には
大きな隙間がある（第 2図 a）．第 2図に示した
ように，巨礫下部の基盤は周辺部よりもやや高く
なっており，台座岩となっている．その高さはお
よそ 60～ 70 cmであった．台座岩の表面には，
深さ 50～ 70 cmほどの溶食凹地が発達しており，
また台座岩（巨礫）周辺の地表にも，深さ 1.8～
2.1 mほどの溶食凹地がみられる．
　巨礫Bは，巨礫Aの30 mほど北側に位置する．
その大きさは，長径 7.5 m，短径 5.0 m，厚さ 3 

mである．巨礫 Aと同様に，台座岩を持ち，そ
の高さはおよそ 55～ 60 cmであった．また周辺
の地表面はアダン，ガジュマル，ユウナなどの植
生や土壌に覆われているため，溶食凹地の発達は
確認できなかった．
　
Ⅲ　カサカンジャーの定置時期の推定

１．台座岩の高さからの推定

　二つの巨礫のうち，巨礫 Aの下にある台座岩
の高さは，上述したように 60～ 70 cmと計測さ
れた．ところで，河名ほか（2005）が報告したよ
うに，ある時期の大波によって，巨礫 Aが 1832
年に運搬されてきたものとし，その後に台座岩の
形成が始まったと仮定すると，170年間で 60～
70 cmの高さの台座岩が形成されたことになる．

したがって，台座岩の形成速度（すなわち石灰岩
の地表面低下速度）は，60～ 70 cm÷ 170 year 

＝ 0.35～ 0.41 cm/yearと計算される．
　これまでに報告されている，台座岩から推定さ
れた地表面低下速度（溶解による台座岩の形成速
度）を第 1表にまとめた．データは 6例ほどし
かないが，溶解による台座岩の形成速度は 0.0013
～ 0.015 cm/year という範囲をとる．前述の計算
結果は，従来の研究結果より 2桁以上も大きく，
その値には疑問が残る．
　そこで，気候条件や岩質が類似している喜界島
における溶解速度を用いて再計算を試みた．本研
究地域の台座岩（高さ；h, cm）が，喜界島の例
（松倉ほか，2005）と同じ 0.015 cm / yearの速度
で形成されたと仮定し，巨礫が現在の位置に置か
れた時期から現在までの経過時間を T（year）と
すると，

h = 0.015 T　　　　　　　　　　　　　　　（1）

という関係が成り立つ．この式は次のように変形
される；

T = 66.7 h　　　　　　　　　　　　　　　（2）

この（2）式を用いると，台座岩の高さから，巨
礫が定置した時期 Tを推定することが可能にな
る．この式に，巨礫 A の台座高（h = 60 ～ 70 

cm）を代入すると T = 4002～ 4669 yearという
値が求まる．また巨礫 Bについても同様の計算

第１表　台座岩の形成速度に関する従来の研究

Area
Formative rates (cm/year)

(Surface lowering around pedestal)
References

Maren Mts, Switzerland 0.0015 Bögli (1961)
Clare-Galway, Ireland 0.0015 Williams (1966)
Leitrim, Ireland 0.0042 Williams (1966)
Craven, England 0.0042 Sweeting (1966)
Mt Java, West Irian Jaya 0.0032 Peterson (1982)
Kikai Island, Japan 0.015 Matsukura et al. (2005)
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をすると，T = 3669～4002 yearとなる．したがっ
て，これら二つの巨礫は，約 4700～ 3700年前の
時期に，現在の場所に定置したことになる．

２．溶食凹地の深さからの推定

　次に，巨礫 A周辺の岩盤表面および台座岩の
表面に発達する溶食凹地の深さから，巨礫の定置
時期を推定する．青木・前門（2006）は，喜界島
の東海岸および沖縄島南部の具志頭海岸を調査対
象として，離水年代が異なる離水サンゴ礁（サン
ゴ石灰岩）上に発達する溶食凹地の発達速度につ
いて調べた．離水後から溶食凹地が形成されはじ
めたと仮定して，溶食凹地の深さを計測し，離水
後の経過時間 T （year）との関係について検討し
た．その結果，溶食凹地の深さ（D, cm）は，以
下のように表されることを明らかにした：

D = 0.025 T　　　　　　　　　　　　　　　（3）

この式は，次のように変形される；

T = 40 D　　　　　　　　　　　　　　　　（4）

この式を用いることで，溶食凹地の Dの値から
石灰岩段丘の離水年代（T）を推定できる．（4）
式に，巨礫 A周辺の溶食凹地の深さ（D = 180～
210 cm）を代入すると，巨礫 Aの載っている段
丘面の離水年代が T = 7200～ 8400 yearと求ま
る．このことから，段丘面全体の（岩盤表面の）
溶食・削剥を考慮しても，巨礫 Aの載る段丘面
は，少なくとも 8400～ 7200年前には，離水して
いたことが伺える．
　さらに，台座上の基盤表面には，周辺よりも浅
いが深さ 50～ 70 cmほどの凹地が観察される．
この凹地は段丘面が離水してから巨礫が定置する
までの間に発達し続け，礫の定置後は溶食が停止
したと仮定すると，この深さから，段丘面が離水
してから巨礫が定置されるまでの経過時間を推定

できる．（3）式に溶食凹地の鉛直深 D = 50～ 70 

cmを代入すると，T = 2000～ 2800 yearという
値が求まる．このことは段丘面が離水してから約
2000～ 2800年後に巨礫が現在の位置に置かれた
可能性を示唆している．
　以上のように，周辺岩盤の溶食凹地の深さか
ら，段丘面の離水年代は 8400～ 7200年前と見積
もられた．また台座岩の溶食凹地の深さから，離
水時から巨礫が載るまでの時間が 2000～ 2800年
と見積もられた．したがって，これらの年代か
ら，巨礫が定置された時期は（8400～ 7200） － 

（2000～ 2800） = 6400～ 4400年前と計算される．
この値は台座岩から計算された 4700～ 3700年前
と調和的であり，興味深い．
　
３．カサカンジャーの定置時期および台座岩形成

に関するシナリオ

　台座岩の高さおよび溶食凹地の深さから得られ
た本研究の結果より，巨礫の定置時期について，
次のようなシナリオを描くことができる．1）少
なくとも約 8400～ 7200年前頃に，この段丘面が
離水した．2）離水後，約 2000～ 2800年の間に，
海食崖にはノッチが形成され，崖上には溶食凹地
が形成された．3）4700～ 3700年前頃に，台風
あるいは津波による大波が巨礫を運搬し，現在の
位置に定置させた．4）その後，巨礫周囲の地表
面は雨水や海水のしぶきによる溶解によって徐々
に低下し，巨礫の下に台座岩が形成された．

Ⅳ　おわりに

　沖縄島南部の荒崎海岸のカサカンジャーと呼ば
れる巨礫岩塊の定置時期について，溶解による台
座岩の形成速度，および溶食凹地の発達速度に基
づいて推察した．その結果，カサカンジャーが現
在の位置に定置した時期は，約 4700～ 3700年頃
前と推定された．この 4700～ 3700年前という値
は，琉球の歴史書「球陽」に記載されている，今
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から 170年ほど前という時期と大きく異なる．定
置時期を特定する問題の解決には，より多角的に
様々な分野からのアプローチ・更なる詳しい検討
が必要であり，今後に残された課題である．
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Abstract

　Arid/semi－arid region in Northeast Asia has been suffering from climate change due to 

the global warming. Cold season temperature has been rapidly increasing in recent years, 

especially during the cold season. Dynamical downscaling using a regional climate model 

is one of  the methods to evaluate the regional－scale climate change with high resolution. 

In this study, numerical experiments were carried out in order to reproduce past and future 

regional climate condition in Mongolia for the use of  environmental studies in RAISE 

project (Sugita, 2002). A modified version of  the Regional Atmospheric Modeling System 

developed at Terrestrial Environment Research Center, University of  Tsukuba (TERC－
RAMS) was adopted to simulate hydrometeorological condition with 30 km horizontal 

resolution. Spatio － temporal features in ten －year integration for 1994 －2003 were 

compared with local observations obtained during RAISE (The Rangelands Atmosphere－
hydrosphere－biosphere Interaction Study Experiment in northeastern Asia; Sugita, 2002) 

project. Seasonal changes of  temperature and precipitation were well reproduced in the 

TERC－RAMS although cold－season temperature and precipitation were overestimated. 

　Downscale experiments nested within the global warming test runs of  general 

circulation model for 2071－2080 period indicated the possible climate change in Northeast 

Asia including Mongolia. One－hour interval dataset of  model variables in both recent and 

future climate integrations will be provided to the research community. Variety of  impact 

assessment such as on agricultural production, ground water, and carbon cycle can be 

possible by the use of  this dataset.

* 日本学術振興会特別研究員・東京大学気候システム研究センター
** 筑波大学生命環境科学研究科
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Ⅰ　Introduction

　Mongolia is a landlocked and elevated country 

on the Mongolian Plateau in Northeast Asia. 

The western part of  the country contains very 

complex topography with major mountain ranges 

of  Altai and Khangai Mts. while relatively gentle 

topography occupies the eastern part. Vegetation 

cover also changes drastically. Southern Mongolia 

is arid area where vegetation is hardly seen in 

Gobi desert. But northern part of  Mongolia is 

covered by grassland and forest being connected 

to Taiga forest in Siberia. Thus, Mongolian 

territory exhibits a transition of  vegetation. 

During winter, snow accumulates in northern 

part. In general, transition zones of  vegetation 

or snow cover are likely to show vulnerability 

against the external forcing such as global-

scale climate change. Furthermore, most of  local 

people rely their water on river and groundwater. 

After the global change, shortage of  available 

water may occur if  precipitation is decreased, or 

evaporation is increased. Additionally, abundant 

grass in Mongolian steppe has maintained 

traditional pasturage for a long time. If  the land 

degradation extends, and if  it causes the shortage 

of  grass in Mongolia, their grazing activity 

becomes difficult to continue in the future.

　In order to assess future changes of  water 

resources or vegetation product, projection of  

the climate change with high spatial resolution 

is necessary. In the RAISE (The Rangelands 

Atmosphere-hydrosphere-biosphere Interaction 

Study Experiment in northeaster n Asia ; 

Sugita, 2002) project, changes of  atmosphere-

hydrosphere-biosphere interactions have been 

studied using three physical models, regional 

climate model, distributed hydrological model, 

and terrestrial carbon cycle model. Atmospheric 

condition under the global warming due to 

increasing g re enhouse gases emission is 

evaluated by the use of  regional climate model 

and general circulation model products. 

　Sato et al. (2006) proposed a new downscaling 

method using regional climate model which 

makes possible to enhance simulation skills 

reproducing the past climate by using reanalysis 

data as well as the general circulation model 

products. Since their interest was only for the 

precipitation during summertime, year-round 

validation of  meteorological variables is the 

target of  this study. The evaluations compose 

of  two integrations, the recent climate runs and 

the future climate runs. This paper validates, 

at first, the ability to reproduce recent climate 

by the regional climate model, and second, 

reports the changes of  meteorological variables 

simulated by the model. SectionⅡ describes the 

regional climate model and experimental design. 

Comparisons of  meteorological variables between 

recent climate simulation and observation are 

addressed in section Ⅲ.  Future changes of  

precipitation and temperature are described in 

sectionⅣ.

Ⅱ　Method

2.1. model description

　The Regional Atmospheric Modeling System 

(RAMS; Pielke et al., 1992), which was originally 

developed at Colorado State University, is 

adopted in this study. The physical schemes 

in RAMS has been modified and replaced 

at Terrestrial Environment Research Center 

(TERC) to improve the predictability in regional 
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climate simulation (hereinafter TERC-RAMS). 

Detail of  configuration of  TERC-RAMS for 

the RAISE project was described in Sato et 

al. (2006). Arakawa-Schubert type convective 

parameterization (Arakawa and Schubert, 1974) 

and microphysics parameterization (Walko et al., 

1995) are used to calculate precipitation in the 

model. Formation of  the subgrid scale cumulus 

near the top of  the convective boundary layer, 

which affects the surface radiation balance, is 

parameterized by grid mean relative humidity. 

The concentration of  carbon dioxide is assumed 

to be constant in all experiments by the TERC-

RAMS experiments. The TERC-RAMS has two 

grid systems for two-level two-way nesting. The 

coarse grid system is centered on the Tibetan 

Plateau with a 150 km horizontal resolution 

covering an area of  12,000 × 9,000 km. The fine 

grid system covers the whole of  Mongolia with 

a 30 km resolution. Both coarse and fine grid 

systems contain 30 vertical layers in a terrain 

following coordinate system. The thicknesses of  

the vertical layers vary from 110 m, at the lowest 

layer, to 800 m in the upper layers. The top of  the 

model atmosphere is 17,500 m. Surface conditions 

in the TERC-RAMS domains are given by a global 

land cover characterization dataset provided by 

the U. S. geological survey (Loveland et al., 2000), 

which is based on satellite observations by an 

Advanced Very High Resolution Radiometer 

(AVHRR). The TERC-RAMS uses distributions of  

the Leaf  Area Index (LAI), the vegetation albedo, 

the roughness height, and other parameters 

of  vegetation determined in the Biosphere-

Atmosphere Transfer Scheme (BATS; Dickinson 

et al . ,  1986 ) .  The soil  texture is assumed 

uniformly as sandy clay loam type with saturated 

volumetric soil water content of  0.42. The TERC-

RAMS does not contain snow model. Initial soil 

moisture for numerical integration in coarse and 

fine grid systems are firstly computed by one-

month integration of  TERC-RAMS starting from 

homogeneous soil moisture condition.

　Meteorological variables in the coarse grid 

system are nudged to the forcing dataset with 

the time coefficient of  10 minutes in six grids 

from the lateral boundaries. The inner part of  

the domain is also nudged very weakly with 

the coefficient of  four days. For the ten-year 

calculations of  both recent and future climate 

runs, time-slice experiment is performed in which 

each integration covers 35-day period initialized 

by the forcing dataset.

　We use two forcing datasets for each of  the 

recent climate run and the future climate run 

which are mentioned in section 2.2. and 2.3. After 

sectionⅢ, the results in the fine grid system are 

mainly presented and discussed, since the target 

of  this study is regional climate validation and 

prediction in Mongolia.

2.2. Recent climate run

　Meteorological variables, such as wind speed, 

temperature, humidity, and geopotential height, 

in the coarse grid system are nudged to the 

NCEP/NCAR reanalysis (Kalnay et al., 1996). 

The NCEP/NCAR reanalysis is produced by 

the model incorporating surface and upper air 

observations in the world, which can be regarded 

as the representative of  the recent climate. By use 

of  the six-hourly reanalysis, recent climate run 

prognoses meteorological variables from March 

of  1994 through February of  2004. Variables at 

each of  30 km resolution grids are archived with 

one-hour interval. 

　The results from recent climate run are tested 
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by comparing with the observational data in 

Mongolia. Three-hour-interval meteorological 

elements from 1993 through 2004 are provided 

by Institute of  Meteorology and Hydrology 

(IMH), Mongolia. Sensible and latent heat flux 

and 4-component radiation data at both of  KBU 

site (108.78E, 47.28N) and Forest site (108.65E, 

48.35N) are also used to validate the TERC-RAMS 

simulations. 

2.3. Future climate run

　A new forcing dataset were made for the 

future climate run using 6-hourly product of  

SRES-A2 (Nakicenovic and Swart, 2000) scenario 

run by MRICGCM2 (Yukimoto et al., 2001). The 

procedure to make the forcing dataset for TERC-

RAMS is as followings.

　　　　(1)

where A is meteorological variables, such as 

wind speed, temperature, humidity, geopotential 

height, and Sea Surface Temperature (SST) in the 

new forcing dataset. N represents the atmospheric 

variables in NCEP/NCAR reanalysis and sea 

surface temperature provided by Reynolds et al. 

(2002) from 1993 through 2004. Both A and N are 

in six-hour interval. G' is the perturbation term 

defined as the changes of  monthly-mean variables 

in each month evaluated by MRICGCM2. G' can 

be calculated as

　(2)

where G
───

F and G
───

R are ten-year-mean of  monthly-

means of  variables during 2071 -2080  and 

1991-2000, respectively. 

　Biases induced by GCM are much reduced by 

using the new forcing dataset instead of  some 

limitations in downscaled future climate. We 

evaluate the changes of  meteorological variables 

under the global warming, which are addressed 

in section IV, as the difference between recent 

climate run and future climate run. Recently, 

very similar approach to reduce GCM bias was 

attempted by Misra and Kanamitsu (2004). 

Advantages and disadvantages of  this method to 

apply to global warming studies were discussed 

in Sato et al. (2006).

Ⅲ　Comparison with observations

3.1. Temperature

　Figure 1a and 1e shows winter (December-

January-February) temperature. Temperature in 

TERC-RAMS tends to show higher value than 

observations. The largest bias is found over 

central and northwest regions where Khangai 

and Altai mountains are located. Around these 

two regions, temperature in TERC-RAMS is 

about 5 K higher than observations. This is 

mainly attributed to the fact that current version 

of  TERC-RAMS does not explicitly simulate 

accumulation and melting of  snow. Another 

reason relates to the method of  comparison 

between the observation and the model. Usually 

numerical models use digital elevation maps 

comprised of  mean elevation in the grid box. On 

the other hand, local observation sites are usually 

located at city or village rather than high place 

like mountain top. Therefore, the elevations of  

the local observation site and the neighboring 

model grid are basically different, in particular, 

near mountains. At worst, this effect causes the 

difference of  elevation more than 500 m in the 
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mountainous area. During the cold season, due 

to cold land surface, stratification near ground 

surface becomes very stable. Therefore, warm 

bias in the model is the most significant in winter. 

In spring (March-April-May), TERC-RAMS 

simulates seasonal mean temperature and its 

distribution very well (Figs. 1b and 1f). In summer 

(June-July-August), the model shows slightly 

lower temperature around mountainous regions 

(Figs. 1c and 1g). In autumn (September-October-

November), temperature distribution is very well 

reproduced (Figs. 1d and 1h). Since wintertime 

temperature is higher in the model, annual range 

of  temperature is lower in the model than the 

observations (Fig. 2).

　Figure 3  shows seasonal/ intraseasonal 

variations of  temperature at six representative 

stations.  The model  excel lently captures 

intraseasonal variations which are mainly caused 

by the passage of  cyclones and fronts. However, 

December-January-February temperature is 

overestimated except for stations in southern 

Mongolia. At Muren and Khovd, simulated 

temperatures during the summer are lower than 

observations. Cumulus over the mountain may be 

formed too frequent intercepting solar radiation 

Fig.1　Ten-year-mean temperature distribution from the (left) observation and (right) model. (a) and (e) 
December-January-February. (b) and (f) March-April-May. (c) and (g) June-July-August. (d) and (h) 
September-October-November. Shades and contour intervals are different with seasons.
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Fig.2　Ten-year-mean seasonal variations of  temperature (lines) and precipitation (bars). Black lines 
and bars represent observation. Dark and light shaded lines and bars represent model results 
from recent climate experiment and future climate experiment, respectively. Error bars indicate 
standard deviation.

Fig.3　Intraseasonal variations of  daily mean temperature from observation (thick line) and model (thin 
line) at representative stations in Mongolia. Periods are from March 2003 through February 
2004. (a) Muren (100.15°E 49.65°N, 1288 m). (b) Ulaanbaatar (106.87°E 47.92°N, 1306 m) (c) 
Choibalsan (114.52°E 48.07°N, 759 m) (d) Khovd (91.65°E 48.02°N, 1405 m) (e) Dalanzadgad (104.42
°E 43.58°N, 1462 m) (f) Mandalgobi (106.27°E 45.75°N, 1393 m).
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around these two stations.

3.2. Flux and radiation

　Sensible and latent heat flux and radiation at 

KBU and Forest site are compared with those 

from model using nearest grid point value. Figure 

4 represents seasonal change of  net radiation 

at two sites. From early summer to autumn, net 

radiation from TERC-RAMS is in good agreement 

with the observation. During the cold season, 

simulated net radiation shows larger amount 

than that observed. This is because the model 

does not contain snow processes; thus, surface 

albedo tends to be smaller. Seasonal change of  

sensible heat is well reproduced by the model 

albeit too large amount in June. Seasonal change 

of  latent heat is also well reproduced. The model 

tends to overestimate latent heat flux in April, 

which might be related with large amount of  

precipitation in this season as addressed in the 

next section. 

3.3. Precipitation

　F i g u r e  5  s h o w s  t h e  c o m p a r i s o n  o f  

precipitation. Precipitation in the model tends 

to overestimate in all seasons. Especially, over 

the mountain, simulated precipitation exceeds 

twice of  observations in spring, autumn, and 

winter, although the model captures regional 

distribution, i.e., less precipitation in southern 

part, and seasonal cycle. Such overestimation 

except for summer can be also attributed to the 

absent of  snow in the model which results to 

absorb more solar energy at the surface owing to 

the lower surface albedo. Heated surface is useful 

to organize or intensify the precipitation systems; 

Fig.4　Intraseasonal variations of  (top) daily mean net radiation, (middle) daily mean sensible heat 
flux, and (bottom) daily mean latent heat flux at KBU site (108.78°E 47.28°N) and Forest site 
(108.65°E 48.35°N). Thick lines from observation and thin lines from model.
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thus, it causes too much precipitation in the 

model. On the other hand, observed precipitation 

during winter might be too small possibly due to 

the problem in snowfall collection by rain gauges.

　In Mongolia, more than half  portion of  annual 

precipitation falls during the warm season. As 

seen in Fig.2, the TERC-RAMS well reproduce 

the warm season rainfall. Interannual variation 

of  warm season rainfall is also well reproduced 

in the model (no figure). Additionally, probability 

density distribution of  daily rainfall intensity 

is very well simulated in the model. More detail 

description on the warm season rainfall can be 

found in Sato et al. (2006).

Ⅳ　Future changes

　 In  general ,  changes of  meteo rological 

elements estimated by TERC-RAMS are strongly 

dependent on the choice of  the forcing GCM, 

greenhouse gas emission scenarios, and the 

period of  analysis. In this section, evaluated 

changes by downscaling experiment using A2 

scenario run of  MRICGCM2 is addressed.

Fig.5　Ten-year-mean rainfall distribution from the (left) observation and (right) model. (a) and (e) 
December-January-February. (b) and (f) March-April-May. (c) and (g) June-July-August. (d) and (h) 
September-October-November. Shades and contour intervals are different with seasons.
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4.1. Temperature

　Increase of  air temperature due to the global 

warming is more drastic in the high-latitude 

region. Northern Eurasia including Mongolia is 

one of  the regions expecting largest increase of  

air temperature (Houghton et al., 2001). Usually, 

the increment of  air temperature in wintertime is 

known to be larger than that in summertime. In 

TERC-RAMS, the increment is larger in autumn 

and summer rather than winter and spring (Fig. 

6). In summer, increase of  mean temperature 

exceeds 2 K in whole Mongolia while it is less 

than 1 K in winter. Monthly mean temperature 

shows higher in all seasons after the global 

warming as seen in Fig. 2. Therefore, annual 

mean temperature, on average, rises 2-3 K in 

Mongolia. In our evaluation, annual range of  

temperature does not change largely. But, when 

snow processes at the surface can be treated 

appropriately, the annual range will be decreased 

significantly after the global warming owing to 

more severe temperature rise during winter.

4.2. Precipitation

　Change of  precipitation under the global 

warming is very complex; and thus, it has 

been difficult to estimate. By TERC-RAMS, 

precipitation change in winter and autumn shows 

slight increase compared to the recent years (Fig. 

7). On the other hand, precipitation decreases 

in spring and summer. Most prominently, in 

summer, precipitation decreases almost entire 

Mongolia, especially around mountain. The 

change of  annual mean precipitation shows 

decrease in central Mongolia where Khangai 

Mountain located and increase in western and 

southeastern Mongolia. Decrease of  warm season 

rainfall is a serious concern for river water and 

ground water management. Natural vegetation 

growth might be also affected by shortage of  

available water. Changes of  rainfall intensity and 

interannual variability in summer are addressed 

in Sato et al. (2006).

Fig.6　Difference of  seasonal mean temperature between future climate experiment and recent climate 
experiment. (a) December-January-February. (b) March-April-May. (c) June-July-August. (d) 
September-October-November.
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Ⅴ　Conclusion

　Numerical experiments are carried out in 

order to reproduce regional climate condition in 

Mongolia for the evaluation of  environmental 

changes in RAISE project. Spatio-temporal 

features of  meteorological elements in ten-year 

integration for 1994-2003 are compared with local 

observations obtained during RAISE. Seasonal 

changes of  temperature and precipitation are 

well simulated in the TERC-RAMS although 

cold-season temperature and precipitation tend 

to be overestimated. These results indicate 

that the snow model should be included in 

the TERC-RAMS for the evaluation of  winter 

season climate. During warm season, the model 

well reproduces the meteorological elements 

in Mongolian region. The TERC-RAMS well 

captures seasonal/intraseasonal variation of  

temperature and rainfall distributions.

    Downscale experiments using global warming 

test runs by general circulation model for 

2071-2080 period indicate the possible climate 

change in Northeast Asia including Mongolia. 

Temperature rises in the entire Mongolia in all 

seasons after the global warming. Warm season 

precipitation decreases, especially in central 

Mongolia where sources of  the major rivers are 

located. 

    One-hour interval dataset of  meteorological 

elements in both recent and future climate 

runs are planned to distribute to the research 

community. Variety of  impact assessment or 

researches such as on agricultural production, 

ground water, and carbon cycle can be possible 

using this dataset.
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Abstract

　Gaseous diffusion coefficient in a soil (Ds) is essential to evaluate soil gas fluxes such 

as soil respiration rate using diffusion equations. Although many researchers have 

studied on the relationship between Ds and soil physical properties such as air-filled 

porosity (θ a) and total porosity, a universal relationship that can be applied to any soil has 

not been established. Considering spatial heterogeneity of  the soil, a simple, rapid and 

inexpensive method that can directly measure Ds of  soil samples is needed. In this study, 

a diffusion apparatus that can be used to determine Ds of  undisturbed soil core samples 

was developed after previous works by Osozawa (1987) and Osozawa and Kubota (1987), 

and the procedure of  operation and the correction of  measured values were established. 

The influence of  measurement errors of  the parameters used in the calculation of  Ds was 

also evaluated. Measured values of  Ds for a grassland soil were generally proportional to 

θ a, and the relationship was well represented by Troeh's model, which gives the relative 

diffusion coefficient (Ds /Da, where Da is gaseous diffusion coefficient in free air) as [(θ a－
u)/(1－ u)]v (where u and v are empirical constants determined by statistical analysis), 

rather than other traditional models having no empirical parameters. Indeed the discovery 

of  a universal relationship between Ds and soil physical properties is one of  the ultimate 

goals in soil physics, the direct measurement of  Ds and the use of  Troeh's model are more 

useful and practical for flux researches.

* 筑波大学生命環境科学研究科
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Ⅰ　はじめに

　陸域生態系における炭素循環の中で，土壌から
大気へ向かう二酸化炭素（CO2）のフラックスは
土壌呼吸と呼ばれ，光合成と並んで大気－生態系
間における主要な炭素フラックスの 1つである．
そのため，様々な生態系における土壌呼吸速度の
定量は，その生態系における炭素動態の把握にと
どまらず，大気中の CO2濃度の決定における陸
域生態系の役割を評価する上でも不可欠である．
土壌呼吸速度の定量には，チャンバー法と総称さ
れる直接測定法が以前より用いられている．これ
は，チャンバーと呼ばれる小型の容器を地表面に
かぶせ，土壌から容器中へ放出される CO2量か
ら土壌呼吸速度を求める方法であり，CO2の定量
の仕方によっていくつかの手法に細分される．こ
の手法の利点は，土層全体からの CO2生産速度
を直接定量可能な点であるが，土壌内部をブラッ
クボックスとして扱っているため，土壌呼吸に対
する深度別の寄与率の評価といった詳細な解析を
行うことはできない．
　土壌呼吸速度を定量するもう 1つの方法とし
て，拡散法と呼ばれる手法がある．土壌中におけ
るガス輸送は，主として土壌空気中における分子
拡散によるとされており，この場合任意の深度 z

における鉛直方向のガスフラックス qは次式で与
えられる．

q = －Ds
dC
dz
　　　　　　　　　　　　　　　（1）

ここで，Dsは対象とするガスについての土壌中
の拡散係数，Cはガスの濃度を表し，dC/dzは深
度 zにおける鉛直方向の濃度勾配を意味する．濃
度勾配は複数深度における対象ガスの濃度測定か
ら求めることができるため，CO2についての土壌
のガス拡散係数が分かれば，（1）式より各深度に
おける CO2フラックスが求まり，またその差分
から土層別の CO2生産速度を計算することがで

きる．この手法は，チャンバー法と比較すると
適用事例が限られているが（例えば de Jong and 

Schappert, 1972; Uchida, 1995; Hamada, 1999な
ど），チャンバー法では不可能な土壌内部におけ
る CO2の生産・輸送過程を解析することが可能
である．植物の根系や土壌有機物の含有量，地
温・土壌水分量といった，土壌呼吸速度に影響を
及ぼす環境因子の多くが深度方向に大きく変化す
ることを考慮すると，地上部の環境変化に対する
土壌呼吸速度の応答をより正確に予測するために
は，このような詳細な解析が必要となる．
　このような有効性にもかかわらず，適用事例が
少ない理由の一つとして，Dsの値を決定するこ
との難しさが挙げられる．ガスの拡散が土壌空気
中で生じることから，Dsと土壌の気相率との関
係を調査する研究が従来から行われてきており，
これまでに Penman（1940），Millington（1959），
Millington and Quirk（1961）などによって，気
相率（および間隙率）から Dsを推定するモデル
式が提示されている．これに対して，すべての土
壌に適用可能なモデル式というのは現実的ではな
いという考えもある．Jin and Jury（1996）は，
撹乱土壌を再充填した試料については従来の推定
式が成立するが，不撹乱土壌については試料によ
るばらつきが大きく，Dsと土壌物理特性との間
にユニバーサルな関係は成立しないと結論してい
る．Troeh et al.（1982）が提示したモデル式には，
土壌によって異なる経験的なパラメータが 2つ含
まれており，実測結果に基づいてそれらを決定す
る必要がある．このような現状を踏まえると，よ
り正確なDs値の決定には，気相率や間隙率といっ
た容易に測定可能な土壌物理特性からの推定では
不十分であり，調査対象の土壌における Dsの実
測を行うことが望ましい．
　Dsを直接測定する手法についても，推定法と
同様に従来から多くの研究事例があるが，土壌の
空間不均一性を考慮すると，数多くの土壌試料に
ついて迅速かつ簡便に測定できることが要求され
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る．遅沢（1987）および遅沢・久保田（1987）は，
従来の測定法を比較検討した上で，簡便・安価か
つ能率的な測定手法として非定常状態におけ N2

ガスと大気の相互拡散の原理に基づく測定装置を
開発し，その有効性を検証している．本研究では
これと同等の装置を製作し，測定操作の手順，生
じうる測定誤差の影響評価やその補正，最終的な
Ds値の決定法などについての検討を通して，不
撹乱土壌試料のガス拡散係数を測定する手法を確
立した．また，対象とした草地土壌における Ds

と気相率との関係を調査し，従来のモデル式によ
る関係との比較を行った．

Ⅱ　方法

1．拡散係数測定装置の概要

　本研究において製作および使用した，土壌のガ
ス拡散係数測定装置の概要を第 1図に示す．本装
置は，遅沢（1987）および遅沢・久保田（1987）
が開発した装置に基づいて製作したもので，同装
置による測定結果の妥当性については原論文にお
いて十分に検証されている．同タイプの装置の適
用事例として Shimamura（1992），町野（1995）
などがある．また Xu et al.（1992）は，本装置と
同一の測定原理に基づくほぼ同じ構造を持つ装置
を開発している．なお，実際の設計および製作は
サンケイ理化株式会社に委託した．

第 1図　遅沢式拡散係数測定装置の概要（左上：上面図；左下および右下：側面図；右上：試料円筒
据え付け機構の詳細）



－ 74 －

　装置の基本構造は，大きく分けてスライド部と
台座部からなる．スライド部は，長さ 155mm・
幅 94mm（上面は 84mm）・厚さ 15mmのステン
レス板（スライド板）に，100cm3の土壌試料円
筒（DIK －1801，大起理化 ;内径 50mm）の据え
付け機構と 2つのガス置換ポート（外径 9mm）
を取り付けたもので，必要に応じて所定の位置に
スライドさせることができる．試料円筒の据え付
け部には，試料円筒の内径と同じ直径 50mmの
開口部があるが，上面から深さ 11mmまでは一
回り大きい直径 60mmの穴になっており，この
底部に土壌試料の落下を防ぐためのステンレス
メッシュを置き，その上から Oリングの付いた
リング状のステンレス金具を締め付けてメッシュ
を固定した．測定時には，土壌試料をメッシュの
上に載せ，その上からさらに Oリングと固定用
のステンレスリングで締め付ける仕組みになって
いる．
　スライド板の下面に接する台座部の上端は，
長さ 150 mm・幅 118 mm・厚さ 10 mm，中央に
直径 50 mmの開口部を持つステンレス板で，ス
ライド面は平滑に研磨されている．スライドのし
やすさと気密性を向上させるため，スライド面に
は真空グリースを薄く塗布し，またスライド方向
を固定するためにスライド板を挟む形で押さえ枠
を取り付けた．台座部の中央には，内径 50 mm・
高さ 83 mmのアクリル製の円筒（拡散容器）が
あり，円筒の下端には直径 110 mm・厚さ 10 mm

のアクリル製円盤を接着して底部とし，円筒の上
端には台座部上端のステンレス板とほぼ同じサ
イズ・構造のアクリル板を取り付け，厚さ 1 mm

のゴム板を介してステンレス板と接合させた．
また，円筒側面の中ほどに内径 20 mmのアクリ
ル製小パイプを取り付け，後述する O2濃度セン
サーの取り付け口とした．台座部の一番下には，
長さ 224 mm・幅 128 mm・厚さ 10 mmのゴム足
つきのステンレス板を置いて架台とし，アクリル
板の四隅に支柱を立ててこれを支えると同時に，

重心の位置を低くして装置全体の安定性を向上さ
せた．
　拡散容器に取り付ける O2濃度センサーには，
デジタル酸素濃度計 XO －326ALB（新コスモス
電機）を使用した．この測器は隔膜ガルバニ電池
式の O2センサーで，測定範囲 0～ 40%，分解能
0.1%，指示精度± 0.3%，90%応答が 20秒以内
となっている．本器の受感部は直径 20 mmのゴ
ム製カバーに覆われた円形構造になっており，使
用時にはカバーに真空グリースを塗布して取り付
け口に直接挿入した．また，O2濃度が 18%以下
になると警報音が鳴るようになっているが，これ
を切るスイッチがないため内部の配線を切断して
対処した．
　遅沢らの装置に対する本装置の改良点として
は，架台と支柱を追加して拡散容器のみにかかっ
ていた上からの荷重を分散させた点，また試料円
筒をはめる Oリングを締め付ける機構を追加し
てリークの危険性を低減させた点などが挙げられ
る．

2．測定の原理

　本装置を用いた拡散係数の測定原理は以下の通
りである．まず，ガス置換ポートを通して拡散容
器内を N2ガスで満たす．その後，スライド板を
動かして拡散容器の直上に土壌試料を移動させ，
試料中を通して容器内の N2と外部の大気とを相
互に拡散させる．大気の流入に伴って容器内の
O2濃度が上昇するが，その速度は土壌試料中で
の拡散のしやすさに依存する．したがって，拡散
容器内の O2濃度の時間変化から土壌試料の拡散
係数を求めることができる．
　測定結果から拡散係数を求める計算式として，
遅沢（1987）および遅沢・久保田（1987）は，用
いる仮定の違いによって 2種類の式を提示してい
るが，本研究ではより現実の条件に近い，土壌試
料中のガス貯留を考慮した式（Currieの式）を使
用した（式の導出過程については原論文を参照）．
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土壌試料の上端における O2濃度が常に大気中の
濃度に等しく，また拡散容器内ではガスはすみや
かに混合し濃度差が生じないと仮定すると，土壌
試料の拡散係数 Dsを含む以下の式が近似的に成
り立つ．

　　（2）

ここで Cは O2濃度を表し，Coおよび C（t）はそ
れぞれ初期および時刻 tにおける拡散容器内の濃
度，Ciは大気中の濃度を表す．LSおよび LAはそ
れぞれ試料円筒および拡散容器の長さ，θ aは土
壌試料の気相率である．またα 1は，次の（3）式
を満たすαnの 1番目の正の根である．

αtan(α・LS)=θ a /LA　　　　　　　　　　　　（3）

（2）式は，両辺の自然対数を取ることで以下のよ
うに変換される．

（4）

（4）式の右辺第 2項は時間変化しない定数項で
あるため，（4）式の左辺と時刻 t の間には勾配      

－Ds α 1
2/θ aの直線関係が成立する．この勾配は，

任意の時刻 t1～ t2（t1<t2）間の時間差と，それぞ
れの時刻における（4）式の左辺値の差から以下
のように求められる．

ln(Ci－ C (t2))－ ln(Ci－ C (t1))
t2－ t1

－　　　=
Ds α 1

2

θ a
　　（5）

（5）式を Dsについて整理し，各パラメータに測
定値を代入すれば，土壌試料の拡散係数が求めら
れる．
　なお，Dsは温度や気圧，対象とするガスの種
類などによって異なるため，土壌中の拡散しやす
さを表す指標としては一般に，同じ温度・気圧条
件下での自由大気中の拡散係数 Daに対する比で

ある相対拡散係数 Ds /Daで示すことが多い．これ
を求めるため，Daを次式から計算した．

(　　)n1013
P

Da = D0・　　・
T

273.15 　　　　　　　　　（6）

ここで，Pおよび Tはそれぞれ Ds測定時の気圧
（hPa）および温度（K）である．D0は標準状態に
おける Da，nは経験的なパラメータであり，いず
れも対象とするガスによって異なるが，N2－大
気相互拡散の場合はそれぞれ 0.178 cm2・s－1およ
び 1.67という値が知られており（化学工学協会，
1970），計算にはこれらの値を用いた．

3．操作の手順

（1）測定前の準備
　測定に先立ち，2 つのガス置換ポートに開閉
コック付きのチューブを取り付け，一方を圧力調
整器を介して N2ガスボンベに接続し，もう一方
を大気開放とした．また，清浄な外気中で O2濃
度センサーの校正を行い，21.0%を示すよう調
整した．なお，実験室内と外気との気温差が大き
いとうまく校正できない傾向が見られたため，そ
のような場合は外気にさらす時間を短くしたり，
十分に換気した室内で校正を行うなどの対処をし
た．
（2）土壌試料の据え付け
　まず，試料を据え付ける際にメッシュを通して
スライド面に土粒子が落ちないよう，開口部がス
ライド面から完全に外れる位置までスライド板を
動かし（スライド板の Gマークと押さえ枠の矢
印を合わせる；第 1図），また試料円筒固定用リ
ングと気密用 Oリングを外しておく．次に，試
料の下側の蓋を外し，端から約 5 mmのところま
で Oリングをはめ込んだ．この際，Oリングに
土粒子が付着しないよう注意した．続いて，Oリ
ングを装着した側を下にして試料をメッシュの上
に静置し，上側の蓋を外して固定用リングを通し
た．その後再び上側の蓋を付け，試料をメッシュ
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に押し付けながら固定用リングのボルトを六角レ
ンチで締め付けた．試料の乾燥を防ぐため，上側
の蓋は測定開始直前まで付けたままとした．
（3）N2ガスの充填
　まず，拡散容器の上にガス置換ポートが来る位
置までスライド板を動かした（スライド板と押さ
え枠の Gマークを合わせる；第 1図）．開閉コッ
クを 2つとも開いた状態にしてから圧力調整器の
出口弁を開き，拡散容器内の O2濃度が 0.1%以
下になるまで N2ガスを通気した．2～ 3分以内
にこの濃度まで低下するよう，N2ガス流量を調
整した．O2濃度が十分低下したら，出口弁とボ
ンベ側のコックを閉じて N2ガスを止めた後，容
器内の圧力を大気圧と平衡させるため，大気開放
側のコックを開いた状態で約 1分放置した．大気
の逆流を抑制するため，チューブ（長さ 70 cm）
の出口には桁違い管を介して内径 3 mmの細い
チューブ（長さ 5 cm）を取り付けたが，この条
件では 5分経過後も容器内の O2濃度の上昇は見
られなかった．
（4）O2濃度のモニタリング
　スライド板を，試料が拡散容器の直上に重な
る位置（スライド板と押さえ枠の矢印を合わせ
る ;第 1図）にすばやくスライドし，その瞬間を
時刻ゼロとして測定を開始した．はじめのうちは
短く，徐々に間隔を広げ，数分～十数分間隔で
O2濃度センサーの読みを記録した．使用したセ
ンサーの分解能が 0.1%と低かったため，読み取
り時刻の前後数秒～数十秒（濃度の上昇速度に応
じて変更）の間にセンサーの値が変化した場合は
その平均をその時刻の値とし，擬似的に分解能を
2倍にした．30分経過した時点で O2濃度が 8～
10%以上に達した場合はそこで測定を終了した．
拡散係数が小さく，この濃度に達しない試料につ
いては引き続き測定を継続したが，試料の乾燥を
抑制するため最長でも 60分までとした．
（5）各パラメータ値の測定および決定
　拡散容器内の O2濃度の時系列以外に Dsおよび

Ds /Daの計算に必要となる，（2）～（6）式中の
各パラメータの値を以下のように測定あるいは決
定した．
　C iは，測定の前後に O2濃度センサーを拡散容
器から取り外し，数分間安定させて実験室内の
濃度を読み取ってその平均値を用いた．LSは 5.1 

cm，LAはアクリル円筒の底部からメッシュの上
端までの 10.8 cmとした．θ aには，測定の前後に
秤量した試料重量から計算した気相率を適用し
た．試料からの水分の蒸発に伴い，測定中に 0.3
～ 0.4%の気相率の増加が生じたが，測定値に対
する影響はないと判断した．α 1については陽解
的に求めることができないため，MS－Excel上で
動作するマクロを作成して収束計算を行って求
めた．なお，LSおよび LAが一定であれば，α 1は
θ aのみの関数となるため，使用する装置と試料
円筒のサイズに応じて近似式を求めておけば，θ a

からα 1を直ちに算出できる．参考までに，本装
置における両者の関係ならびにそれを 6次式で近
似した結果を第 2図に示す．
　Ds /Daの計算に必要である Tには，装置近傍に
おける測定前後の室温の平均値を適用した．また
気圧 Pは 1013hPaで一定とした．

4．土壌試料の採取および気相率の調整

　土壌試料の採取は，筑波大学陸域環境研究セン
ター（TERC）熱収支・水収支観測圃場で行った．
試料の採取地点を第 3図に示す．採取は 2006年
1月に行い，A・B各地点で 12試料ずつ，合計
24試料を深度 10～ 40 cmから 10 cm間隔で採取
した．採取にはコアサンプラー（HSC－5，藤原製
作所）および採土器（DIK－1601，大起理化）を
使用した．採取した土壌試料は蓋の周囲にパラ
フィルムを巻いて水分の蒸発を抑制し，作業終了
後直ちに重量および土壌三相計（DIK－1130，大
起理化）による気相率の測定を行った．なお，こ
れ以降の重量変化はすべて含まれている水分量
の増加あるいは減少（=気相率の減少あるいは増
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加）によるものとみなし，これ以降の気相率は，
その時の試料の重量と採取時の重量と気相率の関
係から計算した．
　Dsの測定は，まず採取時の気相率で行った後，
試料を湿潤あるいは乾燥させて異なる気相率に調
整し，試料ごとに 2～ 5回行った．試料を乾燥さ
せる場合は，金網付きの蓋（DIK －4001 －15，大
起理化）を試料の上下にかぶせて放置した．乾燥

時間による気相率の増加はおおむね 8時間で 2～
3%，16時間で 4～ 5%，24時間で 7～ 8%であっ
た．なお，粘土質の試料は乾燥しすぎると収縮を
起こし，亀裂や試料円筒との間に隙間を生じるた
め，必要最小限の乾燥にとどめた．試料を湿潤化
する場合は，まず金網付きの蓋と試料の間に濾紙
を挟み，小さい容器内に浅く張った蒸留水に浸し
て密閉し，24時間以上放置して吸水させた．そ
の後，残った蒸留水を捨てて丸めたキムワイプを
試料の下に敷き，再度 24時間以上密閉して重力
排水を促した．重力排水を行ったのは，①測定中
に排水が生じて拡散容器や O2濃度センサーを濡
らすおそれがある，②水分が試料の下部に集中し
拡散を効率的に遮断する可能性がある，③野外で
は降雨後約 24時間で重力排水が終了するため，
圃場容水量以上の水分領域での測定は実際の野外
条件におけるガスフラックスの推定にはあまり重
要ではない，などの理由による．なお，乾燥・湿
潤いずれの場合も，気相率の調整終了後パラフィ
ルムを巻いて密封し，3日以上放置して試料内の
気相率分布を十分均一化した後に測定に供した．
　すべての測定が終了した後，試料を 110℃で 24
時間以上炉乾燥して水分を飛ばし，重量を測定し
て採取時の体積含水率および間隙率を計算した．

Ⅲ　結果および考察

1．測定結果に基づく拡散係数の決定手順の確立

（1）測定原理に対する本装置の適合性
　実際の測定時における拡散容器内の O2濃度，
およびそれから求めた（4）式の左辺値の時系列
を第 4図に示す．例としてプロットしたのは，
B地点の深度 10 cm，20 cm，40 cmから採取し
た試料についての測定結果であり，いずれも各深
度について得られた典型的な時系列である．これ
らの試料の測定時の気相率はそれぞれ 38.9%，　
16.9%，2.3%であった．また，Dsがゼロである
試料（D － zero）についての結果も併せてプロッ

第 2図　α 1と気相率の関係

第 3図　土壌試料採取地点の位置
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トした．これは，試料円筒とほぼ同じ外径を持つ
有底のプラスチック円筒を試料円筒の代わりに取
り付け，他の土壌試料と同様に測定したものであ
る．
　O2濃度は測定開始時にはほぼ 0%であるが，
開始と同時にメッシュ下部の空間に含まれていた
大気が拡散容器内の N2に混合するため，開始 1
分後には 1%前後まで急速に上昇した．その後，
土壌試料中を通じた拡散に伴って容器内の O2濃
度が徐々に上昇するが，その速度は試料によって
異なり，気相率の大きい深度 10 cmの試料で最
も大きく，ついで 20 cm，40 cmの順となった．
また，深度 10 cmの時系列によく示されている
ように，O2濃度の上昇速度は測定の初期に大き
く，時間とともに漸減した．
　このような O2濃度の変化から計算された（4）
式の左辺値は，大気混合の影響を受ける開始直後
を除いてほぼ直線的な時間変化を示した．この事

実は，本装置を用いた測定が，前述した測定の原
理を適用できる条件を満たしていることを示すも
のである．これに関連して遅沢・久保田（1987）
では，本研究と同様に開始後数分間における直線
性の悪さを指摘しているほか，（4）式の左辺値が
－3を下回るような，大気と容器内の O2濃度差
が極めて小さくなった領域においても直線から外
れる傾向があることを示している．
（2）Dsの決定
　（5）式より，この直線の勾配は任意の時刻 t1
および t2の時間差と，それぞれの時刻における
拡散容器内の O2濃度差から求められる．t1とし
ては，開始直後の撹乱が十分に安定したと考えら
れる 5分（300秒）を適用した．この t1に対して，
組み合わせる t2を変えた場合の Dsの値を比較し
た結果を第 5図に示す．各深度の値は，第 4図に
示した対応する深度についての時系列から計算し
た．深度によって Ds値のオーダーが異なってい
たため，縦軸を対数軸としてプロットした．
　測定開始後 5分以降の（4）式の左辺値が時刻
に対して完全に直線的に変化すれば，Dsは t2に
よらず一定となるが，実際にはある程度のばらつ

第 4図　測定中の拡散容器内の O2濃度（上）
および（4）式左辺値（下）の時系列．
数字は土壌試料の採取深度，D－zero
は拡散係数がゼロの試料を表す

第5図　異なる t2を適用して（t1は5分に固定）
計算された拡散係数の比較．数字は
土壌試料の採取深度を表す
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きが見られる．ばらつきの大きさは全般的に，t2
が小さく容器内の O2濃度があまり高くない範囲
で大きく，t2が増加するにつれて一定値に収束し
てゆく傾向が各深度で見られた．また，O2濃度
の上昇速度が小さい深度 40 cmにおけるばらつ
きは，速度の大きい深度 10 cmよりも顕著であっ
た．
　この原因として，　t1からの濃度の上昇幅が，
O2濃度測定の分解能に対して十分大きくないこと
が考えられる．O2濃度の読み取り分解能は前述
の通り 0.05%であるが，濃度の上昇速度が小さい
試料では測定開始後 5分～ 60分の上昇幅がわず
かに 0.5%程度の場合もあった．いま，t1=300秒，
t2=3600秒，Ci=21.0%，C（t1）=1.0%であるとし，
C（t2）として 1.5± 0.05%および 10.0± 0.05%（分
解能分の誤差を考慮）を与えると，（5）式の値は
それぞれ－7.67± 0.77× 10－6および－1.81± 0.01
× 10－4となり，値に対する誤差の大きさの割合は
それぞれ10.1%および0.8%となる．このように，
C（t1）～ C（t2）間の濃度差があまり大きくない時
間範囲あるいは試料の場合，　読み取った O2濃度
の分解能レベルのわずかな違いが Dsの計算結果
に大きな影響を及ぼす．この影響を最小にするに
は，t2として最も大きな濃度差が得られる測定終
了時の時刻を与えればよい．しかし，第 4図に示
した深度 40 cmのように濃度の上昇速度が極めて
小さい場合は，終了時の濃度を用いてもこの影響
は依然として大きく，ある 1つの期間の濃度差の
みから Dsを計算することは大きな誤差を生じる
危険がある．
　以上の点を考慮し，Dsの計算を以下のように
行うこととした．まず，O2濃度の上昇速度が大
きく 30 分で測定を終了した試料については，
t2=30分（1800秒）として（5）式から計算した
値をそのまま採用した．それ以外の試料について
は，t2として 30分，45分（2700秒），60分（3600
秒）を与えて計算した値の平均値をその試料の
Dsとした．t2=15分（900秒）での値は，多くの

測定で 30分以降の値との間に差が見られたため
使用しないこととした．この方法に基づいて，
第 4図に示された結果から各深度の Ds値を計算
すると，浅い順に 2.67× 10－2，4.45× 10－3，7.75
× 10－4（cm2・s－1）となった．
（3）装置からのリークとその補正法
　第 4図にプロットされた D－zeroは，試料円筒
の内部を通した拡散が生じない状態で測定された
ものである．装置の他の部位から拡散容器中への
大気の流入がなければ，容器内の濃度は測定開始
時の大気の混合分を除いて時間的に変化しない
が，実際には時間経過に伴ってわずかに上昇する
傾向を示し，開始後 5分～ 60分の間に 0.4～ 1.1%

の上昇が見られた．この上昇は，試料円筒中以外
を通した大気の流入の結果であり，通常の土壌試
料の測定時にも生じていると考えられる．すなわ
ち，第 4図に示された O2濃度の上昇には，土壌
試料中を拡散した成分に加えて装置の他の部位か
らリークした成分が含まれている．土壌試料の真
の Dsを求めるためには，このリーク分を補正す
る必要がある．
　遅沢・久保田（1987）では，試料円筒中にガラ
ス管を粘土で固定して屈曲のない気相系を作り，
得られた Dsと気相率の関係式から気相率 0%に
おける Dsを求め，この値を差し引くことでリー
ク分を補正している．本研究では，同様の試料が
用意できなかったこと，また，リークの状況はス
ライド面の摩耗やグリースの塗布具合などによっ
てその時々により変化すると考えられるが，Ds

と気相率の関係式を求める作業をその都度行うの
は煩雑であることから，一連の Ds測定の最初と
最後に D－zeroの測定を行い，その結果に基づく
補正を行った．
　具体的には，前述した Dsの決定と同様，t2=30
分，45分，60分におけるD－zeroについての（5）
式の値の平均を，土壌試料について得られた（5）
式の値から差し引き，それに基づいて計算した
Dsをその試料の真の Dsとした．（5）式の値を用
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いたのは，「リーク分の拡散係数」の計算に必要
な気相率やα 1が求められないためである．また，
D－zeroと土壌試料の測定時の温度の違いを補正
するため，（6）式を援用して D－zeroの値をいっ
たん標準状態における値に変換し，土壌試料の補
正に適用する際にはその試料の測定時の温度での
値に再変換して使用した．
　第 4図に示した D－zeroの測定結果に基づき，
先に得られた Dsの値を補正すると，深度 10 cm

および 20 cmについて，それぞれ 2.57× 10 －2お
よび 3.46× 10－3（cm2・s－1）となった．これらは
元の値に比べてそれぞれ 3.8%および 22.3%の減
少となり，値が小さいほどリークの影響が大きく

現れている．なお，深度 40 cmにこの補正を適
用したところ負の値が算出された．負の Dsは，
土壌試料中を通した拡散が極めて小さく，O2濃
度の上昇のほぼすべてがリークによるものである
場合に生じることがあり，このような場合はその
試料の Dsをゼロとした．

2．パラメータの測定誤差が測定結果に及ぼす影響

　DsおよびDs /Daの決定に関与する，（2）～（6）
式中に含まれる各パラメータの測定誤差の影響を
定量的に評価し，その結果を第 1表にまとめた．
誤差の影響の大きさは Dsの値によっても異なる
ため，第 4図に示した 3深度の試料についての測

項目（単位） 誤差 Dsの真値からのずれ（%）
10 cm 20 cm 40 cm

C（体積%）
Ci -0.30 +2.56 +1.81 +1.55

-0.10 +0.84 +0.60 +0.51
-0.05 +0.42 +0.30 +0.26
+0.05 -0.41 -0.30 -0.25
+0.10 -0.83 -0.59 -0.51
+0.30 -2.43 -1.75 -1.50

C（t1） -0.30 +2.52 +5.88 +32.34
-0.10 +0.84 +1.97 +10.83
-0.05 +0.42 +0.99 +5.42
+0.05 -0.42 -0.99 -5.44
+0.10 -0.85 -1.98 -10.89
+0.30 -2.56 -5.98 -32.83

LS（cm） -0.10 -2.07 -2.01 -1.97
-0.05 -1.04 -1.01 -0.98
-0.01 -0.21 -0.20 -0.20
+0.01 +0.21 +0.20 +0.20
+0.05 +1.04 +1.01 +0.98
+0.10 +2.08 +2.01 +1.97

LA（cm） -0.10 -0.87 -0.90 -0.92
-0.05 -0.44 -0.45 -0.46
-0.01 -0.09 -0.09 -0.09
+0.01 +0.09 +0.09 +0.09
+0.05 +0.44 +0.45 +0.46
+0.10 +0.87 +0.90 +0.92

項目（単位） 誤差 Dsの真値からのずれ（%）
10 cm 20 cm 40 cm

θ a（体積%） -5.0 -0.76 -0.77 －
-1.0 -0.15 -0.15 -0.16
-0.5 -0.08 -0.08 -0.08
+0.5 +0.08 +0.08 +0.08
+1.0 +0.15 +0.15 +0.16
+5.0 +0.76 +0.78 +0.79

α 1 -0.001 +2.50 +3.77 +10.70
-0.000 +0.25 +0.37 +1.00
-0.000 +0.02 +0.04 +0.01
+0.000 -0.02 -0.04 -0.01
+0.000 -0.25 -0.37 -0.98
+0.001 -2.41 -3.57 -9.22

T（K）* -1.0 +0.57 +0.57 +0.56
-0.5 +0.28 +0.28 +0.28
-0.1 +0.06 +0.06 +0.06
+0.1 -0.06 -0.06 -0.06
+0.5 -0.28 -0.28 -0.28
+1.0 -0.56 -0.56 -0.56

P（hPa）* -50 -4.94 -4.94 -4.94
-10 -0.99 -0.99 -0.99
-5 -0.49 -0.49 -0.49
+5 +0.49 +0.49 +0.49

+10 +0.99 +0.99 +0.99
+50 +4.94 +4.94 +4.94

*Ds /Daの真値からのずれを示した

第 1表　各パラメータの測定誤差が拡散係数に及ぼす影響
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定時のパラメータ値を基準とし，項目ごとに適当
な大きさの誤差を与えて計算した Ds（あるいは
Ds /Da）の真値に対するずれの割合（%）を示し
てある．なお，ここでは測定時に生じる誤差の影
響を議論するのが目的であるため，リーク分の補
正は行っていない．以下，項目ごとに詳細に議論
する．
（1）O2濃度
　Dsの決定に必要な O2濃度は，（5）式に含ま
れる Ci・C（t1）・C（t2）の 3つである．ここでは
t2の値として深度 10 cmで 30分，深度 20 cmお
よび 40 cmで 60分を適用して解析を行った．そ
の結果のうち，Ciおよび C（t1）にそれぞれ個別
に± 0.05%（O2濃度センサーの読み取り分解能）
～± 0.3%（メーカー公称精度）の誤差が生じた
場合の結果を表中に示した．
　まず，3つすべてに同じ符号かつ同じ量の誤差
が生じた場合は，Dsへの影響はまったく見られ
なかった．これは（5）式にある通り，濃度自体
ではなくその差が用いられるためである．このよ
うな状況は，校正後の時間経過に伴うセンサー応
答のドリフトによって生じる可能性があるが，Ds

の値への影響は考えなくてよい．
　次に，大気中の濃度 Ciのみに誤差が生じた場
合，± 0.3%の誤差によって 1.5～ 2.5%の影響
が生じ，深度が浅い方にその影響がより強く現れ
た．Ciは測定の前後に拡散容器からセンサーを
外して測定するが，この時の安定待ち時間が不十
分な場合に過小評価されることが考えられる．浅
い深度で影響が大きくなったのは，終了時の濃度
C（t2）が Ciに近いほどその差分は小さくなり，
その自然対数が Dsの計算に用いられるため，差
分が小さいほど誤差の影響が大きく現れるためで
ある．実際の状況を考えると，Dsが大きく C（t2）
が Ciに近い場合は Ci測定時の安定待ち時間は短
くなり，過小評価が生じる可能性は低下するであ
ろう．したがって，実際の測定時に生じうる誤差
は表中に示した値よりも低くなるものと予想され

る．
　続いて，測定開始後 5分の濃度 C（t1）のみに
誤差が生じた場合，その影響は深度とともに急増
し，深度 10 cmでは± 0.3%の誤差の影響が 2.5%

程度であるのに対し，深度 40 cmでは 30%を超
える結果となった．このような状況は，開始後 5
分における拡散容器内の濃度上昇が速く，セン
サーの応答が追随できない場合などに生じる可
能性がある．しかし，第 4図に示したように深度
40 cmにおける濃度上昇の速度は極めて小さく，
センサー応答の顕著な遅れが生じるとは考えに
くい．したがって，計算上示された 30%を超え
る影響は実際には生じないであろう．むしろ，深
度 10 cmのように濃度上昇の速度が大きい場合，
C（t1）に加えて C（t2）にもセンサー応答の遅れが
出る可能性がある．この 2つに等量の誤差が生じ
た場合の結果は表中に示さなかったが，その値は
Ciのみに誤差が生じた場合の誤差の正負の符号を
反対にしたものとまったく同一であった．すなわ
ち，± 0.3%の誤差によって 1.5～ 2.5%の影響が
生じた．
　ところで，本研究で使用した O2濃度センサー
の校正は，その原理上 O2濃度 0%での値は固定
しておき，清浄な大気中の濃度である 21.0%の
方でスパン調整を行うというものである．このた
め，校正後にセンサー出力のドリフトが生じた場
合，その影響はすべての濃度範囲で等しく作用す
るとは限らず，低濃度で小さく高濃度で大きくな
る可能性も検討しておく必要があろう．このよう
な場合の測定誤差は C（t1）で小さく，Ciおよび
C（t2）で大きくなる．後者 2つに等量の誤差が生
じた場合の結果はやはり表中に示していないが，
その値は先ほどと同様，C（t1）のみに誤差が生じ
た場合の誤差の正負の符号を反対にしたものと
まったく同一であった．すなわち，± 0.3%の誤
差によって深度 10 cmで約 2.5%，深度 40 cmで
30%を超える影響が現れた．しかしこの場合も
また，第 4図に示したように深度 40 cmの試料
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では濃度の上昇幅が小さく，C（t2）はあまり高く
なっていないため，ドリフトに伴う誤差も小さい
と考えられる．
　最後に，C（t2）のみに誤差が生じた場合の影響
は，C（t1）のみに生じた場合よりやや大きく，±
0.3%の誤差によって深度 10 cmでは約 5%，深
度 40 cmでは 34%前後であった．誤差による影
響は大きめであるが，実際の測定において C（t2）
のみに顕著な誤差が生じる可能性は考えにくいた
め，考慮する必要性は小さいであろう．
　なお，これまで各深度における Dsの真値に対
するずれの割合で議論してきた結果，深度によっ
て大きな違いが見られる場合もあったが，Dsの
値自体が深度によって大きく異なるため，実際の
ずれの絶対値で議論すると状況は異なる．例とし
て，表中に示された値の中で最大である，C（t1）
のみに +0.3%の測定誤差が生じたケースで計算
すると，各深度における Ds（リーク分の補正前）
のずれの大きさは浅い順に 6.84× 10 －4，2.66×
10 －4，2.54× 10 －4（cm2・s －1）となり，すべての
深度で同じオーダーとなる．
（2）試料円筒および拡散容器の長さ
　試料円筒の長さ LSおよび拡散容器の長さ LA

は，（3）式から決定されるα 1の値を介して Dsに
影響を及ぼす．いずれも深度による差は小さく，
Dsに対する影響を 1%前後に抑えるためには LS

を± 0.5 mm，LAを± 1 mmの精度で測定すれば
よい．LS・LAともに，使用する装置や試料円筒
の種類が変わらなければ一定であり，一度測定し
ておけば測り直す必要は基本的にない．ただし，
土壌試料底面の整形が悪く大きなえぐれや盛り上
がりが見られるものや，底面の近傍のみが極度に
乾燥した場合などは，LSの値を実質的に増減さ
せる可能性がある．LAについても，試料の据え
付けが悪く試料下面とメッシュの間に空間ができ
ると，その分は LAの増加分として作用する．こ
のような状態での測定結果に対して既知の値を適
用してしまうと，測定時の値との差が誤差を生じ

るので注意が必要である．
（3）気相率
　気相率θ aは，（5）式による Dsの計算に直接影
響を及ぼすほか，（3）式を通してα 1の決定にも
関与する．Dsへの影響は，± 5%の誤差に対し
ても 0.8%未満と小さく，深度による違いもほと
んどなかった．これは，θ aとα 1の間に第 2図に
示したような関係があり，また（5）式において
両者が分母と分子に別れているため，θ aの直接
的な影響とα 1を介した間接的な影響とが相殺し
合うためと考えられる．このように，θ aの誤差
の影響は Dsの測定値自体に対しては小さいもの
の，後述するような Ds /Daと θ aとの関係を議論
する際の信頼性に影響を及ぼすため，できる限り
正確に測定しておくことは重要である．また，粘
土質の試料は乾燥に伴って亀裂や隙間を生じやす
いが，このような連続した空気間隙は拡散による
ガス輸送を容易にし，θ aの増加による効果以上
の Ds値の上昇を生じさせる可能性がある．
（4）α 1

　α 1は LS・LA・θ aの関数であり，それぞれの測
定誤差が及ぼす影響については既に触れた．ここ
では，α 1をどの程度の桁数まで求める必要があ
るかを調べるため，10 －3～ 10 －5の各オーダーレ
ベルでの誤差の影響を示した．10－5オーダーの誤
差の影響がいずれの深度においても 0.1%以下で
あるのに対し，10 －3オーダーでは深度 10 cmで
2.5%，深度 40 cmでは 10%に及んだ．表中に示
した通り，α 1の推定精度としては最低でも 10 －4

オーダー（深度 40 cmで 1%以内のずれ）が必要
であろう．なお，本研究におけるマクロを用いた
推定では収束計算の打ち切りを 10 －8に設定して
おり，十分な精度で推定できていると言える．ま
た，第 2図に示した近似式を使用した場合の Ds

の真値からのずれは，浅い方から順に +0.04%，
+0.56%，+5.78%となり，深い深度ほどずれが
大きい結果となった．
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（5）温度および気圧
　温度 Tおよび気圧 Pは，測定時の条件におけ
る Ds値の決定には関与しないが，異なる条件下
でのDs値の推定やDs /Daの計算に関係するため，
表中には Ds /Daの真値に対する誤差の影響を示
した．T・Pともに深度による違いはほとんどな
く，± 1℃および± 10 hPaの誤差あるいは変動
の影響はいずれも 1%未満であった．したがっ
て，室温の測定に用いる温度計の精度は± 1℃あ
れば十分であり，また通常の気象条件における気
圧変動の影響はほぼ無視できる．

3．草地土壌における拡散係数と気相率の関係

　これまでに述べた測定操作および決定の手順，
ならびにリーク分の補正を経て，最終的に得られ

た Dsの測定結果を，Ds /Daと気相率の関係とし
て第 6図に示す．両者の間には全体的に正の相関
が見られるが，より詳しく見ると最表層である深
度 10 cmと 20～ 40 cmとの間で異なっているほ
か，10 cmについては A・Bの地点間でも違いが
認められたため，この 3つのグループに分類して
プロットした．また，両者の関係を表す既存の
モデルを適用した結果を併せて示した．それぞ
れのモデル式は，Penman（Penman, 1940），M

－Q 1および 2（Millington, 1959 ; Millington and 

Quirk, 1961），Troeh（Troeh et al., 1982）の順に
以下の通りである．

Ds /Da =0.66θ a　　　　　　　　　　　　　　（7）

第 6図　相対拡散係数と気相率の関係および既存のモデル式の適用結果
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Ds /Da =θ a
10/3/θ t

2　　　　　　　　　　　　　　（8）

Ds /Da =θ a
2 /θ t

2/3　　　　　　　　　　　　　　（9）

(　　)vDs /Da =
θ a－ u
1－ u

　　　　　　　　　　　（10）

ここで，（8）式および（9）式の θ tは間隙率であ
り，グループごとの平均値を適用した．第 6図
に示した曲線の長さが短い順に，深度 20 ～ 40 

cm，A地点の深度 10 cm，B地点の深度 10 cm

であり，それぞれの間隙率の平均は 63 .3%，
76.0%，79.7%であった．また，（10）式の uお
よび vは土壌によって異なるパラメータであり，
実測値に基づいて決定する必要がある．そこで，
データ解析ソフトウェア KyPlot 3.0の関数フィッ
ト機能を使用してグループごとに uおよび vの
値を求め，その結果を第 2表に示した．
　実測結果とモデル式の適合の度合を比較する
と，まず最も初期に提示されたモデルの 1つであ
る Penman式は，すべての範囲で実測値を大き
く過大評価する結果となった．Penman式は乾燥
した砂についての実験結果から導かれたものであ
り，本研究で用いた水分を含む粘質な黒ボク土壌
とは試料の性質が著しく異なっているため，適合
性が悪かったと考えられる．次にM－Q 1式は，
気相率 5%以下の湿潤で Ds /Daがほぼ 0となる
範囲では実測値とよく合っていたが，より乾燥し
た条件ではおおむね過小評価する傾向を示した．
M－Q 2式では逆に，大半の実測値に対して過大
な値を示す結果となった．最後の Troeh式によ
る近似曲線は，第 2表に示したように決定係数が
いずれも 0.96以上という結果となり，実測値を
よく再現することができた．
　Troeh式は実測結果に基づいてパラメータを決
定しているため，実測値との適合性がある程度高
いことは当然であるが，式の形として他のモデル
より優れているのは，気相率が 0%より大きい
値で Ds /Daが 0になるという関係を再現できる点

である．これは，団粒内部の封入空気や開口部が
1ヶ所しかない袋小路状の空間など，土壌中のす
べての空気間隙が拡散フラックスに寄与するわけ
ではないことを考えれば妥当である．これに関し
て Shimamura（1992）は，乾燥した砂と細粒物
質を様々な割合で混合した試料についての実測結
果ならびに乾燥条件で実測された過去の事例につ
いて，Ds /Daが原点を通る式である気相率の n乗
（n=1.33～ 10）の形でよく再現できることを示
している．これは，毛管力によって間隙の狭いと
ころに保持される土壌水分が拡散に寄与しない空
気間隙の形成に大きな役割を果たしていること，
水分を含まない試料ではこの効果が期待できない
ため気相率が 0%になるまで Ds /Daが 0になら
ないことを示す結果であると考えられる．
　（10）式の uが，Ds /Daが 0になる時の気相率
の値に対応する．Troeh et al.（1982）では，15
件の研究で示された 23種類の試料の実測結果に
ついて uの値を概算し，一部の特殊な試料を除き
0～ 0.15という値を得ている．遅沢（1987）では
複数の種類の土壌についての Ds /Daを比較し，
黒ボク土・黄色土は灰色低地土・砂丘未熟土に比
べてグラフの立ち上がりの気相率が高いことを指
摘しているが，uとしては 0.05～ 0.2という値が
グラフから読み取れる．先に挙げた Shimamura

（1992）の試料を湿潤化した場合の実測結果では，
おおむね 0.1～ 0.2の間であった．本研究で得ら
れた値は，従来の研究で示されたこれらの値の範
囲内であり，妥当な測定結果であると言える．な
お，Troeh式のもう 1つのパラメータである vは
曲線の曲率を表すもので，v =1で直線になり，
値が大きいほど曲線の曲がりが大きくなる．先に

Depth u v n R2

10 cm at A site 0.114 1.682 18 0.9720
10 cm at B site 0.201 1.539 38 0.9644
20－ 40 cm 0.084 1.699 41 0.9952

第 2表　Troeh式におけるパラメータの推定結果
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示した Troeh et al.（1982）による過去の実測事
例に基づく概算では，vの値として 1.1～ 2.0を
得ているが，本研究の結果は 1.54～ 1.70と，や
はりこの範囲内に収まるものであった．
　3つに分類されたグループ間の違いを定量的に
吟味すると，uの値は深度 20～ 40 cm，A地点
の深度 10 cm，B地点の深度 10 cmの順に大きく
なっており，これは各グループの間隙率の順に一
致する．土壌試料を採取したのは人工的に造成さ
れた草地であり，天地返しを含めた大規模な土壌
の改変が行われているため（濱田ほか，1998），
局所的な分布の不均一性を除けば，土粒子の粒径
分布や土壌の母材に深度あるいは地点間で系統的
な違いがあるとは考えにくい．したがって，この
間隙率の違いは植物根の伸長や土壌動物の活動と
いった，草地の造成後に生じた間隙率を増加させ
る作用の深度・地点による違いを反映していると
考えられる．主として生物学的なこれらの作用
は，間隙率を増加させると同時に土壌に有機物を
供給し，団粒の生成にも寄与するであろう．その
結果，生物活動が活発であるほど，間隙率および
封入空気などの拡散に寄与しない空気間隙が増加
し，Troeh式における uの値が大きくなったと推
察される．これに関連して，遅沢（1987）はつく
ば地域の黒ボク土壌において，上位層の土壌ほど
グラフの立ち上がり時の気相率が高いことを観測
し，この理由として黒ボク土表層では粒状構造が
発達し，孔隙が入り組み封入空気が多いためであ
るとしている．なお，式中に間隙率をパラメータ
として持つM－Qモデルの 2つの式は，Ds /Daの
値自体は十分に再現しているとは言えないもの
の，間隙率が大きいほど同じ気相率の値に対して
Ds /Daが小さくなる関係を再現している．この関
係を Troeh式に組み入れることにより，間隙率
の違いに起因するグループ間のパラメータの差異
を解消できるような，新たなモデル式を構築する
ことができるかもしれない．

Ⅳ　まとめ

　遅沢（1987）および遅沢・久保田（1987）に
よって開発された装置に基づいて，不撹乱土壌試
料のガス拡散係数を測定する装置を製作し，測定
手順を確立した．測定から得られた草地土壌の拡
散係数と気相率の関係は，土壌固有のパラメータ
に依存しない既存のモデル式では十分に再現で
きず，このパラメータを持つ Troeh et al.（1982）
が提示したモデル式によって良好に近似された．
Troeh式におけるパラメータの値は過去の実測事
例の範囲内であり，本装置による測定値の妥当性
を示す結果となった．
　本研究で示されたように，土壌の拡散係数と気
相率をはじめとする土壌物理特性との関係は，土
性や母材が同じ土壌においても深度や地点によっ
て異なる．土壌固有のパラメータに依存しない，
すべての土壌に対して適用可能なモデル式を導出
することは，土壌物理学における重要な課題の一
つと言えるが，物質循環研究の一環として野外に
おけるガスフラックスを評価する場合には，対象
とする土壌ごとに拡散係数を測定するのが現実的
である．本研究で製作した装置は 30万円弱と比
較的安価であり，多数の土壌試料の拡散係数を十
分な精度で測定可能である．Troeh式のパラメー
タについても，以前はグラフ上のプロットから視
覚的に概算するしかなかったが，現在では安価な
データ解析ソフトウェアを用いて PC上で求める
ことができる．今後，本装置を用いた拡散係数測
定が広く行われることにより，土壌中におけるガ
ス拡散フラックスの推定精度の向上に寄与するこ
とが期待される．
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Ⅰ　はじめに

　地表面における熱収支は、その土地の微気象
や，より大きな大気循環に影響を及ぼす．その熱
収支の変化は，降雨や植生の活動状態などのよう
な自然現象に影響されるほか，人為的な土地利用
の改変によっても変化する．後者が自然環境へ与
える影響は長期間に及ぶことが多い．人為的な土
地利用変化は，人間の生活様式を反映している．
都市化によって生じる農地から住宅地への変化は
その典型的な例である．つくば市でも研究学園都
市建設法の制定以来，人口が増加しており，2005
年 10月の調査によれば，20万人を越えたと発表
されている（つくば市役所ホームページ参照）．
それに伴い，つくば市では住宅化が進んでいる．
このようなことから，地表面での熱収支を監視
し，土地利用変化が熱収支に与える影響を評価す
ることは，地球環境を研究する上で必要である．
　筑波大学陸域環境研究センター（TERC）では，
1981年 8月より連続して気象観測を実施してい
る．その中の超音波風速計（SAT）によって測

定された顕熱フラックスを用いることにより，周
辺の土地利用の変化が熱収支に与える影響を評価
することができる可能性がある．TERCのように
SATを用いて 20年以上も連続測定をしている観
測所は稀であり，貴重なデータを収録していると
言える．この長期データを解析した研究例として
桜ほか（1999）や福田（1998）がある．これらの
研究では，1994年から顕熱フラックスが急激に
上昇していることが指摘された．しかし，この顕
熱フラックスの急激な上昇は，土地利用の変化の
みでは説明できないほど大きく，その他の要因に
ついては明確にされてこなかった．一方，運動量
フラックスは，1994年 4月以前のデータに過小
評価が見られることがわかっており，その原因は
観測システム内の信号増幅器の設定エラーによる
鉛直風速信号の回路内での飽和である可能性が指
摘されている（田・杉田，1996）．本稿では，そ
の鉛直風速信号の飽和が顕熱フラックスの過小評
価の原因でもあることを報告する．
　本研究の目的は，顕熱フラックスの過小評価の
程度を推定できる指標を見つけて，その指標を用
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いて過小評価を補正する式を得ることである．顕
熱フラックスを補正することによって，TERC周
辺の土地利用の変化が熱収支に与える影響を正確
に評価することができる．

Ⅱ　観測システム

　TERCでは，1981年の観測開始より 2003年 4
月までアナログ演算器で構成された観測システ
ム（以下，アナログ観測システムと称する）によ
りデータ収録を行っていた．2003年 4月以降は
浅沼ほか（2004）で説明されているデジタル観測
システムに移行している．第 1表に本研究で主に
用いる測定要素とその測定高度を記す．本研究で
補正を行う顕熱フラックスは高度 29.5 mの SAT

（Kaijo社，DAT－300）によって測定された値で
ある．以下では，顕熱フラックスの過小評価が起
こっていた期間（1981年の観測開始時から 1994
年 7月 7日まで）にデータ収録を行っていたアナ
ログ観測システムのフラックス算出方法を説明す
る．
　渦相関法によるフラックスの算出は，フラック
スメータと呼ばれるアナログ回路（光田ほか，
1973；第 1図）を用いて行われていた．このアナ
ログ回路は増幅器，ローパスフィルター（LPF），
ハイパスフィルター（HPF），乗算器から構成さ
れている．SATから出力される鉛直風速（w），

温度（t）が信号（± 1V）としてフラックスメー
タへ入力される．そこで，まず，増幅器（10倍）
を通過後，ローパスフィルター（LPF）とハイパ
スフィルター（HPF）から構成されるバンドパス
フィルターによって 10分間の移動平均からの変
動が出力される（鉛直風速の変動成分 w'，温度
の変動成分 t'）．そして，増幅器を通過後，乗算
器によって掛け合わされ鉛直風速変動と温度変動
との積（w't'）が得られる．この信号を LPFによ
り 10分間の移動平均とし，増幅をかけた後に出
力される．さらに，その出力信号をデジタル的に
1時間平均した結果，共分散である w

───
't'が記録さ

れていた（鳥谷ほか，1989）．フラックス観測に
おいて現在では多くの場合なされる SATの座標
変換や横風補正等は施されていない．
　フラックスメータの増幅器の倍率は，最初の増
幅器の倍率（× 10）を除き，変更可能であり，

第 1図　フラックスメータの回路図
wは鉛直風速信号，tは温度信号，プライム（'）
はそれぞれの変動成分，そして，w't'は鉛直風速
変動と温度変動の積を示す．LPF：ローパスフィ
ルター（ノイズ除去，および平均化），HPF：ハ
イパスフィルター（変動成分の取り出し），fc：遮
断周波数，τ：遮断時間，S：平均化時間，K1・
K2・K3・K4：増幅器・乗算器の可変倍率

測定要素 測定高度
風向 30.5 m
風速 a 29.5 m
運動量フラックス a 29.5 m
顕熱フラックス a 29.5 m
全短波放射 1.5 m
気温，露点温度 29.5 m
降水量，気圧 地上　
a南東（123度）の向き．ただし，1997年 7月 31日以
降は下の高度に設置してあった SATを北西（303度）
の向き，29.5 mに移動し，常時2方向で測定している．

第 1表　TERC気象観測のうち本研究で用
いる主な測定要素とその測定高度
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K1，K2は倍率 1，2，5，10より，K3は倍率 1，
10より，K4は倍率 1，5より選択可能である．
電気回路としては，増幅した結果として生じる電
圧値が仕様上で± 10 Vまで対応でき，それ以上
になると回路が飽和して正しい値が出力されなく
なる．実際には，信号電圧が± 11－± 12 V程度
までは問題無く動き，± 15 V（回路の動作電圧）
に達したところで完全に飽和する（カイジョー
ソニック，林孝明，私信，2004）．第 2表に 1994
年 7月 7日以前とそれ以降の増幅器・乗算器の倍
率設定を示す．1994年以前の顕熱フラックスの
過小評価は鉛直風速の信号が HPFの後の増幅器
（K1）によって飽和していたことが原因であると
考えられる．このことから，SATからの信号を
分岐し，1994年以前の倍率設定でのアナログ測
定システムによる測定と信号飽和の影響を受けて
いない生データの記録を同時に行い，得られた
データから顕熱フラックスの過小評価の程度とそ
れを説明する指標を見つけることを試みた．

Ⅲ　過小評価の推定と補正方法

　フラックスの過小評価を推定するために，上
述のアナログ測定システムでの測定と Labview

（National Instruments社製）を用いたデジタル
測定（浅沼ほか，2004）を並行して行った．測
定を行った期間は冬季で，2005年 11月 26日か
ら 2006年 1月 30日までの約 2ヵ月間である．ア
ナログ測定は，過去の過小評価を含む測定を再現
するために，増幅器の設定を誤っていた期間の設
定とした．一方，Labviewでのデジタル測定は

フラックスメータの手前で信号を分岐しているた
め，信号の飽和が生じていないデータを記録す
ることができる．サンプリング周期は 10 Hzであ
る．デジタルデータからのフラックス計算は上述
したようなフラックスメータのアナログ演算を模
して行った．デジタルデータから計算したフラッ
クス（w

───
't'd）を真値とし，フラックスメータから

得られたフラックス（w
───

't'a）の真値に対する比を
過小評価の割合とした．過去に生じていた過小
評価の原因が鉛直風速信号の飽和であると予想さ
れることから，その標準偏差（σw）を用いて過小
評価を推定することができると考えられる．よっ
て，デジタルデータから計算される σwを過小評
価の指標として，フラックスの過小評価を表す式
fを得た．式 fの関数形は任意である．

　　　　　　　　　　　　　（1）

なお，σwもフラックス計算と同様に 10分間の移
動平均からの偏差を変動成分とし，その標準偏差
として計算されている．式（1）の過小評価を表
す式を得る際には，データの精度を保証するた
めに，以下の制限によりデータを選択した．1）
1時間の平均風向が SATの開口部を中心にした
120度以内であること．2）w

───
't'aと w

───
't'dの絶対値

が0.01 Kms－1以上であること．3）水平風速（u），
w，温度（t）の尖度（K）が 2 ≤ K ≤ 5であること．
4）運動量フラックスと顕熱フラックスの定常性
ファクター（SF；Foken and Wichura, 1996）が0.7
≤ SF ≤ 1.3であること．5）吹上角度が± 10度以
内であること．6）降雨イベントが起こっていな
いこと．本研究の観測時には、SATが 29.5 mの
高度に南東と北西向きに設置されていたため、
風向に応じてデータを使用した．
　アナログ測定においては σwの記録は残されて
いないことから，フラックス補正の適用にあたっ
ては，σwを推定する必要がある．本研究では，
摩擦速度 u*（≡ － w

────
'u'）と大気安定度パラメー

観測開始から 1994年 7月 7日
1994年 7月 7日 から現在

K1 10 1
K2 10 10
K3 1 10
K4 5 5

第 2表　増幅器・乗算器の倍率設定
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タ ζ（式 2）から，接地層で成立する普遍関数
（式 3）を用いて，σwを算出した（Kaimal and 

Finnigan, 1994）．

　　　　　（2）

　　　　　　（3）

ここで、zは測定高度，d0はゼロ面変位，Lはオ
ブコフ長，kはカルマン定数（=0.4），gは重力加
速度，Tvは仮温度である．ゼロ面変位は TERC

周辺の平均的な値（4.0 m）を用いた（Hiyama et 

al., 1996）．ここで，問題となるのが，u*と ζはア
ナログ測定の記録から算出可能であるが，それぞ
れが鉛直風速信号の飽和の影響を受けているとい
うことである．そこで，まず，u*を別の方法か
ら推定することを考えた．大気安定度誤差の影響
については，「結果と考察」の節で述べる．
　u*を求める方法には，渦相関法の他にバルク
法がある．バルク法では，粗度長 z0と d0が既知
であれば，測定された接地層内 1高度の風速と大
気安定度から u*を算出することが可能である．
バルク式は以下の式で表される．

　　　　　　　　　　（4）

ここで，Uはタワー上部（29.5 m）での風速，Ψ

は大気安定度補正関数である．

（5）

ここで，x=（1－ 16ζ）1/4である．ただし，夜間は
接地層の高さが SATの測定高度（29.5 m）以下
になる場合があり，その時はバルク式による u*

の算出ができない．よって，本研究では，この
バルク式による u*の推定は，日中のデータに対
してのみ行う．この制限により，本研究では顕熱

フラックスの補正を，昼間のデータに対しての
み行った．式 4において，u*は右辺の大気安定
度補正関数内にも現れるため，u*は以下のよう
に再帰的に計算される．1）まず，第一回目の計
算において，中立成層を仮定して（すなわち，
Ψ=0），式 4から u*を求める．2）これより得ら
れるu*と測定された顕熱フラックス（このフラッ
クスは過小評価を含んでいる）を用いて，大気安
定度を計算し（式 2），再び，式 4から u*を計算
する．3）この 2の計算を繰り返し，結果が十分
に収束（計算される u*の変化が 0.0001以下とし
た）した時の値を最終的に求めた．この際に，過
小評価を含んだ顕熱フラックスを用いているが，
大気安定度補正関数Ψは，中立近くを除いては，
大気安定度によって大きく変化しない（第 2図）
ので，大気安定度（すなわち，顕熱フラックス）
の誤差が計算結果である u*に与える影響は比較
的小さい．式 4から u*を計算する際に，重要な
パラメータが z0である．本研究では，デジタル
データから計算された，それぞれ真値であるU，
u*，顕熱フラックスを用いて，式 4から風向毎に
z0を求めた．その結果を第 3 表に示す．過去の
データに適用する際には，この z0の正確な推定
がu*の計算に影響し，それが最終的に顕熱フラッ
クスの補正にも影響する．これについては，「結
果と考察」の節でその影響について考察をする．

第 2図　大気安定度補正関数
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Ⅳ　結果と考察

1．鉛直風速信号の回路内での飽和

　顕熱フラックスの過小評価の原因が，鉛直風速
信号の回路内での飽和であることを確認するため
に，顕熱フラックスの過小評価が起こっている時
のデジタルデータを調べた．その一部を第 3図に
示す．t'および w't'に係わる倍率設定は 1994年
7月 7日以前も以降も問題が無く，回路の飽和が
起きていないことが分かる．一方，w'の信号処
理途中の増幅器の倍率 K1に関しては，1994年 7
月 7日以前の設定値（K1=10）では大きすぎ，回
路内で信号が飽和してしまっている．これが原因
となり，この期間の w

───
't'が過小評価されたと考え

られる．また，風速が大きい場合には，1994年 7
月 7日以降の設定値（K1=1）においても w'信号
が飽和している可能性がある．なお，各ブロック
毎に回路内で飽和が起こらない鉛直風速 wと温
度 tの入力値を第 4表に示す．

2．顕熱フラックスの過小評価

　第 4図では w
────

't'aと w
────

't'dとの比（すなわち、顕
熱フラックスの過小評価の割合）を σwに対して
プロットしている．ただし，データ選択の制限
（2；フラックスの絶対値が 0.01 Kms －1以上）に
より，σwが小さい時のデータは除外されている．
σwが大きくなるにしたがい，フラックスの過小
評価は最初に急激に減少し，σwが 0.7 ms －1を越
えたあたりからは緩やかな減少を示した．σwが
1.5 ms－1を越えたところでは，w

────
't'aは真値である

w
────

't'dの 20%程度になっている．このように，フ
ラックスの過小評価が σwによってよく表されて

いることから，σwをフラックスの過小評価を表
す指標として用いることができる．昼間と夜間で
わけてデータを見てみると，夜間の顕熱フラッ
クスの方が昼間に比べて過小評価の割合が小さい
ことがわかる．これは，温度と鉛直風速との相関
に関係していると考えられる．観測期間中の典型
的な相関係数は，昼間と夜間に対して，それぞ
れ 0.4と－0.2であった．この相違により，昼間の
顕熱フラックスの方が，鉛直風速信号の飽和の影
響をより大きく受けているようである．本研究で
は，昼間のみのデータを補正するため，昼間の顕
熱フラックスの過小評価を表す式 f が必要であ
る．第 4図を見ると，昼間の過小評価の大部分が

風向　　　 z0（m）
北（33°以下，303°以上） 1.16
東（33°から 123°） 0.82
南（123°から 213°） 1.02
西（213°から 303°） 1.04

第 3表　本研究の観測時における粗度長 z0

第 3図　a）鉛直風速 w'，b）温度 t'，c）鉛直風
速と温度の積 w't'の時間変化
薄い実線がそれぞれの変動，濃い実線が
1994年 7月 7日からの倍率設定で回路
が飽和に達する値，点線が 1994年 7月
7日までの倍率設定で回路が飽和に達す
る値である
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0.8以下であることから，外挿をさけるために以
下のように式 fを得た．1）まず，夜間のデータ
に対して回帰式を得た．式の関数形としては，方
程式 y=a/（（x－b）+a）を選択し，非線型最小二
乗法によりパラメータ aと bを決定した．パラ
メータ bは顕熱フラックスの過小評価が無くなる
時の σwの値を表している．2）昼間の過小評価が
なくなる σwの値を夜間の値と同じであると仮定
し，パラメータ bを固定して，昼間のデータから
同様に回帰式のパラメータを得た（第 5表）．得
られた補正式を以下に示す．

　　　（6）

σwが 0.34 ms －1以下ではアナログ測定によるフ
ラックス w

─────
't'aが真値を表していると仮定した．

実際には，σwが 0.34 ms－1以下ではフラックスの
絶対値が小さいために，フラックス比が 1には
ならずに値がばらついてしまうが，これはフラッ
クスの絶対値が小さいことに起因する計算の不
安定さの結果である．顕熱フラックスの過小評価
は，σwが 0.7 ms －1以上では比較的よく式 6の近
くに分布しているが，σwが 0.7 ms －1以下ではば
らつきが大きくなっている．これが顕熱フラッ

1994年 7月 7日以前 1994年 7月 7日以降
設定 K1 = 10，K2 = 10，K3 = 1，K4 = 5 K1 = 1，K2 = 10，K3 = 10，K4 = 5
入力 x：鉛直風速 1 V = 5 ms－1 x：鉛直風速 1 V = 5 ms－1

y：温度 1 V = 50℃ y：温度 1 V = 50℃
（1）最初の増幅器（x10）の後 x：10 V = 5 ms－1 x：10 V = 5 ms－1

y：10 V = 50℃ y：10 V = 50℃
（2）増幅器（K1，K2）の後 x：10 V = 0.5 ms－1 x：10 V = 5 ms－1

y：10 V = 5℃ y：10 V = 5℃
（3）乗算器（K3）の後 xy：10 V = 25℃ms－1 xy：10 V = 25℃ms－1

（3）増幅器（K4）の後 xy：10 V = 5℃ms－1 xy：10 V = 5℃ms－1

第 4表　1994年 7月 7日以前と以降の倍率設定でのフラックスメータ各ブロックにおける最大許容信
号値
各ブロック通過後に 10 Vになる信号が記載されている．例えば，K4通過後に回路が飽和し
ないためには，w

───
't' < 5 ℃ms－1である必要がある

第 4図　顕熱フラックスの過小評価と鉛直風標準
偏差 σwの関係．実線が昼間のデータに
対する補正式，破線が夜間のデータに対
する補正式を示す

係数 推定 標準誤差 有意水準
夜間 a 0.56 0.030 2.0× 10－16

b 0.34 0.007 2.0× 10－16

昼間 a 0.35 0.016 2.0× 10－16

b 0.34b

b夜間の bと同一．

第 5表　非線型最小二乗法によって得られた
関数型 y=a/（（x－ b）+a）のパラメー
タ値，標準誤差，有意水準．夜間と
昼間のデータ数は，それぞれ 94 と
134である
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クスに与える影響は，顕熱フラックスの大きさに
よって異なることが考えられる．すなわち，顕熱
フラックスの値が小さければ，最終的な補正には
あまり影響しないが，顕熱フラックスが大きけれ
ば影響も大きい．

3．鉛直風速の標準偏差

　以上の解析により，顕熱フラックスの過小評価
を見積もる上で，σwの有効性が示された．しか
しながら，過去の観測では σwの記録が残されて
いない．よって，以下では「過小評価の推定」の
節で述べた σwの推定方法の有効性とその精度に
ついて調べる．鉛直風速標準偏差の接地層普遍関
数（式 3）から σwを算出するためには，u*と ζ

が必要である．そこで，式 4のバルク式を用いた
再帰的計算によって u*を算出した．z0は第 3表
に示されている値を用いた．第 5図はそのバルク
法によって計算した摩擦速度 u*bulkと渦相関法に
よって計算した摩擦速度 u*eddyの比較である．回
帰直線の傾きはほぼ 1に等しい．両者がよく一致
していることから，z0の値が正確にわかっている

場合には，バルク式から u*を精度よく求めるこ
とができると言える．計算において過小評価を含
んだ顕熱フラックス w

────
't'aを用いているが，得ら

れる u*の値には大きく影響していない．その理
由は，上述したように，強い不安定時には大気安
定度補正関数 Ψが大気安定度に大きく依存しな
いからである．
　次に，バルク法によって得られた u*bulkを用い
て，式 3から σwを求めた．推定された σwと測定
された σwの比較が第 6図で示されている．回帰
直線の傾きは 1.07となり，推定された σwが過小
評価されている結果となった．この原因は，式 3
を適用する際に過小評価された顕熱フラックスで
ある w

────
't'aから ζを算出していることである．こ

れより，不安定度（－ ζ）が実際より小さく計算
され，結果的にσwの過小評価につながっている．
特に，σwが 1.0以上の時に，絶対値としての過小
評価が大きい．しかしながら，第 4図からわか
るように，σwが 1.0以上の時はフラックスの過小
評価の割合が σwに対して大きくは変化しないこ
とから，顕熱フラックスの補正への影響は緩和さ
れると考えられる．

第 5図　バルク法で求めた摩擦速度 u*bulkと渦相
関法で求めた摩擦速度 u*eddyの比較．　
□：北，+：東，△：南，○：西．実線
は回帰直線を示す

第 6図　推定された鉛直風標準偏差と測定された
鉛直風標準偏差の比較．□：北，+：東，
△：南，○：西．実線は回帰直線を示す
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4．顕熱フラックスの補正

　第 7図は補正が施された顕熱フラックスとデジ
タルデータから渦相関法によって計算された顕熱
フラックスの比較である．回帰直線の傾きは 0.97
であり，1にとても近い．σwの推定時には過小評
価が見られたが，上述した理由により，顕熱フ
ラックスの補正には大きくは影響していない．顕
熱フラックスが 0.1から 0.2の間で誤差が大きく
なっているのは，補正式（式 6）の精度が σwが
0.7 ms－1以下の範囲に対して不十分であることが
原因だと考えられる．顕熱フラックスの値が大き
く，補正式と実際のフラックスの過小評価の差が
大きくなるという条件が重なった時に，顕熱フ
ラックスの誤差が大きくなる．

5．過去のデータ補正時の精度の評価

　以上は，正しい z0が既知であるという前提の
もとでの結果である．過去のデータにおいては，
z0の推定記録が残されていることは稀であり，
何らかの方法で推定しなければならない．その z0
の推定が過大，もしくは過小評価されていた場合
には，顕熱フラックスの補正にも影響を与える．
よって，本研究で観測されたデータを用いて，z0
を第 3表に示した値から変化させて，顕熱フラッ
クスの補正を行った．それにより，z0の推定誤差
が結果である顕熱フラックスの補正に与える影響
を評価した．第 6表は z0を 0.5倍から 2倍に変化
させた時の顕熱フラックス補正の結果を示してい
る．RMSEはデジタルデータから計算された顕
熱フラックスと補正が施された顕熱フラックス間
の平均二乗誤差，傾き・切片は両フラックスに線
形回帰を行った結果である．結果より，z0が 0.5
倍から 1.5倍の誤差を持つ場合には，顕熱フラッ
クスの補正にも± 15%程度の誤差が生じるよう
である．
　第 8図は過去の顕熱フラックスデータに補正を
適用した結果を示している．顕熱フラックスは 1
時間平均値であり，昼間の南風の時のみを示して

いる．第 8図 a）は補正前の顕熱フラックスを示
しており，1994年以前の顕熱フラックスが極端
に小さく，1998年以降と比べると半分以下になっ
ている．第 8図 b）と c）は異なる z0の推定を用
いて補正を行った結果である．前者では，本研究
の観測時に得られた z0（=1.02）を過去すべての
期間に対して適用しており，後者では 1992年の
z0（0.80：Hiyama et al., 1996）と本研究で得られ
た z0とを線形で内外挿した z0の値を用いている．
第 8図b）では，一定の z0が用いられているため，
第 8図 c）よりも補正量が大きくなっている．過
去の z0の値は正確には分からないが，その推定
が実際の z0の 0.5倍から 1.5倍の範囲であると仮

第 7図　補正された顕熱フラックスと測定された
顕熱フラックスの比較．□：北，+：東，
△：南，○：西．実線は回帰直線を示す

z0 RMSE 傾き 切片
0.5z0 3.40× 10－4 1.11 0.005
0.75z0 2.24× 10－4 1.03 0.005
z0 1.82× 10－4 0.97 0.006
1.25z0 1.97× 10－4 0.91 0.007
1.5z0 2.61× 10－4 0.86 0.008
2z0 5.05× 10－4 0.78 0.009

第 6表　z0の推定誤差が顕熱フラックスの補
正結果に及ぼす影響



－ 95 －

定すると，顕熱フラックスも± 15%以内の精度
で得られていると言える．この補正の正確さは，
過去の z0の推定の正確さに依存していることに
注意をする必要である．
　最後に，タワーを通して吹いてきた風に対して
以上の補正方法が適用できるかを調べた．風がタ
ワーを通して吹いている場合は，タワーの影響が
観測値に反映されていると考えられる．過去の観
測においては，SATが南東方向（123度）にしか
設置されていないため，そのような状況での補正
方法の適用性を調べた．そのために，風向と逆向
きに設置されている SATで測定されたデータを
用いて顕熱フラックスの補正を行い，その結果を
風向向きに設置されている SATで測定された真
値の顕熱フラックスと比較を行った．その結果，
顕熱フラックス間の RMSEは，1.89× 10 －4で，

回帰直線の傾きと切片は，それぞれ 0.97と 0.007
であった．これらの値は，タワーを通して吹いて
いない場合の結果とほぼ同じである（第 6表）．
このことから，本研究の補正方法はタワーを通し
て吹いてくる風に対しても有効であると言える．

Ⅴ　まとめ

　陸域環境研究センター（TERC）では，1981年
より連続して気象観測を行っているが，フラック
スメータ内の増幅器の設定エラーにより，顕熱フ
ラックスが過小評価されていたことが最近になっ
て判明した．よって，本研究では，過小評価され
た顕熱フラックスを再現し，同時に過小評価を受
けていないデータをデジタル測定することによ
り，顕熱フラックスの過小評価の割合とそれを補

第 8図　南風時，昼間のみを選択した 1時間平均の顕熱フラックスの経年変化．a）補正前．b）2005
年時の粗度長 z0を過去に適用．c）1992，2005年の粗度長 z0を線形内外挿して補正
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正する方法を得た．その結果と考察を以下にまと
める．この方法では，u*をバルク法から求める
必要があるので，昼間のデータのみに適用を限定
した．

1．顕熱フラックスの過小評価が起こっている時
のデジタルデータを調べることで，過小評価
の原因が鉛直風速 w'の回路内飽和であること
を確認した．また，1994年 7月 7日以降にお
いても，風速が大きい場合には w'信号の飽和
が発生している可能性があり，今後その影響
を調べる必要がある．

2．顕熱フラックスの過小評価は，鉛直風速の標
準偏差 σwによって表すことができ，σwが増
加するにつれて急激に過小評価は大きくな
り，σwが 0.7 ms－1を越えたあたりからは過小
評価は緩やかに大きくなった．過小評価を表
す式は，σwが 0.7 ms － 1以上では，比較的に
データと一致しているが，0.7 ms －1以下では
フラックスの過小評価を正確に表さない場合
もある．その際に，実際の顕熱フラックスが
大きいと絶対値としての誤差も大きくなる．

3．σwを残された過去のデータから推定するため
に，まず，摩擦速度 u*をバルク式から得た．
この u*の推定は，粗度長 z0が正確に分かっ
ていることを条件として，バルク式から正確
に求めることができる．そして，接地層での
普遍関数を用いて σwを推定した．この時，
過小評価を受けた顕熱フラックスを用いて大
気安定度を計算しているため，推定された σw

は，特に σwが 1以上で過小評価が大きくなっ
た（約 7%）．しかし，σwが 1以上の時は，フ
ラックスの過小評価が σwに対して大きくは変
化しないので，フラックスの補正に及ぼす影
響は小さい．

4．本研究で得た補正方法によって過小評価され
ている顕熱フラックスの補正が可能である．
しかし，この補正の精度は u*を求める際の z0
の推定精度に依存している．z0の推定が実際
の z0の 0.5倍から 1.5倍の範囲である場合に
は，顕熱フラックスを± 15%以内で補正する
ことができる．

5．本研究での補正方法は，風がタワーを通して
吹いている時のデータにも適用可能である．
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Ⅰ　はじめに

　この「熱収支・水収支観測資料」は，筑波大学
陸域環境研究センター（TERC）の直径 160mを
有する実験圃場でルーチン観測を行っている熱
収支・水収支関係要素の，2005年における観測
値を研究資料として整理したものである．TERC

圃場におけるルーチン観測は，1981年 8月以降
24年余にわたる長期データが蓄積された事を受
けて，新たに全期間で一貫したクオリティコント
ロールを施したデータ（Ver. 2.0データ）を作成
した（渡来ほか，2006）．本資料で用いられたデー
タは，Ver. 2.0データの日平均値および日積算値
である．ただし，風向に関しては月別風向別頻度
を掲載した．
　測定に用いられる機器は，年一回の保守・点検
を行い，測器の精度を保つようにしている．2005
年は 3月 22日に行った．また，10月 15～ 16日
は停電のため，日中は予備電源へつなぎかえて観
測を行った．
　1993年以降，圃場内は年 1回冬季のみに草刈
りを行ってきたが，夏季から秋季の草丈が年々高
くなり，圃場内の地上観測に支障が出始めたた

め，夏季，冬季の年 2回草刈りを実施することと
なった．2005年は 7月 20～ 22日と 11月 19～
22日に行われた．

Ⅱ　観測要素および観測測器の説明

1．風向：Wind Direction

　観測用鉄塔の高度 29.5m南東側に設置されて
いる超音波風速温度計によって測定されている．
値は，正時の 10分間平均値である．
　渡来ほか（2006）で述べられているように，
2005年の風向データにはバイアスが見られた．
そこで，渡来ほか（2006）と同様に－39.31度の
補正値を加えて風向の値とした．

2．風速：Wind Speed

　観測用鉄塔に取り付けた超音波風速温度計に
よって得られた水平風速の日平均値である．測定
高度は地表面から 1.6 mおよび 29.5 m，単位は
m/sである．
　1997年 8月 1日以降，高度 29.5mでは，超音
波風速温度計が観測用鉄塔の南東及び北西側に設
置してある．このため，本資料においても昨年

筑波大学陸域環境研究センター報告　　No.7　　99～ 124　　（2006）
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と同様に，29.5mの値として，日平均風向が 33－
213度のときは南東側の値を，0－33度及び 213－
360度のときは北西側の値を採用した．また，風
向が欠測の場合は，南東側と北西側の平均値とし
た．
　また，1997年から主風向の成分として北成分
が強くなる秋に高度 1.6 mの南東側のものを北西
側に，逆に南成分が強くなる春に北西側のものを
南東側に付けかえる作業を行っている．2005年
は，4月 6日に北西のもの（高度 1.6m）を南東
に移動させ，12月 22日に南東のものを北西に移
動させた．なお，2004年までは草丈の生長にと
もなって，夏場に 1.6 mのものを 2.15 mに持ち
上げる作業を行っていたが，2005年は夏季にも
草刈りを行ったため，持ち上げ作業は行わなかっ
た．

3．運動量フラックス：Momentum Flux

　超音波風速温度計によって測定された水平風速
の変動成分 u'，垂直風速の変動成分 w'から得ら
れる 2つの変動量の積の平均 u

────
'w'の日平均値で

ある．上向きを正としており，単位は× 0.1m2/s2

である．測定高度は地表面から 1.6 mおよび 29.5 

mである．1時間平均値に 1つでも欠測あるいは
異常が見られる場合にはその日の日平均値を欠
測とした．詳しくは齊藤・浅沼（2004）を参照さ
れたい．
　高度 1.6 mおよび 29.5 mでの観測の詳細は，2
に記述したものと同様である．

4．顕熱フラックス：Sensible Heat Flux

　超音波風速温度計によって測定された鉛直風速
および気温の変動量の積の平均 w

─────
'T 'の日平均値

である．上向きを正としており単位は× 0.1℃・
m/s である．測定高度および欠測処理は運動量
フラックスと同様である．詳しくは齊藤・浅沼
（2004）を参照されたい．
　高度 1.6 mおよび 29.5 mでの観測の詳細は，2

に記述したものと同様である．

5．全天短波放射量：Total Short-wave Radiation

　熱電対式全天日射計を地表面から高度 1.5 mに
設置して測定した値の日平均値である．単位は
W/m2である．

6．正味放射量：Net Radiation

　通風型熱電対式放射収支計を地表面から高度
1.5 mに設置して測定した値の日平均値である．
単位はW/m2である．

7．地中熱流量：Soil Heat Flux

　熱電対式地中熱流板によって得られた日平均値
で，測定深度は地表面から 2 cmである．2005年
3月 22日に，新型の熱電対式地中熱流板に交換・
移設された．単位はW/m2である．

8．日照時間：Sunshine Duration

　研究棟の屋上に設置した回転式日照計によって
得られた日積算値である．2004年 10月 17日以
降，日照時間のデータは不良な状態が続いてい
る．本資料では図表の掲載を省略した．

9．気温：Air Temperature

　観測用鉄塔の北東側に取り付けた通風式白金抵
抗温度計によって得られた日平均値である．測定
高度は地表面から 1.6 m，12.3 mおよび 29.5 m，
単位は℃である．

10．地温：Soil Temperature

　直径 10 mm，長さ 15 cmの防水型白金抵抗温
度計によって得られた日平均値である．測定深
度は地表面から 2 cm（ST－1），10 cm（ST－2），
50 cm（ST－3）および 100 cm（ST－4）であり，
単位は℃である．センサーは深度 1 mの穴の側
壁に地表面と平行に挿入し，埋土した．2005年 3
月 22日に，新たなセンサーに交換・移設された．
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11．地下水位：Ground Water Level

　地表面から地下水面までの深さの日平均値で単
位は mである．観測には水圧式水位計が使用さ
れた．測定深度は，2.2 m深（GW－1，スクリー
ン深度は 0.7～ 2 m），10.0 m深（GW－2，同 8～
9 m）と新 2.0 m深（GW－4，同 0.5～ 2 m）の 3
種類であるが，うち 2.2 m深（GW－1）は 2005
年 7月 22日に運用を停止した．

12．露点温度：Dew Point Temperature

　観測用鉄塔の南西側に取り付けた塩化リチウム
露点温度計によって得られた日平均値である．単
位は℃，測定高度は気温と同様である．

13．降水量：Precipitation

　1転倒 0.5 mm，直径 20 cmの転倒ます型隔測
自記雨量計を使用して測定された．単位は mm

（水深換算）で，日積算値である．

14．蒸発散量：Evapotranspiration

　直径 2 m，深さ 2 mの円筒型容器に不撹乱の
土（関東ローム）を詰めたウェイングライシメー
タにより測定された．総重量は約 9トンであり，
蒸発あるいは降水による重量変化を± 250 kg（水
深換算約 80 mm）の範囲で測定できる．秤量感
度は 100 g（水深換算 0.032 mm）である．単位は
mm（水深換算）で，日積算値である．降水日に
は雨量計で測定された日降水量をライシメータの
生の測定値に加えた値を真の日蒸発散量とした．
ただし，その結果が－0.5より小さい時は欠測，
－0.5～ 0の場合は雨量計の測定誤差を考慮して
0.0とした．さらに，何らかの理由でウェイング
ライシメータの雨量測定値が雨量計のそれより小
さい場合があると日蒸発散量が過大評価されてし
まうので，そのような時には蒸発散量を欠測とし
てある．観測期間中欠測日が少なからず存在する
が，これは降水後の強制排水前後における乱れ
や，点検・調整などが主な原因である．田・杉田

（1996）の記述のとおり，ライシメータの秤の感
度の問題でデータの信頼性には若干の問題が残さ
れていた．データの平均化処理を行うコントロー
ラ（MUC－175SZ：ミュー精器株式会社）をラ
イシメータの秤の感度の問題を解決するために
1998年 8月 14日よりコントローラを使用し計測
している．現在はコントローラを導入することに
より，風の影響は取り除かれるようになった．
　しかしながら平均化処理をほどこしたことによ
り，測器の劣化によるものと考えられる影響が測
定値に含まれていることが発覚した．ただし，日
ベースのデータとしては信頼できると考えられ
る．詳細については新村・杉田（1999）を参照さ
れたい．
　齊藤・山中（2005）はセンター圃場のライシ
メータで観測された蒸発散量の長期解析を行い，
降水直後のデータに水漏れの影響と思われる過大
評価傾向が現われていることなどを指摘した．本
資料で用いたデータでは，この過大評価に関する
補正も行った．詳しくは渡来ほか（2006）を参照
されたい．

15．気圧：Atmospheric Pressure

　観測用鉄塔直下の計測ボックス内に設置された
気圧計（PTB210：ヴァイサラ株式会社）におい
て測定された．単位は hPaである．

Ⅲ　おわりに

　本資料は 1980年に出版した「熱収支・水収支
観測資料（1）」（1977 年 8 月－ 1979 年 3 月），
1988年に出版した「熱収支・水収支観測資料（2）
－熱収支編－」（1981年 7月－ 1987年 12月），
1989年に出版した「熱収支・水収支観測資料（3）
－水収支編－」（1981年 8月－ 1987年 12月），に
続いて 1年ごとにまとめられ（渡来・山中，2005
など），水理実験センター報告及び陸域環境研究
センター報告に掲載されている「熱収支・水収支
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観測資料」の 2005年分のものである．
　これらの観測値のさらに高度な利用を望まれ
る研究者に対しては，1 時間平均値あるいは積
算値が，陸域環境研究センターのホームページ
（http://www.suiri.tsukuba.ac.jp/）の熱収支・水
収支観測圃場日報データベース（http://www.

suiri.tsukuba.ac.jp/hojyo/database.html）に保管
されている．また 2003年 5月 1日以降は，10秒
平均値及び 30分平均値データも保管してある．
データの集録・処理方法については浅沼ほか
（2004）を参照されたい．
　さらに，2003 年 4 月以前の気象日報（原簿）
および自記打点記録紙などの保管されている原資
料の利用も可能である．2003年以前のデータの
集録・処理方法については鳥谷ほか（1989）を，
1987年以前のデータの集録・処理方法について
は古藤田ほか（1983）を参照されたい．
　TERC圃場における 24年余にわたるルーチン
観測データは，Ver. 2.0データという形でクオリ
ティコントロールがなされ，「TERC熱収支・水
収支観測データベース図表集」としてまとめられ
た（渡来ほか，2006）．Ver. 2.0データは今後，陸
域環境研究センターのホームページ上で公開され
る予定である．
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気象・水文表

表の見方
（1）ITEMは観測要素，INSTRUMENTは観測測器を示す．
（2）UNITに関して，MONTHLY FREQUENCYは月毎の頻度を示す．
（3）表の横軸は月，縦軸は日である．
（4）表中の ***は欠測を，…は対応する日がないことを示す．
（5）NO DATAは欠測頻度を示す．
（6）MEANは月平均値，TOTALは月積算値を示す．
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第 1図　測定高度 29.5 m（上図），および 1.6 m（下図）における風速の日平均値の季節変化
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第 2図　測定高度 29.5 m（上図），および 1.6 m（下図）における運動量フラックスの日平均値の季節変化



－ 106 －

第 3図　測定高度 29.5 m（上図），および 1.6 m（下図）における顕熱フラックスの日平均値の季節変化
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第 4図　正味放射量（上図），全天短波放射量（中図），および地中熱流量（下図）の日平均値の季節変化
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第 5図　測定高度 29.5 m（上図），12.3 m（中図），および 1.6 m（下図）における気温の日平均値の季節変化
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第 8図　気圧の日平均値の季節変化

第 6図　3深度（2.2 m，10 m，新 2.0 m）の観測井における地下水位の日平均値の季節変化

第 7図　4深度（2 cm，10 cm，50 cm，100 cm）における地温の日平均値の季節変化
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第 9図　測定高度 29.5 m（上図），12.3 m（中図），および 1.6 m（下図）における露点温度の日平均値の季節変化
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第 11図　日蒸発散量の季節変化

第 10図　日降水量の季節変化
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Ⅰ　Introduction

　The purpose of  this report is to present the 

total dataset of  the wave-flume experiments 

conducted by Sekiguchi and Sunamura (2004, 

2005), who examined the threshold for rippling on 

sand beds with different bottom perturbations.  

Ⅱ　Laboratory experiment

　The experiment was carried out using the wave 

flume (14 m long, 50 cm deep, and 25 cm wide) 

with a piston-type wave generator (Fig. 1).  At the 

onshore end, a fixed slope of  1/20 was installed to 

reduce energy of  waves reflected from the down-

wave side of  the flume.  A sand bed (3 m long, 25 

cm wide, and 3 cm thick) was constructed in the 

horizontal portion of  the flume; both ends of  the 

bed tapered off  to reduce the local disturbance 

of  flow.  Three types of  sand beds with different 

perturbations were prepared: (1) a horizontal flat 

bed, here referred to as “the flat bed,” (2) a bed 

with a notch (Fig. 2a), described as “the notched 

bed,” and (3) a bed with a notch and two mounds 

(Fig. 2b), called “the notch-mounded bed,” with 

bed perturbation increasing in this order.  The 

heights of  disturbances on the bottom were 1.5 

cm for the notched bed, and 2.3 cm for the notch-

mounded bed.

　Three kinds of  well-sorted quartz sand were 

employed for the bed material; they have similar 

densities, 2.6–2.7 g/cm3, but different median 

grain sizes, i.e., D = 0.021, 0.038, and 0.054 cm.  

The hydraulic parameters were: 20 cm ≤ h ≤ 

30 cm, 1.0 sec ≤ T ≤ 3.5 sec, and 1.7 cm ≤ H ≤ 

13.0 cm, where h is the water depth above the 

horizontal portion of  the sand bed, T is the wave 

period, and H is the wave height over the sand 

bed.  The hydraulic conditions were kept constant 

through each experiment run.  By combining 

these experimental parameters, Sekiguchi and 

Sunamura (2004, 2005) carried out 47 runs for 

筑波大学陸域環境研究センター報告　　No.7　　125～ 133　　（2006）

A Dataset of  Wave-Flume Experiments of  the Threshold
for Ripple Formation on Beds with Perturbations

Tomohiro SEKIGUCHI*

* Terrestrial Environment Research Center, University of  Tsukuba

Fig. 1  Wave flume used in the present study
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the flat bed (Table 1), 113 runs for the notched 

bed (Table 2), and 82 runs for the notch-mounded 

bed (Table 3).  Each run had 30-min wave action.  

Ripple formation was recorded using a digital 

video camera, and photographs were taken at a 

certain interval of  time.

Ⅲ　The analysis of Sekiguchi and Sunamura (2005)

　Thre e  dimensionless  p arameters  were 

employed in the analysis of  Sekiguchi and 

Sunamura (2005): (1) the relative water depth to 

the wavelength, (2) the mobility number, and (3) 

the Reynolds number.  The relative water depth 

to the wavelength can be described as kh (k = 2π/L; 

where L is the wavelength).  According to linear 

wave theory (e.g., Komar, 1998, pp. 161–168), L is 

given by:

L =　　 tanhkh
gT 2

2π 　　　　　　　　　　　　　(1)

where g is the gravity acceleration.  

　The mobility number, M, is a simplified form, 

which neglects the frictional effect, of  the Shields 

parameter that describes the relative magnitude 

of  bed shear stress to the resisting force against 

the motion of  sand grains, and is given by the 

following equation:

M =
ub

 2

(s─ 1)gD
　　　　　　　　　　　　　(2)

where ub is the near-bottom orbital velocity, and 

s is the specific gravity of  sediment.  Sekiguchi 

and Sunamura (2005) employed s = 2.65.  Linear 

wave theory gives ub as:

ub =　　=
πd 0

T
πH

T sinhkh
　　　　　　　　　　　(3)

where d0 is the orbital diameter.

  The value of  the Reynolds number was used 

in order to describe flow disturbance due to 

the perturbation of  the bottom surface.  The 

Reynolds number is expressed by:

Re =
ub hm

ν
　　　　　　　　　　　　　　　(4)

where hm is the height of  disturbances on the 

bottom, and ν is the kinematic viscosity of  water.  

If  the bottom is flat and smooth, hm should be 

replaced by D:

Re =
ub D
ν
　　　　　　　　　　　　　　　(5)

which is often called the particle Reynolds 

number (e.g., Nielsen, 1992, p.165).  

　Their analysis showed that the threshold 

decreases with increase in bed roughness and 

Fig. 2   Two types of  topographic 
d is tu rbances  used  in  the 
experiments: a notch (a), and 
a notch and two mounds (b), 
both located in the central 
portion of  the sand bed
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attains constant value with further increased bed 

roughness (Fig. 3).  The threshold also decreases 

as kh increases.  They proposed the following 

empirical model of  the threshold for rippling 

considering the effect of  bed perturbation:

M = 2 + A exp B　　　　　　　　　　　　　(6)

where

(　　　　　)A = 5.7　　　　　─ 13.79
kh─ 0.65 　　　　　　　　　　(7)

and

B = ─8× 10─4 Re 　　　　　　　　　　　　(8)

Fig. 3  Relationship between the Reynolds number, Re, and the mobility number, M, for ripple initiation 
with different ranges of  the relative water depth, kh (after Sekiguchi and Sunamura, 2005).  The 
solid curve in each graph denotes the threshold for ripple formation.
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米国デューク大学滞在報告

浅沼　　順 *

　2004年 3月より 2005年 1月までの 10ヶ月間，文
部科学省在外研究員制度によって，米国ノースカロ

ライナ州にあるデューク大学に留学したので，報告

する．デューク大学は，20世紀初頭に創立された由
緒ある大学であり，医学部が地域医療を担う大規模

な病院を経営している．もともとは，法学・教養学

部など文科系を中心とした大学であったが，近年，

工学や環境学に力を入れており，これらの部門で急

速な展開を行っている注目の大学である．水文学の

分野においても，近年，力のある若手が集まってお

り，現在注目されるグループの一つである．特に環

境学部（元林学部）が管理・運営する Duke Forest

と呼ばれる演習林において，森林水文・生態水文・

炭素循環に関する実験研究を集中的に行っているこ

とは，有名である．特に FACE（Free Atmosphere 

Carbon Enrichment）と呼ばれる，大規模実験は既に

NatureやScienceなどにその結果が発表されており，

高い評価を得ている．また，欧米での水文学での新

しい潮流として，Ecohydrology（生態水文学）と呼

ばれる生態学と水文学の間の横断的分野について，

紹介した．

瀬戸内海松山市沖海域の
砂堆の特徴と堆積環境

関口　智寛 *・ 布川　裕也 **・
大平　亮 ***・岩本　直哉 ****・
井上　卓彦 ****・井内　美郎 ****

　複数チャネルからの流れの影響下にある堆積地形

と流れ場の関係について，瀬戸内海松山市沖海域を

モデルフィールドとして検討した．調査海域北部に

は “大洲” と呼ばれる砂堆，南部には “ツガイ州”

と呼ばれる二つの砂堆が分布し，その南西には釣島

海峡と高浜瀬戸が隣接する．'04年 7月 20・21日に
RESON社製ナローマルチビーム音響測深器 SeaBat 

8101 ER型を用いて海底地形の測深を，'04年 7月 3・
4日に RD Instruments社製超音波ドップラー流速プ

ロファイラーWorkhorse Sentinel 600 kHzを使用し

て流れ場の観測を行った．また，'01から '03年にか
けて採取した 611の表層底質試料を用いて表層堆積
物分布を調べた．調査結果を基に描いた海底地形図

から，大洲南端を境界として砂堆のクレストライン

の伸張方向が急激に変換することがわかった．一方，

流速測定結果から調査海域南部では潮汐渦が発達

することが明らかになり，クレストラインの変換点

はこの潮汐渦が影響を及ぼす限界とほぼ一致した．

また，砂堆の最大傾斜面の傾斜方向と砂堆上に発達

するデューンのそれとが，北部では一致するのに対

し南部では一致しない．砂堆とデューンの最大傾斜

方向はそれぞれ平均流の方向，最大流の方向と整合

的であった．さらに，堆積物の中央粒径は海峡から

離れるほど細粒化するものの，南部海域の砂堆上よ

り北部海域の砂堆上の粒径の方が大きい傾向があっ

た．以上の結果から，調査海域北部と南部で砂堆の

形成メカニズムが異なり，北部では海峡部から運ば

れてきた堆積物が流れの減衰により集積して砂堆を

 * 筑波大学陸域環境研究センター  * 筑波大学陸域環境研究センター

 ** （株）ナイトライド・セミコンダクター

 *** （株）オーシャンエンジニアリング 

 **** 愛媛大学
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 * 国立極地研究所　気水圏研究グループ

形成しているのに対し，南部では潮汐渦の発達によ

り渦中心へ堆積物が集まって砂堆が発達したものと

推測される．

古気候指標としての
水安定同位体比の可能性 

̶最近の極域アイスコアの研究例̶

植村　立 *

　極域のアイスコアには，過去 10万年以上にわたる
気候変動の記録が保存されている．なかでも，水の

安定同位体比は気温変動の復元につかわれる重要な

指標である．水の同位体比から気温を復元するには

「同位体比と気温の相関関係」をもとにした「同位体

温度計」を用いることが一般的であるが，気温推定

の妥当性については，いくつかの問題が指摘されて

いる．

　本発表では，この「水同位体温度計に関する研究

の現状」を紹介する．また，水蒸気起源海域の環境

復元をすることで，同位体温度計の精度向上にも役

立つと期待されている d-excessをもちいた研究につ

いて，日本隊が掘削した南極ドームふじアイスコア

の研究例を紹介する．
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平成 17年度陸域環境研究センター施設利用状況
（平成 18年 3月 31日現在）

教育関係 研究関係

学
群

地形プロセス学・同実験（自然学類） 20名× 15回 卒業研究利用者
地球科学実験Ⅲ（自然学類） 33名× 2回 　　自然学類 7名
気候学・気象学実験（自然学類） 30名× 10回
水文学実験（自然学類） 23名× 3回
　　　〃 25名× 10回
水資源利用学実験（生物資源学類） 10名× 5回
計測制御工学実験（生物資源学類） 35名× 1回

合計（延）数 1,070名 合計（延）数 7名

大
学
院

実習（環境科学研究科） 21名× 1回 生命環境科学研究科 10名
地域調査法（教育研究科） 9名× 10回 生命環境科学研究科（実験室のみ） 1名

環境科学研究科 3名
人間総合科学研究所（体育科学専攻） 1名

合計（延）数 111名 合計（延）数 15名

教
職
員

学生の指導 59名 陸域環境研究センター 9名
生命環境科学研究科（地球環境科学専攻） 4名
環境科学研究科 4名

合計（延）数 59名 合計（延）数 17名

他
大
学
等

地理情報・環境教育研究野外調査 A 2名× 1回 千葉大学環境リモートセンシンク研究センター 1名
 （立正大学地球環境学部地理学科） 名古屋大学地球水循環研究センター 1名

IHPトレーニングコース（名古屋大学） 20名× 1回 立正大学地球環境科学研究科 1名
国立科学博物館 1名
産業技術総合研究所 1名
NHKエデュケーショナル 4名

合計（延）数 22名 合計（延）数 9名

そ
の
他

　　　　　　　　研究会・年次報告会 5回　参加者 177名
　　　　　　　　セミナー 6回　参加者 123名
　　　　　　　　ワークショップ 2回　参加者 100名（国際・国内　各 1回）
　　　　　　　　機器の利用 6名
　　　　　　　　データの利用 7名
　　　　　　　　見学者
　　　　　　　　　　国内 410名
　　　　　　　　　　国外 12名

利用者合計　 2,145名



－ 144 －

主　な　行　事

年　月　日 記　　　　事
2005.  4.  1 藪崎　志穂研究機関研究員採用
2005.  4. 22 茨城高校見学（46名）
2005.  4. 23 科学技術週間・センターの一般公開
2005.  5. 26 茨城県立竹園高校見学　（180名）
2005.  6.  1 関口　智寛講師着任
2005.　6.  8 山形県立米沢中央高校見学（35名）
2005.  6. 16 吉村　恵美子研究支援推進員採用
2005.  6. 28 平成 17年度第 1回運営委員会
2005.  6. 30 目代　邦康準研究員退職
2005.  7.  1 八反地　剛準研究員着任
2005.  7. 19 宮崎県立宮崎北高校見学（45名）
2005.  7. 20 圃場整備（草刈）
2005.  8. 4 自然学類体験学習（38名）
2005.  8.9 NHK教育番組「NHK高校講座　地学」撮影
2005. 10. 14 高崎福祉大学高崎高校見学（78名）
2005. 10. 26 鳥取県立鳥取東高校（10名）
2005. 11 「陸域環境研究センター報告第 6号」発行
2005. 11. 10 栃木県立栃木高校見学　（45名）
2005. 11. 21 圃場整備（草刈）
2005. 12. 1 吉田　瑞穂研究支援推進員採用
2005. 12. 2 常盤大学高校見学（40名）
2005. 12 .16 陸域環境研究センター国際ワークショップ開催
2005. 12. 19 陸域環境研究センター国内ワークショップ開催
2006.  1.14 筑波グランドフェスティバル見学（10名）
2006. 1.16-19 飯島技術専門職員ショベルローダー講習会受講
2006. 1. 16 平成 17年度第 2回運営員委員会
2006. 1. 19 中国科学院研究者見学　（8名）
2006. 1. 27 大型水路天井走行電車定期点検実施
2006. 2. 9 圃場観測機器の定期点検実施
2006. 3 実験室空調機更新
2006. 3.1-3.2 超音波風向風速計の定期点検実施
2006. 3. 7 IHPトレーニングコース（名古屋大学主催、20名）
2006. 3. 3 平成 17年度陸域環境研究センター年次研究報告会
2006. 3. 3 及川武久教授退職記念会
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陸域環境研究センター　熱収支・水収支観測資料について

下記の表は学内外の利用希望者に対する利用できるデ－タの種類，収録期間，メディアの種類，利用方

法を示す .利用希望者は，データ利用願い（http://www.suiri.tsukuba.ac.jp/new/use/use.html#4）を記
入の上センター宛提出されたい．

デ－タの種類 収録期間 メディア 利用方法

1時間ごとの全測定項目およ
び，日平値（または日積算）

値・日最小値・日最大値が

入った月ごとのアスキーファ

イル

1981 年 /11 月～
現在

陸域環境研究セ

ンターのホーム

ページ

陸域環境研究センターのホームページ（http://

www.suiri.tsukuba.ac.jp/）の TERC熱収支・

水収支観測データベース（http://www.suiri.

tsukuba.ac.jp/hojyo/Japanese/database.html）に

アクセスする．

●月ごとのデータは，（ht tp : / /ho jyo.su i r i .

tsukuba.ac.jp/hojyo/archives/monthly/）に保

存されており，ファイル名のつけ方は次の通

りである．Dyy-mm.DAT，yyは年，mmは

月を表している .例えば，2002年 4月のデー
タは，D02-04.DATである．

●年ごとに圧縮されたデータは，（http://hojyo.

suiri.tsukuba.ac.jp/hojyo/archives/yearly/）に

保存されている．圧縮形式は lzh形式または 

tar + gzip形式である．

上記データのプリントアウト 1983年 /7月～
2003年 /3月

冊子体（3枚 /1日）
一冊 /3ヶ月

コピーをとるか（*），写し取り，利用する．ま

たは貸し出しを行うので（一週間まで）持ち帰っ

て利用する．

測定項目ごとの 1時間ごとの
プリントアウト

1989年 /1月～
利用時の 1-2年前

冊子体

1枚 /1月
同上

各項目の日平均値のプリント

アウト

1989年 /1月～
利用時の 1-2年前

冊子体

（センター報告）

1ページ 1年

同上

各項目のアナログ出力を記録

したチャート

1980年 /1月～
2003年 /3月

チャート

一冊 /1月
コピーをとるか（*）センター内で読み取る．

（*）センターのコピー機を使う場合， 学生用コピーカードを使用し，何枚使用したかを記録用

ノートに記入する（教職員の場合は本人あてに，学生の場合は指導教員あてに利用額が後ほど

センターから請求される）．
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筑波大学陸域環境研究センター出版物の
著作権について

1．筑波大学陸域環境研究センター報告等に掲載されたすべての報文等（以下，報文等と称する）の著作
権は筑波大学陸域環境研究センター（以下，本センターと称する）に帰属する．

2．本センターの出版物に掲載された報文等の全部あるいは一部を他の出版物に転載，翻訳，あるいはそ
の他のために利用する場合には，本センターに文書による利用許諾を得た上で，出所明示して利用しな

ければならない．

3．ただし，学説の展開，および教育目的の著作の中で，本センターの出版物に掲載された報文等の一部
を出所明示の上で引用する場合には，前項にかかわらず利用許諾の申請は不要とする．

1993年以前の「水理実験センター報告」掲載記事に関する
著作権委譲のお願い

　近年，国内外の多くの学術雑誌が電子化・ウェブ公開化されてきており，その重要性が高まってきてお

ります．筑波大学陸域環境研究センター（以下，センターと呼ぶ）でも，研究成果公表のために発行して

きた紀要「陸域環境研究センター報告」や，前身である水理実験センター時代の紀要「水理実験センター

報告」の電子化と，センターホームページ（http://www.suiri.tsukuba.ac.jp/）での公開を進めてきました

（目代・塩澤，2005）．
　1994年発行の「水理実験センター報告」第 19号以降，掲載記事の著作権がセンターに帰属することが
明示されておりますが，1993年以前のものについては著作権の記載がありません．そのため，個々の著
者に連絡を取り承諾を得てきましたが，すべての著者からの承諾を得るには至っておりません．

　そこで，ここに 1993年以前の「水理実験センター報告」掲載記事のすべての著者に対し，当該記事の
著作権をセンターに委譲されることをお願いする次第です．ただし，電子化・ウェブ公開を希望されない

記事については，お知らせ頂ければ対象から除外致します．本件に関するご質問やご意見がある場合は，

センター事務宛にご連絡下さい．お申し出期間は 2
───────────────────
007年 2月末日までと致します．お申し出が無い場合

はご了承頂けたものとして，1993年以前の記事に関しても電子化・ウェブ公開の対象とさせて頂きます．
 今回の著作権委譲は，センター出版物の電子化・ウェブ公開化を行うことにより，研究の便宜を図り，

論文の価値を高めることが目的であり，著者の再利用を妨げるものではありません．

 何卒，皆様のご理解とご協力をお願い致します．

「参考文献」

目代邦康・塩澤暁子（2005）：水理実験センター報告，陸域環境研究センター報告のWWWでの公開につ

いて．筑波大学陸域環境研究センター報告，6，89-91．

連絡先：筑波大学陸域環境研究センター事務室

電 話：029－853－2532
FAX：029－853－2530

e-mail：jimu@suiri.tsukuba.ac.jp
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