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新バケツモデルを用いた流域の土壌水分量，流出量，

積雪水当量，及び河川水温の研究＊

近藤純正＊1・本谷 研＊2・松　島 大＊3

要　旨

　面積13km・の宮城県秋山沢川流域について，「新バケツモデル」を用いて土壌水分量，流出量，積雪水当量の季

節変化を計算し，さらに河川の熱収支式の解から河川水温を求めた．この研究では，山地の気象は平地のアメダス

データに基づいて，標高の関数として推定した．各標高の積雪量は雨雪判別式で計算し，融雪量は各標高の気温の

関数とした．

　計算結果は河川の日々の最高水温の観測値がよく再現でき，また積雪水当量の標高分布の調査結果ともよく対応

する．春期の山地における積雪水当量は500mm程度もあり，融雪期以後の地下水タンクの貯留水量の増加と，夏

の流出量に大きな影響をもつ．1994年夏の渇水は，春の積雪水当量が他の年に比べて小さかったことも一因である

と思われる．

　1．はしカくき

　土壌水分量は地表面・大気間のエネルギー収支を支

配することから，近年，水文過程の研究が盛んになっ

た．その基礎として裸地面，。植生地，積雪地など単一・

種類の地表面についての熱収支研究が行なわれてき
た．

　現実の陸面は多様な地表面が混在し，山岳も含む複

雑な地形からなる．単一種類の地表面で得た従来の成

果を総合し，今後，大陸スケールに応用する前段階と

して，小流域の水文過程について研究しておきたい．

　本研究では，宮城県蔵王町の秋山沢川流域について，

土壌水分量，流出量，積雪水当量，同時に河川水温の

季節変化を計算する．河川水温は流出量に敏感である．

晴天で流出量の少ないときは，流路の距離2km（水塊
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の流れる経過時問約2時問）で水温は約10。Cも上昇す

る．この計算では，土壌水分量と降水量と流出量の関

係は新バケツモデル（近藤1993）を応用する．河川

の水温は熱収支モデル（近藤，1995）によって計算す

る．流域内の標高は一定ではないことも考慮する．低

温日の降水は雪となり積雪水当量が増加する．高温日

は融雪が生じ河川流量が増加する．

　前報（近藤・菅原・高橋・谷井，1995）では，ひと

夏の日々の流出量は一定と仮定して水温を計算した

が，降雨の直後は最高水温の計算値は実測値よりも高

くでる傾向にあった．そのため，日々の流出量（二水

深×流速×河川幅）を計算する必要があった．

　本研究の計算結果は，日々の河川の最高水温の観測

値，流出量の数回の観測値，「蔵王エコーライン」に沿っ

て測った山腹の積雪水当量の標高分布と比較する．

　2．研究のレビュー

　融雪量は熱収支式から計算することができる．その

応用として，Kondo　andYamazaki（1990）は面積583

km2の岩手県和賀川流域の4，5月の融雪による流出

量を計算し，実測値との比較において，ほぽ満足でき

る結果を得た．さらに中村・山崎・近藤（1991）は面

積702km2の只見川上流域の3月中旬から5月末に

ついて同様な研究を行なった．これら2流域について
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は，土壌水分のことは考慮しなかったため，5日間ご

との比較しかできなかった．

　降雨に伴う表層土壌水分の時間変化は土壌水に作用

する重力と毛管力などを考慮した式を数値的に解けば

得られる．しかし，この計算は実用的でなく，いろい

ろな簡単化モデルが提案されている．大気大循環の計

算に長く用いられてきたものとして「バケツモデル」

（Manabe，1969）がある．このモデルでは最大貯留量

が深さ150mmのバケツを想定し，貯留水の深さがそ

れを超えた分はあふれて流出するとするものである．

計算が非常に簡単であることが特徴である．

　また，「タンクモデル」（Sugawara　and　Maruyama，

1952；Sugawara，1961；菅原，1993）は洪水予報用に

作られたものである．このモデルでは，タンクの側面

に複数の流出孔，底面に浸透孔をつけてあり，その大

きさと位置を表すパラメータは通常10～20個ある．

時々刻々の流出量の計算精度がよい．

　一方，近藤・渡辺・中園（1992）は時々刻々の洪水

予報ではなくて，地表面蒸発量を計算するための表層

土壌水分の予測目的の「指数関数形貯留量のタンクモ

デル」を提案した．そのモデルでは地中に上段タンク

と下段タンクが設定されており，合計3つのパラメータ

で日平均流出量の日々変化がよく表現できる．

　この流出モデルに熱収支モデルを組み合わせて，山

崎・田口・近藤（1994）は山形県釜淵1号沢の面積0．031

km2の森林流域の融雪出水量を再現した．この流域は

小面積であり，貯留タンクは1組でよかった．さらに，

各地の森林試験流域の流出量や土壌水分の季節変化を

再現できた（近藤・中島・渡辺，1994）．

　「指数関数形貯留量のタンクモデル」は直感的に考

え出されたものである．自然条件において指数関数が

近似的に成立することを証明するために，近藤（1993）

は水平方向に非一様な厚さをもち，かつ種類の異なる

土壌が水平方向に分布している場合について，数値計

算をした結果，降水後の表層土壌中の水分量の増加お

よび日平均の流出量は，降水量をパラメータとした指

数関数または双曲線関数で近似的に表されることを示

した．これは単純性からいうと「バケツモデル」に対

応し，精度からいうと菅原の「タンクモデル」に匹敵

することから，「新バケツモデル」と命名した．その数

値計算の段階では，指数関数（exp）よりも双曲線関数

（tanh）のほうが精度がよかったが，後に，現実の流域

に適用してみると，両者による結果はほとんど同じで

あることが分かった．
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　　碁敏碁遷許擁
第1図　対象流域の地図．（上図）太線は対象流域

　　　　の範囲を示し，その西端は蔵王連峰の尾

　　　根線で左が山形県，K：川崎アメダス，
　　　　S：白石アメダス，F：不忘山ロボット
　　　　雨量計．（下図）流域の拡大図，U：源流

　　　　点，T：谷井養魚場，A：国道に架かる

　　　秋山沢橋

　3．対象流域と主なデータ

　宮城県蔵王町の秋山沢川は，阿武隈川の上流にある

支流の1つである．蔵王連峰の南北方向の稜線上の屏

風岳（標高1817m）から東向きに水は流れている．標

高440mの所に，川の水を利用した谷井養魚場があ

る．稜線からこの地点を囲む流域面積は約13km2で

ある（第1図）．流域の形は，稜線を短辺とする長方形

で近似できる．地形は，一部に急峻な斜面もあるが，

稜線付近からなだらかである．冬期の流出量は，最小

値0．18m3s『1（雨量換算で1．2mm　d『1相当）を下回

ることはない．

　この流域について貯留水量，積雪水当量，流出量を

計算する．河川水が樹林内の岩問を流れ終った，標高

610mの地点を源流点と定義する．ここから下流の周

辺一帯の樹林は伐採され，河川は改修されていて日当

たりはよい．源流点から谷井養魚場までの2kmの区

間について河川水温の計算をする．

　この流域にもっとも近いアメダスは白石（標高　86

m）と川崎（標高200m）である．この2点の気象デー
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タを用いる．また，流域の南の約2kmの所には暖候

期のみ不忘山ロボット雨量計（標高1050m）が設置さ

れており，その降水量を利用する．日平均水蒸気圧は

仙台管区気象台の観測値を用いる．

　4．土壌水分，積雪水当量，流出量の計算式

　本研究では平地に展開されたアメダスのデータを用

いて流域内の気温と降水量を標高の関数として表す．

流域内の稜線の標高（1800m）と最低標高（440m）の

範囲を標高別に10に区分し，各区分ごとに水収支を計

算する．流出量の流域内総量が流出量として観測され

る．小流域内の日平均流出量を対象とするため，流路

に沿う水塊の時問遅れは考慮しない．以下では降水量，

積雪水当量，流出量，貯留水量，蒸発散量など水に関

する量は，水の厚さ換算とし，mmまたはmmd－1で

表す．流域面積は13km2であるので，流出量1mm　dd

は0．15m3s－1に相当する．その他はSI単位系とす
る．

　この章の計算式は単純化されており，“BASIC”プロ

グラムで100行程度で行なうことができる．

　4．1気温の標高分布

　アメダス（白石，川崎）の2地点の平均標高をz．，そ

の日平均気温の平均値をT。としたとき，標高zにお

ける日平均気温は次式で与える．

　　　　　　　　　　　　　　　丁窺礁＋丁吻n．
　T（z）二丁、一〇T（z－z、），T、二　　　　　　　（1）
　　　　　　　　　　　　　　　　　2

　6丁二〇．0065。C　m－1，za二143m

ここに，丁規砿と丁痂は毎日の最高・最低気温であ
る．

　4．2　降水量の捕捉率による補正

　一般に，雨量計による降水粒子の捕捉率は風速の増

加にしたがって小さくなり，特に降雪のときの捕捉率

は小さい（Sevruk，1985；近藤，1994，p．51）．降水量

の観測値をlp70BSとして，降水量は次式で修正する．

平地の観測：

　P7二∫×P7郷　　　　　　　　　　（2）
∫二L25＋0．15cos［ω（4砂一20）］　　　　（3）

山岳の観測：

　P7二海×Pz。βs　　　　　　　　　（4）

毎二L2×∫　　　　　　　　　　　（5）
ω二2π／365日，4砂は1月1日からの日数である．上

式によれば，冬期は風が強く，かつ降雪の頻度が高い

ことが考慮されており，平地については冬期は最大1．4

倍，夏期は最小1．1倍に修正されることになる．この修
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正値を降水量として用いる．

　4．3　降水量の標高分布

　丁。＜5。Cの日の降水は，平地での降水量は少なくて

も，山地ではかなりの積雪量となる．この条件を寒冷

日と呼ぶ．また，T、≧5。Cの条件を温暖日と呼ぶ．

（a）寒冷日（T、＜5。C）は，アメダス2地点の日降水

量の平均値（修正値）をP7．として，降水量は次式で

与える．

　、P7（z）二［1＋傭、（z－zα）］P7、　　　　　（6）

　　6p呪1二〇．001md，z、二143m

つまり標高差1000mで降水量は2倍になる．これは

後で，山岳の積雪水当量の実地調査から確かめられる．

（b）温暖日（T、≧5。C）は，次式で与える．

　、P7（z）二［1＋6肥（z－zα）］P，、　　　　（7）

　　6pR2＝0．00064m－1，zαニ143m

つまり標高差1000mで降水量は1．64倍になる．係数

6肥は次によって求めた．不忘山ロボット雨量計（標

高zFuB。二1050m）について，1987～1994年の6～9月

を調べてみると，不忘山の降水量（観測値）は白石・

川崎（平均標高z、＝143m）の平均降水量（観測値）

の1．48倍である．山岳の雨量計の捕捉率と平地のそれ

の比を∫耀∫二1．2と仮定しているので，6PR2二

［（擁／∫）（1．48－1）］／（1050－143）二〇．00064mdとな

る．

（c）暖候期6月1日～10月15日（4の・二152～288）は，

不忘山の降水量の修正値をP7F昭oとして次式で与え

る．

　一P7（z）二［1＋6肥（z－zわ）］P乃　　　　　（8）

　　　P7α十P7FUBO　P陥二　　　　　　　　　　　　　　　　　　（9）
　　　　　　2

　　　勧十ZFUBO
　筋二　　　　二597m　　　　　　　　　（10）
　　　　　2

　4．4　積雪水当量の標高分布の初期値

　計算する最初の年1991年の1月1日の積雪水当量

は，標高z、（＝508m）における積雪水当量をFVSNow、

（ニ0）とし，次式で与える．

　PVs即w（z）＝γVSNo賄＋0梛ow（z－z、）≧0　　　（11）

　　OSNow二〇．8mmm－1

つまり標高差1000mで，積雪水当量は800mm（二〇．8

m）増加すると仮定する．無仰の値は山岳における融

雪期はじめの平均的な値である（近藤・渡辺，1991）．

　この初期条件のもとで，まず1年間計算する．後述

の地下水タンクは1年間では定常的な年変化状態にな

らないので，1991年の12月31日の結果を再び初期条件
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として1991年の計算を3年間繰り返すと，ほぽ定常的

になる．本研究のモデルでは，計算は瞬時に終わる．

1992年以後は，3回繰り返して得た1991年の12月31日

の積雪水当量の計算値を初期値として，1995年まで連

続して計算する．

　4．5　雨雪判別式

　降水が雨か雪であるかは，気温よりも湿球温度また

は相対湿度あるいは水蒸気圧によって判別される（近

藤，1994，p．49）．ここでは降水日の各標高における相

対湿度7hを90％の一定として，気温丁（z）が次式に

示す湿度を考慮した臨界温度丁。を越えるか越えない

かによって判別する．

　T6＝7．7－6．6×7h二1．8。C　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（12）

　T（z）＞T，：雨

　丁（z）≦T、：雪

　4．6蒸発散量と遮断蒸発量

　本研究では蒸発散量は日々計算するのではなく，そ

の季節変化のパターンを与え，日々の降水量の関数で

表す．まず，晴天日の蒸発散量E∫（Z）は，アメダス観

測地点における晴天日の2地点の平均蒸発散量をEヵ

として，次式で与える．

　E∫（z）＝［1－OEP。T（z－z、）］翫　　　　（13）

　E力二2－1．5cos［ω（4砂一20）］　　　　（14）

　　6EPOT二〇．0003m』1

　降水日の蒸発散量E（z）と有効降雨量lp7＊（z）（二

降雨量一遮断蒸発量）は，降水量により（a）（b）（c）の3

段階に分け，次式で与える．

（a）無降水または微雨：P7（z）≦E∫（z）のとき，

　E（z）二E∫（z）一．P7（z），．P7＊（z）二〇　　　（15）

（b）少雨：2E∫（z）≧P7（2）＞E∫（z）のとき，

　E（z）＝0．5E∫（z），」P7＊（z）＝一P7（z）一E∫（z）　（16）

（c）大雨：、P7（z）＞2E∫（z）のとき，

　E（z）二〇，」P7＊（z）二、P7（z）一E∫（z）　　　（17）
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　上記の晴天日の蒸発散量E血の式は，蒸発散量の年

間値とその季節変化が実際の値（近藤・渡辺，1991；

近藤・中園・渡辺，1992；近藤・中園・渡辺・桑形，

1992）にほぽ合致するように与えたものである．これ

は，以前の計算法（近藤・渡辺・中園，1992）をいく

ぶん簡単化したものとなっている．

　積雪があるときの樹木の蒸発散量はゼロとし，上式

で計算されるE（z）が積雪面から蒸発するとする．積

雪があるときでも，降水が「雨」と判別された標高で

は，有効降水量は融雪水と共に地中へ入るとする．

　4．7　融雪量

第2図

一　　α吃
（1一α）吃

FD→一」→
　　　　F

新バケツモデルに地下水タンク

を付けた計算模式図．Wハ：表

層タンクの貯留水量，レVB：中

間タンクの貯留水量，四c：地

下水タンクの貯留水量，Fβ：表

面流出量，αFc：中間流出量，

（1一α）Fc：浸透流，Fo：地下
水流出量．

　積雪が存在し，かつT（z）＞Toのとき融雪が生じ

るとする．その日の融雪量（mmd－1）は次式で与える．

　P“ELT二6“乱丁［T（z）一To］　　　　　　　　　（18）

　　6“硯丁＝4mm　d－1K－1，Toニ0。C

6〃ELT（融雪係数）は流域の条件により熱収支的に決め

ることができる（近藤，1994，p．142，p．256；Yamazaki

andKondo，1992）．すなわち，融雪係数は放射量，気

温の日較差，相対湿度，風速，積雪面アルベードなど

によって変化し，またToは一5。Cくらいのこともあ

る（近藤・山崎，1987，図10）．そのため，日々の融雪

量は熱収支式から計算されるが，気象データのとぼし

い流域では，融雪期の平均的な条件から融雪係数をあ

らかじめ算定しておく．

　融雪があるときは，各標高の有効降水量を．P7＊とし

たとき，地中への流入水量は次式になる．

　」P7＊＊二、P7＊＋」P“ELT　　　　　　　　　（19）

　4．8　流出量と貯留水量の関係式

　この流域では11～3月の期間は多量の降雪はあるも

のの降雨はほとんどなく，逓減率の小さい流出が長く

14 “天気”42．12．
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続くので，地下水タンクも考慮する．以下では，各標

高の関数を表す記号（z）は省略する．地表面に近いほ

うから順番に「表層タンク」，「中問タンク」，「地下水

タンク」を設定し，それぞれ添え字、4，β，Cをつけ

て表す．降雨日に表層タンクから盗れた水は中間タン

クに入り，一部は溢れ表面流出量となる．中間タンク

の底から出た水の一部は中間流出量，残りは浸透流と

なり地中タンクヘ入る．これを以下の式で示す（第2

図参照）．

　新バケツモデルによれば地中への流入水量、P7＊＊，

土壌中の含水量以流出量Fの関係は次式で表され

る（近藤，1993）．

　（a）表層タンクの式

　rA，窺砿を上層タンクの最大貯留容量としたとき，

含水の増加量は

　d　VVみ二（VVA，規砿一VV　A，o）tanh（冗澱）

で表される．ただし，

　　　」P7＊＊
　工4二二　　　　　　　，
　　　レVA，彫砿

（20）

（21）

tanh（πハ）一1－exp（一2冗ハ），

　　　　　　1十exp（一2x河）

　WA＝四A，o＋dレV丑一E：1日後の含水量，　（22）

　F五＝P7＊＊一dレVA＞0，　　　　　　　　　　　　　　　（23）

　VV五，o：前の日の貯留量，

　FA：表層タンクから溢れ，中間タンクヘ入る水の
量．

　（b）中間タンクの式

　砂Bを中間タンクの貯留量としたとき，次式で与え

る．

　Fc二々cVVβo：中問流出量と浸透流，　　　　（24）

　dWB二（W且規砿一確EO）tanh（劣B）：含水の増加量．

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（25）

ただし，

　　　　Fみ
　掬二　　　，　　　　　　　　　　（26）
　　　レVE窺砿

　WB二W卵＋dWB－Fc：1日後の含水量，　（27）

　砂βo：前の日の貯留水量，

　Fβ二Fハーd｝VB＞0：表面流出量，　　　　　（28）

αは中問タンクの底から出た水Fcの内，中問流出量

となる割合である．したがって，α、Fcが中間流出量，

（1一α）Fcが浸透流として地下水タンクに入る．FB

は降雨または融雪によってその日のうちにタンクから

溢れ，流出量の一部となる．

　（c）地下水タンクの式

　Wcを地下水タンクの貯留量とし，次式で与える．

　Fo二hDrG　O2：地下水流出量，　　　　　　（29）

　レVc二『c　o＋（1一α）Fc－FD：1日後の含水量，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（30）

　WG　O：前の日の貯留水量．

したがって，流出量の合計は次式で表される．

　．F二．Fβ＋αFc＋Fo：流出量　　　　　　　　（31）

　当初の計算（近藤，1993）では，掬の分母は
FV且，窺砿一rA，oとしてあったが，式（21）とするほう

が実際の流域での適合性がよい．また「指数関数形貯留

水のタンクモデル」（近藤・渡辺・中園，1992）は上記

のtanh（∬）の代わりに［1－exp（π）］としたものであ

るが，長期間の計算では実質上，両者での差はほとん

どない．

　この「新バケツモデル＋地下水タンクモデル」に必要

なパラメータは表層タンクの最大貯留容量W』，吻砿，

中間タンクの最大貯留容量Wβ窺砿，中間流・浸透流の

係数hc，中間流・浸透流の分配比α，および地下水流

出の係数hoの5つであるが，近藤・中島・渡辺（1994）

によると，各地の流域で，WA，窺砿＝300mmの一定と

してもよいので，秋山沢川でもこの値を用いる．した

がって決めるべきパラメータは残りの4つである．

　1994年の渇水時（7月29日）と，大雨後9日目の豊

水時（10月8日）に行なった流出量の2回の観測（第

4図の下端の図中のプロット2点），及び冬の渇水期で

も流出量は1．2mm　d－1（二〇．18m3s－1）以下にはなら

ないという現地における経験条件からパラメータを決

め，第1表に示した．これを本研究で用いる．中間タ

ンクのパラメータhc＝0．1d－1は，この河川の大雨後

の流出量逓減の時定数が10日ということである．

　以上による計算結果は，1995年の流出量の実測値と

山地における積雪水量の標高分布の実測から確かめら

れる（第6章）．

　　　　第1表　秋山沢川の流出パラメータ

パラメータ 適　　値

レVみ，窺∬（mm）

r伽砿（mm）
hc（d－1）

　

h∂（mm－1d－1）

300

500
0．1

0．3

7×10－6

　5．河川水温の計算式

　河川水温は放射量や気温などの大気側の条件のほ

か，河川水の厚さ（水深），流速，川床の土壌の熱容量

と熱伝導率によってきまる．水深が浅いときは，流速

1995年12月 15
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が小さく，かつ水塊の熱容量が小さいので，日中の水

温は著しく上昇する．気象データはアメダスの日最

高・最低気温，日照時問，日平均風速を用い，日変化

のパターンは関数形を仮定する．水温は，源流点を出

発してからの経過時間と，太陽時の時刻の関数となる．

詳細は近藤（1995）に示されている．入力する気象デー

タの代表性と誤差は別にして，計算は熱収支式をかな

り厳密に解くものである．

　源流点の水温を与えて，流路に沿う水塊の熱収支を

ラグランジュ的に計算し，水温変化を求める．夜間の

水温は流路に沿って数kmの距離以内で±1。C程度し

か変化しないので，谷井養魚場における朝の最低水温

の観測値が源流点の水温に等しいと仮定する（近藤・

菅原・高橋・谷井，1995）．

　源流点から上流では川幅が狭く，かつ河川は日当た

りの悪い樹林・峡谷部を流れているので，水温の日変

化は小さいとした．しかし，1995年8月27日～9月15

日の20日問にわたり源流点で水温日変化を測ってみる

と，日較差は20日間平均で2．65。C，晴天日の平均で

3．6。C（2．9～5．1。C）ほどあった．したがって，後掲の第

6図に示す晴天日の最高水温は約2。C低めに計算され

ることになる（近藤・菅原・高橋・谷井，1995）．実際

に，第6図にはこの傾向が見られる．計算精度を上げ

るには，源流点から谷井養魚場（水温観測点）までの

有効な距離2kmを3kmとすればよいことになるが，

本研究では，この操作は行なわない．

　第4章の計算式によって得た日々の流出量（二水

深×流速×河川幅）をこの計算に用いる．流速と河川

幅は流出量F［mmd》1］またはQ［m3s－1］の関数で

ある．秋山沢川については，近藤・菅原・高橋・谷井

（1995）を参考にして，次式で与える．

　流速：「V［ms－1］ニ0．35＋0．085Qlo’7　　　　（32a）

　　　　　　　　二〇．35十〇．0225Fo・7　　　　　　（32b）

　河川幅：1γ［m］＝12．2＋14．8［1exp（一〇．476Q）］

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（33a）

　　　　　　　　ニ12．2十14．8　［1－exp（一〇．0714F）］

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（33b）

　　　．　　Q＿0．15F　水深．4レγ二　　一　　　　　　　　　　　　（34）
　　　　　　　1γU　　ly　U

ただし，源流点から下流の0～3kmの区問の平均値で

ある．この関係式は，Q二200m3s｛1の洪水時には河川

幅（水面の幅）1γは河道幅（両護岸の間隔27m）に

収束し，4wは約2mに，yは約4m　s－1になるこ
とを考慮してある．1989年8月の氾濫後に行なわれた
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1993年の水収支量の年変化．上から順番
に，降水量，積雪水当量（標高1732，1324，

916，508m），流域平均の貯留水量（破

線：表層タンク，実線：中問タン久一
点鎖線：地下水タン久一点線：積雪水当
量），および流出量の日々変化．

河川改修後の1992年～1995年夏までの期間に適用でき

る．それ以後は再改修したので注意のこと．

　6．結果
　4．4節で述べた初期値を用いて，1992年1月1日から

1995年6月までの4年6か月間を計算する．最後の6

か月分は観測による検証を行なうためのものである．

以下では特に，大冷夏多雨年の1993年と，暑夏渇水年

の1994年に注目する．

　6．1積雪水当量・貯留水量・流出量

　第3図は1993年の結果である．最上段は降水量の入

力データである．最下段は流出量である．この年は梅

雨は明けることがなく，降水量が多く，夏期の流出量

はこの4年間で最も多く変動も大きい．図の上から2

段目は4つの代表的標高1732，1324，916，508mにお

ける積雪水当量である．標高　z二1732m　の積雪は

16 “天気”42．12．
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第3図に同じ，ただし1994年流出量の
図中のプロットは観測値である．

　　160　　170　　180　　190　　200　　21（〕　　22〔）　　230　　240

　　　　　　　　　　Day

第5図　1993年夏季（4の＝152～243）の諸量の
　　　　日々変化．上図：降水量，中図：河川の

　　　平均水深の計算値，下図：河川の最高水
　　　温の計算値（実線）と観測値（丸印）．

4の・二175に消える．3段目は表層タンク（破線），中間

タンク（実線），地下水タンク（一点鎖線）の貯留水量，

および積雪としての貯留水量（点線）である．いずれ

も，標高別に10に区分した領域の平均値を示した．中

間タンクの貯留水量が多いのは　4砂＝120～270と，

4のノニ320の頃であり，前者は融雪に続く夏の多雨に，

後者は挽秋の強雨に対応している．地下水タンクの貯

留水量が4の＝90から270のころまで長期にわたり波

状に増加していることは，他の年では見られない．最

大と最小の貯留水量の幅は約400mmもある．積雪と

しての貯留水量は話の二50～100で大きく，最大500

mmもある．これは，日本の山岳流域の特徴である．

大気大循環で用いられた世界の「バケツ」の平均の貯

留水量の深さ150mm（Manabe，1969），またユーラシ

ア大陸冬期の積雪水当量の平均値107mm（Bamett

6砲1．，1988）と比べると，いかに大きいかが理解でき

よう．

　第4図は1994年の結果である．夏の渇水は冬期の山

地の積雪が少なかったことも原因である．つまり，融

雪による地下水タンクの貯留水量（一点鎖線）の増加

は謡のニ90～150の短期間で，しかも少ない．標高z二

1732mの雪が消えた日は他の年に比較して約1か月

も早い．本来ならば春～夏に増加するはずの流出量が

非常に少ない．この年は，夏の末～秋を除けば，流出

量の変動が小さい．第4図の最下段の2つのプロット

は観測値である．4．8節で述べたタンクパラメータはこ

の観測値によって決められた．

　各年について，夏季（吻y二150～240）の大雨後の数

日間を除く期間にみられる低水流時における流出量

と，平均水深の計算値を第2表に示した．1993年（冷夏

多雨）と1994年（暑夏渇水）では流出量はおよそ2倍

の開きがある．これが河川水温に違いを生むことにな

る．また表の下半分には，標高1732mにおける最大

積雪水当量とその起日，および消雪日を示した．1994

年は他の年に比べて雪が少なく，消雪日もはやい．
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　　　Day

1995年1～5月の流出
量の計算値（実線）と

観測値（プロット）の
比較．

年 1992 1993 1994　　　　1995

F（mm　d－1）

伽（m）

γ（m　s一1）

5
0．11

0．42

7
0．13

0．44

3
0．07

0．39

rSNOW（mm）

最大起日（4姻
消雪日（4の）

960

130

175

1100

130

175

600

80

140

770

90

150

　6．2　河川の水温（観測との比較）

　日々の流出量の計算値を用いて，源流点から下流2

kmの地点の水温を計算した．第5図は1993年の結果

である．上段は降水量（アメダスの観測値），中段は水

深である．下段の実線は最高水温の計算値，プロット

は実測値であり，両者は比較的よく対応している．

　第6図は1994年の結果である．水深が浅くなり，最

高水温は異常に上昇した．水深を一夏中一定と仮定し

た前報（近藤・菅原・高橋・谷井，1995）よりも，特

に4砂二233以降で改善されている．

　近藤（1995）によれば，河川の上流部では，水温の

日較差は近似的に源流点からの距離に比例し，碗y

に逆比例する．第2表を参照すると，1994年は4確y

が小さく，最高水温は異常に上昇したことが納得でき

る．

　6．3　積雪水当量の標高分布（観測との比較）

　秋山沢流域の北側に1．5～2．5km離れて山岳観光道

路「蔵王エコーライン」がある．この道路に沿って，

1995年の融雪前～消雪期にかけて，定点を数か所設け，

積雪深と積雪密度を調査し，積雪水当量（＝積雪深×

積雪密度）を算出した．吹きさらしや，吹き溜り場所

は避け，なるべく広い平坦な場所を選んだ．積雪深は

各定点の周囲で10か所測定し平均した．この期間の積

雪密度は450kg　m弓程度であり，標高による導いは

ほとんどなかった．

　第7図は積雪水当量の標高分布の実測値（プロット）

18 “天気”42．12．
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流域区分による流出量の時間変化の比
較．上から順番に，10標高の平均（基準

値），4標高代表点の計算，2標高代表点

の計算，1標高代表点の計算

と計算値（実線）の比較である．現実の積雪量の水平

分布はかなりまだらであることを考慮すると，両者が

全体としてほぼ対応していると見るべきだろう．この

結果は，降水量の標高分布の式（6）ならびに融雪の式

（18）がほぽ妥当であったと考えてよい．

　積雪水当量の標高分布の勾配は　6SNOw二〇．8～1．4

mmm－1となり，近藤・渡辺（1991）のまとめた範囲

に入っている．注目すべきは，融雪がすすむにつれて

式（11）の勾配6S醐wが大きくなることである．融雪期

初期における勾配は降水量の標高分布を表すが，時期

がすすむにつれて勾配が大きくなることは融雪が低標

高ほど早いことを意味している．

　6．4　流出量（観測との比較）

　本研究では，流出パラメータは1994年の観測から決

められた．計算結果の検証は1995年春の流出量の観測

との比較から行なうことができる．

　第8図は流出量の日々変化を示したもので，実線は

　7．議論
　本研究では，いろいろな推定値が用いられた．以下

では敏感度の計算によってその影響を検討する．

　7．1　降水量の標高分布の係数

　降水量の標高分布の係数6PR、（寒冷日）とOPR2（温

暖日と暖候期）を1／2にして1994年について計算した

（図は省略）．流域の全降水量が少なくなるので貯留水

量と流出量は小さくなるのは当然であるが，表層タン

クの貯留水量はほとんど差がない．地下水タンクの貯

留水量が全期間にわたり減少する．流出量は，特に流

出量の大きい時期に20％程度減少するが，流出量の小

さい時期は影響が小さい．

　7．2　融雪係数

　融雪係数o“ELTを1／2にした場合を1994年について

計算した（図は省略）．融雪が遅れるので，地下水タン

クの貯留水量がd砂＝90～160の期間で小さくなる．流

出量は　4の二60～130で小さくなり，逆に　4砂二

130～170で大きくなる．zニ1732mの雪が消えるのは

4の・ニ163である．4の・＞180の期間では融雪係数の影響

は見られない．

　逆に，融雪係数を2倍にすると，z二1732mの雪が消

える日は4砂二132となる．つまり融雪係数の4倍の違

いは消雪を31日も早くする．

　7．3　流域区分と標高差の効果

　第6章では，標高別に10区分して水収支を計算し，

合計または平均した結果を示した．なお，本研究の対

象流域は，単純化のために，等標高間隔の等面積で区

分している．今後の広域陸面の研究に際して領域区分

法の参考とするために，対象流域の代表点のみ計算し，

前記10区分の結果を基準値として比較する．

　区分法の影響が現われるのは融雪によるもので，雨

の場合はほとんど影響しない．つまり，4～6月にそ

の影響が現われるので，以下ではその期間について

1993年の場合を示す．領域区分法として，①流域の平

均標高1点の1120mを代表点とする場合（1標高代表

点），②流域を高・低の2つに区分し，平均標高1460

mと780mの2点を代表点とする場合（2標高代表

点），③同様に4標高1630m，1290m，950m，610mの

4点を代表点とする場合（4標高代表点）について計

算する．

　第9図は流出量の比較である．最上段は基準値であ
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る．最下段に示す1標高代表点の結果では，基準値に

比べて4の＝112～118，129～135で増加，6のノニ

140～170で減少となる．特に，4砂＝129～135に融雪が

集中し流出量が大きくなる．この意味は，標高差の大

きい山岳流域では，標高差の小さい高原状流域に比べ

て，融雪出水が平均化されることを示唆するものであ

る．

　下から2段目の図は2標高代表点の結果である．基準

値に比べて4の二145～156で増加，4の二164～172で

減少となっている．注目すべきは，2標高代表点（1460

m，780m）の結果は，1標高代表点（1120m）の結果

と基準値の中間に入っていないことである．すなわち，

多量の融雪は積雪量と融雪の条件が重なる標高で起き

るのであり，平地の気温と融雪出水量の相関関係は必

ずしも高くはならない．流域の出水量から決められた

経験的な融雪係数がばらつく一因はこのことにある．

　第9図の下から3段目は4標高代表点の結果である．

基準値と比べてほとんど差がない．以上の結果から，

領域区分の目安は，標高差300m未満である．換言す

ると，気温逓減率を考慮すれば，融雪予測のための気

温の精度は2。Cよりよいことが必要である．

　8．まとめ

　新バケツモデルと河川の熱収支式を用いて，面積13

km2の宮城県秋山沢流域について，土壌水分量，流出

量，積雪水当量，および河川水温の日々変化を計算し

た．計算結果は河川の最高水温の観測値や積雪水当量

の標高分布の調査結果ともよく対応した．図示しな

かった結果も含めると次のようにまとめられる．

　（1）この研究では降水量の観測値に対し雨量計の捕

捉率による補正を行ない，雨雪判別は各標高の湿度を

考慮した気温によって行ない，融雪量は各標高の気温

の関数，遮断蒸発量は各標高の降水量の関数とした．

　（2）山岳の降水量は，平地のアメダスの降水量より

も平均的に2倍程度大きいと仮定したことは，流出量と

積雪水当量の観測値と矛盾しない．

　（3）モデル上での地下水タンクの貯留水量は，毎年，

「融雪期～梅雨」と「秋の多雨」にそれぞれ対応した2

回の増加が見られる．

　（4）冬期～初夏にかけて，積雪水当量として保持さ

れる流域平均の貯留水量は500mmにもなる．融雪は

直後の流出量を大きくするとともに，地下水タンクの

貯留水量を増加させ，夏季の流出量を維持する．

　（5）表層タンクの貯留水量の変動は小さい．第3，

4図の貯留水量（Storage）は標高別に設定した10組

のタンク貯留水量の平均を示してある．

　（6）1994年の渇水は夏の少雨のほか，春の積雪水当

量が少なかったことも原因である．渇水で水深が浅く

流速も小さく，日中の河川水温は著しく上昇した．

　（7）融雪係数の4倍の違いは，山頂付近の標高1732

mの消雪を約1か月早めることになる．

　（8）山岳流域は，標高差300m以内の間隔で領域を

区分して水収支を計算する必要がある．ただしこのこ

とは融雪と関係する時期についてである．他の時期を

対象とする場合には，領域区分の数は少なくてもよい．

　（9）流域の出水量から融雪係数を単純に求めるに

は，流域の標高差が300m以内の小流域に限ること．

　（10）山岳流域では高原状流域に比べて融雪出水が平

均化される．しかし，単に平均化した流出パターンと

はかなり異なる場合もある．
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