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1.1 要 約

豪雨の回数は少ないが，それがもたらす多量の雨が全浸透量に与える割合は大きいと考えてよい。そこで，

深さ１mまでの土層水分量をモニタリングしておき，豪雨の前後に水収支式を適用して全降下浸透量を求め

る。フラックス法は，バイパス流が生じる時や，テンシオメータ埋設深より地下水面が上昇した場合は適用

できないが，水収支法はこのような時にも有効である。しかし，降雨のほとんどが土層に貯留されてしまう

ような少雨（その程度は降雨前の土層の乾湿による）に対しては浸透流はわずかであり，水収支法は有効で

はない。一方，我が国の年降水量は1,000 mmを超え，深さ１mまでの土層水分量の年較差は黒ボク土の

場合20 mm程度である。そのため，一年間を対象とした場合には，土層水分量の変化を無視でき，浸透量

は降水量と蒸発散量の差として良い。水収支期間が半年の場合もこのような考え方は有効であるが，３ヶ月

単位では，降水量に比べて土層水分変化量が無視できなくなり，適用は難しい1）。

1.2 原 理

作物の根群域は，葉菜類では30 cm程度が多く，トウモロコシは１m未満，コムギは１mを超える。我

が国のように年降水量が蒸発散量を上回る地域では，旱天が続いたとしても，深さ１mを毛管上昇により上

向きに流れる水の量は浸透量と比べて少ない。このことはまた，作物の根群域が１m未満の場合，１m深

を溶脱した養分は植物根に再び吸収される可能性が少ないことを意味する。このような理由で，水収支の対

象土層を１mとしたが，コムギのような深根性作物に対しては検討の余地がある。なお，肥料の投入量の多

い果樹のナシでも，溶脱量測定は80 cmより深ければ十分である2)。

1.3 装 置

表面流去量を測定する転倒枡の大きさは，枠（波板等）で囲った集水面積と降雨強度によるが，転倒枡の

容量が0.5 Lの場合は，集水面積は２×３m程度となる。平坦地では表面流去が生じる方向がはっきりしな

いため計測が困難である。表面流去が生じるか否かは強雨時の土壌表面の観察が大切であり，地表面に湛水

が生じるような降雨強度を知っておくと，水収支を考察するときに役に立つ。部分的な表面流去を枠で囲ん

Ⅳ-1 土壌浸透水調査法（水収支法）

第Ⅳ章 水移流調査法

降雨前後の短期間を対象とするときは降雨量に比べ蒸発散量は無視できるので，降水量と土層水分増

加量との差が降下浸透量となる。一方，我が国のような多雨地域では，半年以上の期間を対象とすると，

土層水分変化量をゼロと見なすことができ，浸透量は降水量と蒸発散量との差になる。このように対象

とする時期を適当に選ぶことにより，水収支法によりマトリックス流とバイパス流の和である全土壌浸

透量を求めることが可能である。

深さ１mの土層を対象として水収支を適用する。

土壌浸透量＝降水量－蒸発散量－土層水分変化量－表面流去量　　　　　(1)

大量の降雨前後に水収支を適用する場合には蒸発散量をゼロとする。半年以上を対象とする場合は土層

水分変化量をゼロとし，蒸発散量は気象学的な方法や既往の測定値を用いる。

降雨，表面流去量は転倒枡式の量水計を用い，土層水分量の計測にはTDR（Time Domain

Reflectometry）を用いる。水収支に使うデータとしては，１日２回の計測で十分であるが，降雨強度，

降雨分布等の情報を得るには30分毎のデータが便利である。データロガー，TDRの電源は太陽パネルか

ら取ると便利である。
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で抑え込み，降雨を全量浸透させるのも１つの方法である。転倒枡の入り口のゴミは時々除去する。表面流

去量と降雨量はパルスカウンター付きのデータロガーで記録する。

土層水分変化量はTDRで体積含水率を測定し，土層の厚さを乗じて水量（mm）に変換する。TDRは土

に挿入したプローブ長に相当する土壌の平均水分を測定するという大きな特徴を持っている。したがって，

１mの長さのプローブを用いるのが便利であるが，一般に市販されていない。そこで，直径５mm，長さ１

mのステンレス棒を用いて２線または３線のプローブを自作し，TDR100（Campbell社）を用いて体積含

水率を測定するのが良い。市販品の短いプローブを使う場合は，何本かのプローブを深さ別に埋設し，１m

土層の保水量を求めることになる。TDRについての一般的注意としては，火山灰土，腐植を多く含む土で

は，TDRが示す体積含水率と実際の値とは異なるので，あらかじめ校正曲線を作っておく必要があること3)，

レキのある土では，プローブの挿入が困難であることが指摘できる。

1.4 計算法

水収支の終了を何時とするかは，実際には難しい問題である。バイパス流は湛水消失後数時間で終了する

と考えられるが，マトリックス浸透流はその後も続く。マトリックス流の大きさと，継続時間は，土壌の性

質，降雨量，降雨前の土層保水量，対象とする土層の深さによって異なる。降雨が止んでから２日後とした

のは，降雨後48時間保水量が圃場容水量として使われること，黒ボク土の実測値から判断したもので，３

日目以降も蒸発散程度の浸透量はみられる。他の土壌では黒ボク土に比べて降雨２日後の浸透量は少ないと

考えられる。ただし，地表残水が降雨後１日以内に排除されない土壌では，水収支式の終了日を降雨後２日

とすることは不都合で，別途検討する必要がある。

〔解説〕

図1は大雨前後に水収支を適用した例である。台風による181 mmの降雨が約１日の短時間にもたらされ

た。１mの土層が保持できる水分量は限られているため，土層保水量の増加は，678 mmで頭打ちとなっ

ている。この値を超えて加えられた降雨は，マクロポアを流れるバイパスや表面流去となって系外に去る。

このデータを得た淡色黒ボク土畑は，平坦で一方向に表面水が流れることがないことから，局所的な表面流

去の可能性はあるが，畑の系外には流出せずに凹地でより多くの浸透が生じたと判断される。このような判

断には，大雨時の土壌表面の観察が非常に重要となる。蒸発散を無視すれば，降雨２日後の９月20日0時

までに87 mmの浸透が生じたことになる。

表1は，1998年４月５日から10日にかけての65 mmの雨を含む期間の水収支である。水収支を降雨後

２日でとると浸透量は50 mm，３日でとると58 mmとなる。その差８mmの中には蒸発散量が含まれて

いる。

表２は1998年９月の大雨を含む長雨である，９月15日～10月1日の間の無降雨日は２日しかないので，

９月14日と10月３，４，５日の間の水収支をとった。降雨終了後２日の10月３日で収支計算結果をみる

と，総降雨量244 mmのうち実に214 mmが浸透水となっていることがわかる。また，降雨３日後では浸

透量は224 mmと10 mm多くなっている。この浸透量の差10 mmは蒸発散量よりかなり大きいので，水

収支は降雨後３日目で計算した方が適当かもしれない。このような長期降雨で蒸発散が浸透量に比べ無視で

きるようなときには，水収支法はバイパス流を考慮できるのでフラックス法より精度が高い。表３の例は２

日間に41 mmの雨があったが，浸透量は13 mmにとどまっている。この中には土面蒸発も含まれるため，

降雨のうち約30 mmは土層内に保水され，浸透量は10 mm未満であろう。

Ⅳ-1 土壌浸透水調査法（水収支法）

一つの降雨を対象として浸透水量を求める場合には，水収支の開始を降雨前日，終了を降雨が止んで

から２日後とする。この期間の雨量，土層保水増加量，表面流去量を(1)式に代入し浸透量を計算する。
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半年，１年を対象とするときは土層水分変化量をゼロとする。したがって，TDRによる土層水分計測は

不要となるが，蒸発散量についての文献値等が必要になる。
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〔解説〕

農業環境技術研究所構内の黒ボク土畑を対象に３年間土層水分量をモニタリングした1)。その結果，年降

水量は989, 1530, 1123 mmと降水量の差は約500 mmあったが，深さ1 mまでの土層水分量の年平均値

の年次変化は20 mmであった。このことから，１年を対象とする場合には土層水分変化量をゼロとしても

差し支えないことがわかる。一方，１年を５月から10月と11月から４月の半年に分けたところ，降水量の

平均値は前者が824±205 mm，後者が420±100 mmであった。一方，３年間合計６時期の期間平均土

層水分量の差を求めると，最大で27 mmであり，半年を単位とした水収支においても土層水分変化量は無

視しても浸透量が大きく異なることはない。しかし，３ヶ月単位まで短縮すると，その期間の平均土層水分

量の年変動は同時期の降水量に比べて無視できるほど小さくはなかった。

なお，３年間のデータから，降水量の変動が500 mmの場合，蒸発散量の変動は80 mmであり，降水量

よりも年変動は少ない。このことは，文献値を引用してもほぼ浸透量を推定できることを意味している。

〔補足〕

ここで述べた水収支法は，約３年の黒ボク土の現場試験という限られたデータから考察されたものであり，

とくに，水収支を降雨後の何日目で計算するかといった問題，特に黒ボク土ではない土壌への適用には検討

の余地が残されている。また，黒ボク土は土層水分量の変動がおおきいので，他の土では長期間の水収支期

間を短縮できる可能性がある。
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2. 1 要約

浅層地下水は，地表面から浸入した水が最初に到達

する飽和帯中の水であり（図１），上層に比較して透水

性の低い層（粘土質土層など）の上に，通常，大気圧

と平衡状態にある自由水面を持つ不圧地下水帯を形成

している。浅層地下水は地表面から最も近い帯水層で

あるため，地表面から侵入した環境負荷物質による地

下水汚染を受けやすい。浅層地下水中における環境負

荷物質の挙動を予測するためには，浅層地下水の流れ

の定量化が必要不可欠である。

本項では，圃場内の浅層地下水位の面的分布を観測

することにより，根群域より下層での水収支式（図１

の[1]式）と水平地下水フラックスを求めるDarcy式

（図２の[2]式）を用いて，浅層地下水面に到達した浸透

水が水平方向（Gh）及び鉛直下方へ流出する量（Gv）

を推定する方法を述べる。

2. 2 原理

対象圃場の一部または全体をxy座標平面上で格子状

に区画し（図２），ある節点（xi, yj）において測定した

地下水位をhi,j，帯水層の透水係数をKaqi,j，難透水層上

面までの深さをη i,jとおく。浅層地下水フラックスのx

軸方向（qx）及びy軸方向の水平成分（qy）はDarcy式

（[2]式）により求める。

節点（xi, yj）における浅層地下水帯を通じた水平地下水流入フラックスΔqhi,j（負値は水平地下水流出フ

ラックス）は，単位面積当たりの水平地下水流量の収支（[3]式）から得る。計算対象枠内（図２）のすべ

ての節点についてΔqhi,jを求め，その面積平均を計算対象枠内における浅層地下水の水平地下水流入フラッ

クスΔqhとする。また，計算対象枠の四つの各辺を横切る水平地下水フラックスのx軸及びy軸成分による

地下水流入量の総和をΔqhとしても良い。ある期間についてΔqhの負値を積算すれば，計算対象枠からの浅

層地下水の水平流出量Ghが得られる。

難透水層を通じた鉛直下方への積算流出量Gvは，長期間（約１年間）の水収支（[1]式）に基づき，根群

域からの浸透水量Dと水平方向への浅層地下水流出量Ghの差として得る。ただし，[1]式は，根群域下端zr

から難透水層上面の深さηまでの土層内保水量変化となるような期間に適用する。積算浸透水量Dは，水収

支法（IV-1），フラックス法5）あるいは両者の併用1）等により求める。水収支開始日（t0）及び終了日（tn）

IV-2 浅層地下水流量調査法

第 IV章 水移流調査法

浅層地下水の水平フラックスは，浅層地下水位h，難透水層上面までの深さηおよび帯水層の透水係数

Kaqの面的分布を用いてDarcy式に基づき算出する。浅層地下水帯下の難透水層を通じた鉛直下方への地

下水流出量Gvは，約１年間の水収支に基づき，根群域からの浸透水量Dと浅層地下水帯を通じた水平地

下水流出量Ghの差として得る。この水収支の開始日t0と終了日tnは，共に圃場内の浅層地下水の平均水

位及び水面形がほぼ等しく，土層内保水量変化が無視できるような日に設定する。

図1 浅層地下水帯を通じた水平方向（Gh）及び鉛直
方向への地下水流出（Gv）の模式図．Dは根群域（深
さ0~zr）から鉛直下方への浸透水量，hは浅層地下水
位，ηは難透水層上面の深さ，φは間隙率，θは体積
含水率，SZr-ηは土層内保水量（深さzr

~η）を表す．土
層内保水量変化ΔSZr-η≈ 0となる期間に [1]式を適用
すれば，Gv = D －Ghと単純化できる．
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は，両日における圃場内の平均地下水位及び地下水面形がほぼ等しいこと（図３），共に水位低下過程にあ

ること（地下水位の上下動に伴う保水量についてのヒステリシス効果を無視できるようにするため），両日

以前の数週間の気象条件・肥培管理条件等が類似していること等を目安にして選ぶと良い。

Ⅳ-2 浅層地下水流量調査法

図2 観測井（塩ビ管）の格子状配置とxy座標平面上で
の節点座標設定例．図中のhは浅層地下水位，hは難
透水層上面の深さ，qvrは不飽和帯から浅層地下水面へ
の地下水涵養フラックス，qvdは難透水層を通じた鉛直
下方への地下水流出フラックス，qx及びqyは，それぞれ，
水平地下水フラックスのx軸及びy軸成分であり，Darcy
式（[2]式）で算出する．ここで，Kaqは帯水層の透水係数
であり，下付き文字i,j，i~i+1,j 及び i,j~j+1は，それぞれ，
節点（xi, yj），隣接する二節点間（xi, yj）~（xi+1, yj）及び
（xi, yj）~（xi, yj+1）における変数であることを示し，隣接す
る二節点間におけるKaqの値は，両節点における値の調
和平均とする．水平地下水流入フラックスΔqhi,j（負値は
水平地下水流出フラックス）は，単位面積当たりの水平
地下水流の収支（[3]及び[4]式）により求める．ここで，A
は水平地下水流の通水断面積であり，隣接する二節点
間のAの値は，両節点における値の算術平均とする．

図3 黒ボク土畑圃場にお
ける浅層地下水の水面形
（2004年12月22日と2005

年11月21日）．両日ともに，
圃場内の浅層地下水位は
水位低下過程にあり，圃場
内の平均水位hmean及び水
面形はほぼ等しい．難透水
層を通じた鉛直下方への流
出量Gvを求めるための水収
支（[1]式）をこの期間t0~tnに
適用すれば，土層内保水量
変化ΔSZr-ηを無視すること
ができる．



109

2. 3 測定方法

2.3.1. 作業手順

はじめに帯水層の土層構成及び透水係数の把握及び観測井設置のための作業手順を述べる。

まず計算対象枠（図２）の四隅の外側の４地点で簡易動的コーン貫入試験4)を実施し，土層構成や地下水

面の深さ（コーン貫入後の孔内水位）等の情報から以後の作業量について見当をつける。次にオーガーを用

いて観測井設置用のボーリング孔を作成しつつ，深さ別の土層観察及び可能ならば飽和透水係数（Ks）測定

のための不攪乱土壌採取を同じ掘削孔で行う。掘削作業は，土層の攪乱により掘削孔壁面のKsを低下させ

る可能性があるので，できるだけ圧密や練り返し等が生じないよう注意する。掘削後，可能ならば掘削孔を

用いてオーガーホール法2)による透水係数測定を行う。最後に塩ビ管（観測井）を挿入する。

圃場四隅での作業後，5̃10 m程度の格子間隔で観測井を設置する（図２）。

2.3.2. 難透水層上面までの深さの面的分布

難透水層上面の深さηは，簡易

動的コーン貫入試験4)とオーガー

による採取土壌の観察により決定

する。

各節点（図２）において，地表

面標高を基準として簡易動的コー

ン貫入試験を行う。これは重さ５

kgのハンマーを高さ50 cmから

落下させ，先端コーン（先端角度

60°, 最大径25 mm）が単位深さ

だけ貫入するのに要する打撃回数

Nd (m－1) を求める試験であり，深

さ別の貫入抵抗についての情報が

得られる。ロッド側面に定規を当

て，ロッドの積算貫入深さを打撃１回毎に±1 mm以内の精度で読み取る。測定は３名で実施し，それぞれ，

ハンマー落下，積算貫入深さの読み取り及び測定値の記録を担当する。直接採土により難透水層までの土層

構成を観察し，Nd鉛直分布との関係を見る。特に，浅層地下水帯下の難透水層（粘土質土層など）を特徴

づけるNdの値または鉛直分布の傾向を明らかにする。圃場内の幾つかの節点において両者の関係を確認し

た後，他の節点では直接採土を省略して，Nd鉛直分布のみに基づきηを決定する。例えば，常総粘土層上の

黒ボク土畑では，Nd ＞ 60 m－1を指標としてηの面的分布を推定した（図４）。また，帯水層中の貫入抵抗

は，一般に，砂礫質土層で大きく，粘土質土層で小さい。

2.3.3. 浅層地下水位の面的分布

浅層地下水位h（ここでは不圧地下水帯を対象とする）は，壁面に通水用の穴を多く開けた塩ビ管を難透

水層上面まで挿入し，管内水位を定期的に測定することにより把握する。

塩ビ管（内径20̃75 mm程度）は，壁面に孔径8̃30 mm程度の穴をできるだけ多く（塩ビ管を両手で

割れるくらい）開けたものを用いる。オーガー等を用いて塩ビ管外径よりやや大きい（塩ビ管を手でスムー

ズに挿入できる程度）掘削孔を難透水層上面の深さまで作成し，その中に塩ビ管を挿入する。塩ビ管は直射

日光の下で地面に横に置くと，径の小さいものほど短時間で湾曲しやすいので必ず日陰に置く。設置後，塩

ビ管上端の高さを±1 mm以内の精度で測量する。設置後しばらくは管内に泥がたまりやすいため，適宜，

泥さらいを行う。管内水位は，スケール付きの通電感知式水位計を用いて±1 mm以内の精度で測定する。

測定頻度は毎日または数日に１回程度とするが，大雨中やその直後など水位変化が速いときは１日に数回程

図4 黒ボク土畑圃場における難透水層上面の深さηの面的分布
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度測定することが望ましい。浅層地下水位hは圃場内の

地表面の平均標高等を基準とした深さで表す。

格子状に水位を測定することにより，流向の変化を

詳細に把握することができる（図５）。浅層地下水の圃

場への水平流入及び圃場からの水平流出のうち，前者

が卓越するときは凹型（図５の下段），後者が卓越する

ときは凸型（図５の上段と中段）の水面形となる。

2.3.4. 帯水層の透水係数

帯水層の透水係数Kaqは，後述（２.４）のように圃場

内で一定と仮定するか，可能ならば各井戸の設置地点

別・深さ別の値を測定する。

後者の場合，塩ビ管挿入前の掘削孔を用いるオーガ

ーホール法2)と不攪乱土壌を採取して飽和透水係数Ksを

測定する方法がある。オーガーホール法は，孔内の地

下水を一度に汲み上げた後，水位の回復速度を測定し

てKaqを求める方法であり現場で簡易に実施できる。一

方，不攪乱採取土壌の飽和透水係数Ksは，変水頭法ま

たは定水頭法により測定する2)。帯水層の透水係数Kaq

は，地下水面hから難透水層上面ηまでの各土層のKsを

各土層の厚さで重み付けした深さ平均値とする。

2. 4 測定事例

図６は常総粘土層上の黒ボク土畑圃場（24.5×38.5 m）における圃場内平均浅層地下水位の年間変動で

ある。計算対象枠（19.6×34.25 m）の内外に格子間隔3.5̃5 mで計54本の観測井（内径25 mmの塩ビ

管）を設置した。鉛直地下水流出量Gvを求めるための水収支（[1]式）の開始日t0及び終了日tnは，圃場内

の地下水位分布のほぼ等しい2004年12月22日及び2005年11月21日に設定した（図３）。この間の降水

量Pは，最寄りの気象台観測データ（http://www.data.kishou.go.jp/etrn/index.html）によれば1160

mmであった。また同期間中の蒸発散量ETは，Thornswaite法3)を適用すれば766 mmと推定された（日

Ⅳ-2 浅層地下水流量調査法

図5　黒ボク土畑圃場における浅層地下水の水面形の
変化．上段（高水位時）は南西方向への地下水流出，
中段（低水位時）は地下水分水嶺の形成，下段（水位
上昇時）は南側からの地下水流入を示す．

図6 黒ボク土畑圃場における日
降水量と圃場内平均浅層地下
水位（面積平均）の年間変動．各
プロットに付けた縦棒の上端と
下端は，それぞれ，圃場内の最
高水位と最低水位を示す．浅層
地下水帯下の難透水層を通じた
鉛直下方への流出量Gvを求め
るための水収支式（ [1]式）を適
用する期間t0~ tnは，2004年12

月22日~2005年11月21日とした．
両日はともに水位低下過程にあ
り，圃場内の平均水位及び水面
形がほぼ等しかった（図3）．
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蒸発散量は月蒸発散量を日割り配分して推定）。これらより，土層内保水量変化を無視すれば，同期間中の

根群域からの浸透水量D（= P － ET）は394 mmと推定される。この浸透水量は，同期間中の浅層地下水

流出の全量に等しい。これに対して，帯水層を均質と仮定し，その透水係数Kaqを10－5及び10－4 m s－1（常総

粘土層上の黒ボク土下層土の飽和透水係数の報告値は，主に10－5̃10－4 m s－1の範囲内にある）として推定し

た同期間中の水平地下水流出量Ghは，それぞれ，27及び265 mmであった（図７）。これらより，同期間

中のGvは，[1]式から，それぞれ，367及び129 mmと算出される。

このように，計算に使用するKaqの値によりGh及びGvの値は共に大きく変化する。このことは，調査圃場

における浅層地下水流量を正確に求める上で，地点別・深さ別の土壌の透水係数を実測することの重要性を

示す。しかしその作業には多大な時間と労力を要するため，現実的には，すべての井戸設置地点では無理と

しても，少なくとも調査圃場内の幾つかの地点では透水係数を実測し，圃場内の平均値を得ることが必要で

ある。なお上記の推定結果は，定量的な精度は低いものの，この期間中の浅層地下水流出量394 mmのう

ち少なく見積もっても30%以上は難透水層から鉛直下方への流出量であること，浅層地下水の流出経路とし

て水平及び鉛直方向の両方を考慮する必要があることを明確に示している。

2. 5 注意事項

本法による水平地下水流出量Ghの推定値の信頼性は，計算に使用する帯水層の透水係数Kaqの値の信頼性

に大きく依存する。圃場内の深さ別・地点別の飽和透水係数Ksが正確に得られれば，Ghは正確に求められ

る。しかし，一般に土壌の飽和透水係数は圃場内でのバラつきが大きく，また測定対象のスケールに依存す

ることも多く，不攪乱試料を用いた方法やオーガーホール法によるKaqの値が，必ずしもそのまま圃場スケ

ールの透水係数として使用できる保証はない。定量的な精度を向上させるには，地下水位の観測に加えて，

塩化物イオンなど地下水中で安定な溶質の濃度を定期的に測定し，その物質収支を求めることにより，地下

水流量推定結果の妥当性を検証することが必要である。
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積算値である水平地下水流出量Gh．
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ための水収支式（ [1 ]式）適用期間
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3.1 表流水の流量測定

3.1.1 表流水調査の流量及び水質測定地点の選定

解説

表流水の流量及び水質測定地点の選定における注意事項ここでいう小規模河川は，八郷町Ｈ川Ａ地点を観

測モデルとしており，中規模河川は桜川で真壁町塙世新橋での観測をモデルとし，県が管理する１級河川で

流域面積100km2を想定している。

小規模河川の場合

１）流域の全排水が一つの河川に集中していること。

２）上流域から調査流域に流入する河川の有無を確認し，

できれば無い場所を選定する

３）河川・水路の断面が矩形や台形のように単純な形状の

農業用水路などが適しており，河床はコンクリートで

整形されている場所が望ましい。

４）河川が直線で平坦な場所が良く，水田の落差口や下水

路出口の近辺は避ける。

５）河川下流からの堰上げ等背水（下流の水位上昇が上流

へ影響）の影響を受けない場所

６）農業用排水路等の小河川への水位計の設置は，地元の

土地改良区の許可，１級河川への設置は，国土交通省

の許可が必要である。

中規模河川

１）上記の流域調査選定と同様であるが，３）の状況が異なる。自然堤防内の河原域が広い河川では堤防内

河川幅が広く，普段の流水部は狭いが，洪水時流水では堤防幅全体に広がるので，橋のかかっている位

置を観測点にするのが良い。

Ⅳ-3 表流水の流量測定とサンプリング法

第Ⅳ章 水移流調査法

流域を流下する河川の水量及び水質変動は，その流域の農業活動や人々の生活を通して投入される環

境負荷物質が地形，土壌，植生等と反応を繰り返した結果を定量的に反映している。その測定は，流域

環境のモニタリングのためだけでなく，農林生態系由来の負荷量の時系列的な動き変動や将来予測のた

めにも多くの貴重なデータを提供する。

調査流量及び水質測定地点は，通常，局所的な変動域を避け，流域全体を代表する地点として流域の

出口付近を選定する（図１）。異なる土地利用や負荷源，さらに流域特性を異にする支流の水質負荷を直

接測定する場合は，それら近傍に測定地点を複数個選定する。

流域河川より，湖沼，湾等に流入する環境負荷物質の総量は，河川水中の負荷物質濃度と流量の積で

表される。河川水量の連続測定は，流量及び水質の時間変動の大きい降水時と時間変動の小さい平水時

のそれをを，平均値ではなく，それぞれ正確に測定別々に把握することができる利点がある。（図１）

図１　流域調査地点設定例
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２）中規模河川では，単純な形状はないが，取水口，水位計設置のため，流水部までのアプローチがの簡単

なことが必要であ求められる。

3.2 流量測定法

3.2.1 水位計，流速計の設置

①　水位・流量曲線による流量測定は，三角堰やパーシャルフリューム内でも５%前後の誤差が想定されて

おり，それらを設置せず，直接，水位を測定する場合，誤差が拡大する恐れがある。出来るだけ水路断

面形状が単純で整形された場所を選定し，測定誤差を10%以下にすることが望ましい。

②　川底に流速と水位一体型の計器を設置するときは，河床がコンクリートで河床が露出しているときは，

ドリルで穴を開けアンカーボルトを挿入し，固定する。常時流水があり，河床が露出していない場合は，

設置場所を枠と土嚢で囲み，水をかい出すか，仮設のバイパスを設け，河床を露出させた後，穴あけ固

定する。中規模河川の河床は，砂，石礫または泥土から成ることが多いため，鉄板かコンクリート盤を

置き，四隅に長いパイプか鉄筋を河床へうち込み，固定する。河床が石礫から成る場合，重機を必要と

する。

③　河床固定タイプの流速計は，川幅が数メートル程度の人工水路が適している。自然河川での使用は流水

の掃流力によって破損や破壊が起こるなど，安心できない点がある。

④　小河川の流量は，降雨だけでなく用水の放流や家庭雑排水の集中放出などの影響を強く受けやすい。降

雨観測（時間雨量）は現地で行うのが原則であるが，機材・労力等の面から困難な場合には，付近のア

メダス観測点のデータを用いる。

3.2.2 流量の測定

①　流量の測定には流速計を用いる。流速計にはプロペラ式と電磁式

がある。前者は低流　速用で洪水時に不安定であり，また水中の

ゴミ，草等が絡まることが多い。後者は，高流速用で洪水時に安

定であり，ゴミ，草の付着の影響が小さいが，低流速時には不安

定であり，川幅が狭く，水深が浅いと測定不能となる。

②　水路断面の流速は，図２のような分布をする。最大流速を示す位

置は水面より水深1/4，一方，平均流速は水深の６割に相当する

位置にある。平均流速は水面流速の0.85倍とされている。

③　上記のことから，流速計による測定は図３のように河川幅を等区

間に分割し，水面から水深の0.6倍に相当する位置での１点法と水

深の0.2と0.8倍位置での２点法で行われる。流速測定時間は１点につき１分程度である。

④　洪水時は，危険を避けるため浮子（市販されている）を流し，一定距離を流れる時間をストップウォッ

チで測定する方法もある。その場合の平均流速は，前記のとおり表面流速の約0.85倍になる。

⑤　水路に三角堰や四角堰を設置する場合には，堰の流量公式が適用できる。この場合，流量測定の必要は

ないが，水位が低すぎる場合は公式が使えないので実測する。

⑥　堰を設置すると上流側堰上げ現象が起こり，水位が上昇するため，洪水時に思わぬ被害を起こす可能性

があるので注意が必要である。また，堰部分に水が貯留され易いため水質分析用に採水するときは，溜

まった部分を避ける必要がある。

Ⅳ-3 表流水の流量測定とサンプリング法

河川流量の連続測定には水位計あるいは流速計を用いる。水位計の読み水位は実測流量曲線を用いて，

流量に換算する。実測流量は水路断面形状と水路断面流速分布から算出されるため，各地点ごとに水

位－実測流量曲線を作成する。あるいは，流速計が平均流速を表すなら，断面積を掛ければ流量である。

図２　通水断面内の流速分布1）
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⑦　水位・流量曲線の作成

には，水位の低～高ま

で広範囲にわたって流

速計による流量測定を

行い，曲線の精度を確

保する（図４）。

3.3 表流水採取法

3.3.1 人力採水法

①　人力でひしゃく等を使って採水する。水深の浅い所では底

泥が入らぬように注意する。

②　採水位置は，小河川断面の流速分布を参考に複数選定する。

複数位置から採水した試料は，よく混合する。

③　保存容器は，残存農薬の分析などが主目的でなければポリ

容器で十分である。洗浄後良く乾燥させたものを使用する。

河川水を容器に入れる際には，１度河川水でとも洗いを行

ってから注ぐ。通常の水質分析に必要な採水量は，250 mL

（SS，BODは500 ｍL）であり，採水後分析まで時間があ

る場合には，冷蔵庫に５℃以下で保存する。

3.3.2 自動連続採水装置

①　大雨時の流量変化や定時観測等に対処できる自動採水装置は

各種製作されている。一般的に使用されるのはISCO社（代

理店日科機バイオス）製である（図５）。

②　この採水装置を小河川に設置することにより，バ

ッテリー電源で降雨流出時の河川水の自動連続採

水ができる。装置による採水の開始は，降雨の開

始または水位上昇による自動的な起動，天気予報

や現地の雨量，に基づきポケベル，携帯電話を用

いた遠隔操作による起動により行う。携帯電話で

あれば現地雨量，水位，流速などのモニタリング

もできるので，それを見て起動しても良い。

図３　流量の計算方法2）

図４　Ａ，Ｂ地点の水位流量曲線

負荷流出量の測定には，河川水を経時的に採取し，負荷物

質濃度を分析する。通常，月に１から数回程度行われるが，

負荷流出の大半が降雨時に起こるため，流出ピークに合わせ

た採水が不可欠である。自動採水装置の設置が望ましい。

図５　採水装置設置例（中規模流域桜川塙世新橋）
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3.4 中規模河川の採水とその濃度変動

①　茨城県つくば市を流れる桜川において種々の横断面を対象に河川横断方向の距離と水深の異なる位置か

ら採水を行い，負荷物質濃度の変化を調査した。図６は代表的な桜川の横断面で（つくば市隣接の真壁

町内），川幅23ｍである。

②　河川横断面の鉛直方向（水深を３分割）における

SS濃度分布については，表層と下層の関係は１：

１ の関係であり，採水位置に関係なくほぼ均一に

分布していた（図７）。同じ採水試料の中のTN濃

度の表層と下層の関係は，SS濃度についての関係

と類似していた。TP濃度についても似た傾向で

あったが，その相関や分布の均一さでは，前二者

に及ばなかった。

③　岸からの距離とSS濃度値の関係（図８）を明らか

にすると共に，採水毎の河川横断内の平均濃度値

とそれに対する変動係数を求めた（図９）。横断面

の任意の位置で採取した場合でも，SS濃度値は，

平均濃度値の±10％の範囲内に含まれると推定さ

れた（図９）。TP及びTN濃度については，横断

面位置による変動幅が大きいため，正確な値を得

るには横断採水して平均値を求める必要がある。

3.5 水文流出データの整理と解析

Ⅳ-3 表流水の流量測定とサンプリング法

幅十メートル以上の河川では，採水位置により採水サンプル中の付加物質の濃度変動が見られる。横

断採水には時間がかかる。また，採水装置を使用する場合，河川横断面の採水口をどこに置けばよいの

かが不明である。桜川において，いくつかの河川横断面を対象に採水位置と負荷物質濃度の関係を明ら

かにすると共に，その平均濃度を得るための方法をまとめた。

図６　中規模河川断面図と採水地点の模式図

図７　表層採水試料と底層採水試料のSS濃度の関係
（中規模河川，桜川）

図８　塙世新橋横断位置とSS濃度の関係（中規模河川，
桜川）

図９　横断採水におけるSS濃度のばらつき（変動係数）
とSS濃度平均値の関係（中規模河川，桜川）

降雨量と流出量の時間変化を図示し，両者の対応関係から，ピーク流出遅れ時間や河川到達時間を推

定する。雨量，流出量及び蒸発散量から，水収支を計算する。流量と負荷量の関係を相関係数の高い関

数式で表すことにより，流出負荷の総量を推定できる。
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3.5.1 降雨と流出の関係

①　時間降雨量と流出量の

時間変化を図示して

（図10），降雨に対す

る流出量の応答性を見

る。悪ければ，原因

（水田の代掻き等のた

めの潅漑水門や送水弁

の開閉）を調査する。

原因が明らかでないと

きは，データの信頼性

が低いので，解析不可

とする。

②　降雨の河川到達時間と

は，時間雨量がピーク

を示したときから流域

の出口付近にある観測

点Ａ（図1）で時間流

出流量がピークに到達

するまでの時間をいう。図10から数個のイベントに

ついて降雨の河川到達時間を推定し，平均する。図

11に示した例では，１時間と推定された。

3.5.2 水収支

①　月別雨量と流出量を表２に示す。人為的な給排水がな

い場合は，雨量から流出量を差し引くと蒸発散量とな

るが，その他に河川への家庭雑排水，農畜産排水等の

流入量，観測点以外の他点からの流出量等を明らかに

しておく必要　がある。

②　蒸発散量についても，計算式（例えば，ソーンスウェ

イト式，ハモン式）で年発散量を推定して，水収支に

よる値と比較して，整合性を見る。

3.5.3 負荷量と流量（L-Q）の関係

①　負荷量の算出：採水試料中の負荷物質の濃度を測定

し，それに流量を掛けることにより負荷量を算出する。

②　L-Q曲線の作成：横軸に流量，縦軸に負荷量をプロッ

トし，両者の関係を回帰曲線や　ループ曲線を用いて表す（図12）。

③　L-Q曲線の解析：推定精度の高いL-Q曲線が得られれば，河川流量データのみで年間の　負荷量が推定

できる。さらに，その流域の河川流出モデルを作るか，入手できれば，雨量データのみから　流出負荷

量が推定できる。

3.5.4 測定事例3）

１）負荷量と流量の関係

流域ＡにおけるL-Q関係の解析例を図12に示した。流量QとT-N負荷量の間には高い相関関係が得られ，

図10 H川流域A地点の降雨・流出，TN及びTP濃度（1996年４月～９月・八郷町）

図11 台風時A地点の降雨・流出，TN及びTP
濃度（1996年９月22日～26日・八郷町）
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この回帰式で窒素負荷流出量の推定が可能と判断され

た。しかし，QとT-Pとの相関は窒素のそれに比較し

て低く，流量の変動だけでは，リンの流出量を説明で

きない。成分のほとんどが水中に溶存して流下する窒

素に対して，土壌に強く固定され，懸濁態で流出する

リンについては，懸濁態粒子中の含量や流出水中での

懸濁態粒子の沈降及び凝集反応などが，その流出負荷

量大きな影響を及ぼすと考えられる。

２）測定期間中のT-NとT-Pの流出負荷総量と降雨時

の流出負荷量

1996年４月～９月の半年間を対象にT-N，NO3-N，

T-Pの負荷総量と降雨時の負荷量を計算した。降雨時

の負荷量については，流出の増加する期間のT-N，NO3-N，T-Pの負荷量を合計し，そこから基底部分の負

荷量（降雨直前の時点と降雨後の流出量の低下した時点を結んだ負荷量）を差し引いた値である。測定期間

中のT-N，NO3-N及びT-Pの流出負荷総量に対する降雨時の流出負荷量の割合は，それぞれ53，54及び

70％であった。

参考文献
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４）坂西研二・芝野和夫・大嶋秀夫(1998)：農村地域小河川における水質モニタリングに関する調査事例，

土壌の物理性，80，49-54

坂西　研二（農業環境技術研究所）

Ⅳ-3 表流水の流量測定とサンプリング法

図12 流域Aの流量と負荷量の関係（L-Q）の
関係（八郷町Ｈ川）

表２　流域Ａ，Ｂの月別雨量・流出量（１９９６年・八郷町H川）�
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4.1 調査法の原理

水みちの規模を推定するための仮定と計算式

水みち近傍の地温分布を簡略に計算するために定常状態として以下の仮定をおく。①熱の伝達は熱伝導の

みによる。②地表面は無限の平面，水みちは地表面と平行な軸をもつ無限長の円筒とし，円筒表面の温度を

地下水温とする。③土層は均一である。

地表で水みちと直交する方向にｘ軸，水みちの中心を通る鉛直下向きにｚ軸をとると，定常熱伝導方程式

および境界条件は次式で表される。

∂２θ ∂２θ
+ = 0                  (1)

∂ｘ２ ∂ｚ２

水みち表面　ｘ2＋（ｚ－ｂ）2＝ｒ2 において　θ＝θw

地表面　ｚ＝0 においてNewton冷却を仮定して　∂θ／∂ｚ－ｈθ＝0

式(1)の近似解による水みち直上から水平距離xの点での１ｍ深地温は，

(θｗ－θｕ)    (1+a)２+x２ 4(1+a)
θ１，ｘ＝ ［log              +                  ］＋θｕ (2)

log{(b+a)/(b-a)} (1-a)２+x２ h{(1+a)２+x２}

a＝（b２ － r２）0.5 

で表される6）。ここでθｕは水みちの影響を受けない状態での地温（自然地温），θｗは地下水温，hは

Newton冷却係数である。

Ⅳ-4 地温探査法による地下水の水みちの位置・規模の調査法

第Ⅳ章 水移流調査法

地下水の流動は帯水層の透水性に大きく依存するので，連続する亀裂が存在したり礫質土が集積した

地層のように透水性が大きな個所では，局所的に速い流れが生じることがある。このような個所を水み

ち（地下水流脈）と呼ぶ。水みちの位置や規模を明らかにすることは地下水流による物質移動を解明す

る上で重要である。地温探査法は水みちの流れによって深度１ｍ程度の地温に生じる温度異常を検出・

解析することによって浅層の水みちの位置・規模を推定する方法である。

地下深くなるほど地温の変化は小さくなり，深度１ｍ程度では日変化はほとんど無くなる。より深い

深度では年変化もわずかなものになる。自然状態の１ｍ深地温と地下水温との差は，図１に示すように

８～９月と２～３月に大きくなる。そのため，図２のように水みちに背後の山体などを供給源とする地

下水が豊富に流れていると，水みちの近傍では夏には１ｍ深地温の低下，冬には地温上昇が生じる。
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4.2 調査の方法と用具

(1)必要な用具

・測量用ロープ（巻き尺）

・小型エンジン式穿孔用オーガー　　２cm程度の径の測温孔を穿孔する（写真１）。鋼棒をハンマーでたた

き込んで穿孔する方法もある。

・温度センサー　白金測温抵抗体またはサーミスター等。10～20本使うと作業能率が良い。

・温度測定器　温度センサーと組み合わせて0.1℃以下の分解能があることが望ましい。

(2)測定の注意事項

水田などの湛水個所は測温孔に地表水が流入するので避ける。測線は無理に直線に引かなくても，あぜ道

等に沿って引いてよい。地温は水みち以外に陽当たりなどの影響を受けるので，測定時には次の項目をチェ

ックして記録する。

・測温孔周辺の地況（微地形や植生状

態）

・測温孔周辺の陽当たりの状態

・測温孔内の地下水の有無

(3)測定結果の整理

実測地温分布と(2)式で計算した地温

分布が，よく一致するようにカーブフ

ィッティング法を行い，パラメータと

しての水みちの中心深度bと半径rを推

定する。解析例を図３に示す。この計

算はパソコンを用いると簡単に行うこ

Ⅳ-4 地温探査法による地下水の水みちの位置・規模の調査法

調査の適期は８～９月と２～３月である。水みちの存在が考えられる方向と直交方向に設定した測線

上で１ｍ深地温を測定する。1.の方法で水みちの規模の算定を行うためには，測線間隔は20～50ｍ程度，

測点間隔を３～６ｍ程度にする。地温の測定は測温孔を穿孔する際の地温の撹乱が無くなってから行う。

また，測線周囲の植生等の状況（地況）を良く観察しておく。

測 温 孔�

水みち�

x

ab

r

自然地温�

自然地温�

夏�

冬�

温 度�

図２　水みちによる地温異常の概念図

写真１　測温孔の穿孔と温度センサーの挿入
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温
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調査適期（冬）�

浅層地下水温�

気温�
1m深地温�

11 12

図１　気温，1ｍ深地温，地下水温の年変化（盛岡
市：地温は計算による推定値）
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とができる。θｕは測線上の温度分布から判断して与え，θｗ はボーリングなどがあれば，その孔内水温な

どから求めるか，その土地の平均気温などから類推する。同一測線上でも陽当たりや斜面の位置などによっ

てθｕは変化するので，単に地温が何度以下だから温度異常であるといった判断はできない。水みちに起因

する地温異常域を抽出するためには次の２通りの方法がある。

①測点群を地況の種類別のグループに分け，グループ毎の平均地温と全平均地温との差を各グループの地況

補正値として測定値に加えることによって地況の違いによる影響を緩和し，全体的に温度異常域を抽出し

やすくする6）。

②１本の測線が林地や草地，裸地などの異なる地況にまたがる場合は，θｕは各地況毎に異なる。そこで，

地温異常域の判定は地況の記録を参考にして各個所毎に行い，地温の変化量について解析を行う。この方

法では標高や測定日の違いによる影響も緩和することができる。水みちの存在の判定は，複数の測線の地

温異常域から推定する水みちが合理的につながるかどうかが目安となる。

測点間隔を小さくするほど，より小規模の水みちを探知することが可能になるが，調査範囲が広い場合

には多大な時間と労力が必要になる。調査面積が10ha以上あるような場合には，まず概査として20ｍ間

隔の測定によって全域から温度異常域を抽出して，次に必要な個所について精査として4～5ｍ程度の間

隔での測定と水みち規模の解析を行う２段階の方法が能率的である2）。

4.3 調査結果のまとめ方

4.4 地温探査の適用

図３　実測値と計算値との比較例
計算条件：自然地温20.5℃，地下水温16℃　Ａ：水みち中心深
度８ｍ，半径5.2ｍ　Ｂ：水みち中心深度10ｍ，半径4ｍ

測線毎の地温分布図を作成する。地形図に測線位置を記入し，地温異常に基づいて推定した水みちの

平面位置図を作成する。複数の測線の解析結果から，水みちの横断，縦断方向の断面図を作成すること

ができる。
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(1)調査事例4)

調査地区は茨城県中央部の標高30ｍ前後の台地上

にあり，南側の標高100ｍ余の尾根と北側の小河川

にはさまれた畑地約９haである。地下水位は-1.5ｍ

前後にある。この台地は下末吉海進期に砂層・泥層

が堆積して形成されたとされており，堆積時の河道

跡などが水みちとなっている可能性が考えられる。

地温探査は1995年９月に18本の測線を設定し，4ｍ

間隔のべ565測点で１ｍ深地温を測定した。調査に

は５人で４日間を要した。

(2)調査結果

１ｍ深地温は20℃前後，地下水温は約15℃であっ

た。図４に測線配置と地温低下から推定された水み

ちの位置を示す。水みちは南側の山から分岐しなが

ら流下していることが考えられる。同図中に示す測

線２の断面図を図５に示す。同測線の西端部の水み

ちは解析によって上縁深度が2.5ｍ，半径7.5ｍと算定された。

地層は深いほど圧密がすすんだり風化の影響が小さいことから透水性が小さいと考え，水みちは上半円形で

示している。西端に推定された水みちの縦断面図を図６に示す。

地温探査の長所は用具が簡単で比較的短時間に面的な調査を行うことができることであり，短所は季

節的な適期の制約があることと，地温異常に基づいて局所的な地下水流動を推定しようとする間接的な

方法であることである。従って，地下水流動の調査としては，地下水の入れ物にあたる地質構造を調べ

るための電気探査などの手法と組み合わせて実施したり，水みちの位置を参考にして，流動状況を直接

的に調べるためのボーリング地点を決定すると有効である3）。

図4 測線配置と水みちの推定位置

図5 測線2の断面
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図６　測線２西端に推定された水みちの縦断面
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4.5 地下水流速の測定

(1)各方法の概要

①流速の直接的な測定

・流向流速計：孔内に設置したゾンデ内で蒸留水の移動を調べる電位差計方式等の方式がある。

・塩水トレーサー法：投入孔に投入した塩水が下流側の測定孔に到達するまでの時間を電導度の変化から

計る。

②透水係数と動水勾配による流速の算定

・粒度による透水係数の算出：Hazenの式等によって帯水層の粒径から透水係数を算定する。

・現場透水試験：ボーリングの掘削過程で深度別に水位回復法等による透水試験を行う。

・動水勾配は地下水位から求めるが，深度によって水頭が異なる場合があるので注意を要する。

③地下水流動層の深度を調べる方法

・地下水検層：深度別に電導度（または比抵抗）の測定を行った後に孔内に塩水を撹拌して電導度を増大

させる。流動層の位置では地下水の流入によって，他の深度よりも早く電導度が低下する。この方法は地すべ

り調査で多く行われている。電導度の変化速度から地下水流速を計算するポイントディリュージョン法

と呼ばれる方法がある1）。塩水注入の代わりに孔内水を加温して，温度変化を調べる方法もある5)。

(2)実施結果の例

図４の測線２西端部にある水みちの中央にあたる個

所と水みちから西側にはずれた個所で深さ3.7～７ｍ

のボーリングを行い，前述の各方法によって地下水流

速の測定を試みた。測定結果を浸透流速に統一して図

７に示す4）。各方法の結果には差違もあり，適用には

注意が必要であるが，地温探査で推定された水みちの

深度にあたる2.5～4.5ｍでは流速がその上部より１オ

ーダー大きいという結果が得られた。粒度による透水

係数を用いて求めた流速のうち２点は他の方法による

結果より２オーダー小さかったが，粒度で算定する透

水係数では水みちとなる粗大間隙の存在を表現できな

いことが原因であろう。

水みち西方のボーリングB７では流向流速計のみを

使用したが，両地点の深度3.6ｍにおける流速の比較

を表１に示す。水みち中央での流速は水みち外より３

倍大きかった。

ボーリング孔を利用する地下水流速の測定法には，流向流速計，トレーサー法，透水係数と動水勾配

による流速の算定などの方法がある。また，流動層の深度を解明する方法としては地下水検層法がある。

孔内水と地盤中の地下水の交流を妨げないように，ボーリング孔は裸孔であるかストレーナーの開孔率

が十分に大きいことが必要である。また，地下水流速の表し方には実流速，平均間隙流速，浸透流速が

あるので注意が必要である。
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図７　各方法による地下水流速の測定例
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Ⅳ-4 地温探査法による地下水の水みちの位置・規模の調査法

地点�

流向�

浸透流速 cm/s

水みち内B5�

N30°E�

1.53×10-4

水みち外B7�

N8°E�

5.3×10-5

表1 水みち内外での流速測定結果
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