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地下水の不安定運動方程式におけるμ係数の決定方法についで弾

G．N．宜amenskii

小西　善治訳 ￥

　含水層中では地下水水準が変化するために地下水の不安定な運動が起きるので，地下水の運

動方程式にはμ係数が導入される。μ値は，地下永面が上昇する場合には，毛管作用帯の界

面上の通気帯を構成する土壌の飽和度の不足量に等しい・すなわちμ値は・完全に飽和（水）さ

れてから土壌の単位容積（上述地帯）に吸収される水の量に対応する。反対に地下水面が低下

する場合には，μ値は自由状態の静水の滴下によつて起きる土壌単位容積あたりの含水量の減

少量に対応する。

　飽和度の不足は，土壌の完全飽和による水分（孔隙水量に等しい）．と・毛管作犀帯界面上の

上述地帯の自然水分の差とみなされている。

　A．F．：Lebedevによれば，揚水量は，完全滞水量（孔隙量）と極大分子力滞水量（被膜水）

の差とみなしている。3m以下の深部め通気帯を構成する王壌の天然の滞水力値は，蒸発によつ

て土壌の乾澗化が起こらないので，普通極大分子力滞水値に近似している。したがつてμ値は，

地下水面の上昇する場合も，また下降する場合も同一とみなされる。

　しかし：Lebedevの導入した極大分子力滞水性（maxim・molecular　humidiya）は，特に粘

土質土壌に対してはあてはまらない。この場合には，土壌の滞水性，いわゆる場の滞水性を考

慮に入れる必要がある。すなわちこの滞水性は，通風帯層に自由静水の型で保持される水の量

で表わされる。この種土壌層の乾酒後には，氷は分子力（吸着力）で保持されるが，重力の支、

配は受けない。さらに自由水の若干量は毛細管作用で保持される。したがつてこの土壌層には，

毛細管水が残留するとともに，メニカス面が形成されるb

　地表面からきわめて深い地帯では，土壌層の乾澗化は考えられないから，自然の滞水量は，上

述の場の滞水性（丘eld　moisture）に等しいものとみなしてもよいであろう。，しかし，：Lebede▽

のいう極大分子力滞水性に等しいとは考えられない。

　この平衡関係は，比較的浅いところの土壌層では，強度の蒸発期に水分の乾瀾化によつて擾

乱される。さらに平衡関係は，大気中の水分（雨水）の滲透期にも起きる。すなわちこの期には，

水分が自由に滲透しうう状態にある通気帯では，静水量の過剰が起きるからである。

　したがつて地下水面の変化を流体力学的に取り扱う場合には，地下水の運動方程式のμ値は

時間の変数とみなすことが必要である。この種の変化は，地　水位の変化を精確に計算する際

には考慮に入れるべ零である。しかし近似的計算，特に長期間の地下水位の予測にあたつて

は，静水（水分）の滲透に基づく過剰滞水現象は，土壌層の乾澗化が起こらない期間における

自然滞水量の値を決定するだけで充分である。与えられた土壌層では“ノルマル”と考えられ

るこの自然滞水量は，土壌層の滞水能力，すなわち（最低）の場滞永性に近い値をもつている。

すなわち自然滞水量で決められる飽和度の不足量は，揚水量に（ほとんど正確に）等している

．ものと考えられる。したがつて地下水位の上昇ならびに下降が起きる場合でも，「μQ値は，近

似的に一定で，同一値をもつているものとみなしうるであろう。

　上述の点から次のことがらが当然考えられるであろう乙，まずμ値を決定するのには，土壌層

から地下水面一毛管作用帯を含む一にわたる通気層の自然滞水度を組織的に研究することが必

要である。このような観察で求められたデ」タによれば，上述の大気中の水分の非滲透期と滲透
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水の強烈な滲入期とを確かめることができるであろう。・したがつて最も信頼度の高い平均μ値

を決定するために，時間モーメントを選択する基礎が与えられる。すなわち揚水量と飽和不足量

とが等しいと考えられる場合のμ値が決定できる。この平均値が求められると，その値の偏差

から中間期を判断するデータが自然に求められる。厳密にいえば，通気帯の滞水様式に相関関

係をもつ同一含水層中に部いてはμ値は砧時間”の変数値とみなすべきである。さらにμ値、

は，構成の異なる各層一地下水位の変動が起きる範囲内の深所に存在す為一によつて異なる値

を示す筈である。特に地下水位の低下を計算する場合には，μ係数値を一正確に求めるために，響、

揚水量を決定することが必要である。

　これを決定するためには野外と実験室で地層の滞水能力を研究して求ゆている。

’実験を行うために，研究対象の砂層を充填した長さ5～10cmの円筒柱を作り，その円筒に上

方から数時間の問水を流す。次いで送水を停止し，静水過剰の状態におく。円筒中の水の下方

へ滲入するめが止まるのをまつて，円筒柱を分解し，各円筒中の滞水量を映定する。このよう

にして求められたデータは，円筒柱における水分の垂直分布を示しゼいる。，この実験によれば。

毛管作用の働く垂直断面の下部帯には’“完全滞水度”に近い極大滞水帯が一般に求められる。

すなわち下部帯には毛管水が存在する。

　下部帯上には移行帯があり，その上部には最小滞水帯，すなわち土壌の滞水保持力に対応す

る滞水帯が分布している。

　粘土層では，毛管作用による吸上高が大きく，自由状態の静水がきわめて緩慢に流動するQ・

で，この方法は適用できない。したがって遠心分離方法と圧力法とが使用されているがジ現実

の状態と一致しない。粘土層の滞水能力を決定する方法としては，士壌学で採用されている方

法を採用すればよい。

　まず研究対象の深度（毛管作用帯面まで）までは過剰の滞水層ができることを考慮に入れて享

灌水地帯を約1m2に分ける。次いでボーリングを行つて帯水層の水分を決定する。水分の決

定は，始めは1日おきに，次いで5－10－20日おきごとに行う5水分を決定する期間は1含水

層の性質およびその厚さによつて決める。したがつて水の滲透がきわめて緩慢な，著しく粘土

質の地層では長い時間的間隔をおいて水分決定を行う。

　これらの実験と平行的に，灌水（揚水）までの初期自然滞水量と極大吸着氷量も決定してお

くべきである。

　これらの方法は，・自然滞水量または滞水度を完全滞水度と比較して，間接にμ係数を決定す

る方法である。一

　したがつて地下水の不安定運動過程で起きる地下水面の変化を観察してμ値を直接決定する

、ことが問題となる。この種の直接決定方法は著者の指導の下で行われていう。、，

　計算にあたつては，地下水の供給または蒸発を表わす方程式中のW値は，Oかあるいは類似

地質条件の下にある隣接地域の観察データによつて既知であるとみなす。

　次に示す計算は，W値がOとみなすことができる冬期における地下水の運動様式の観察プー

タによつて行われている。

　μの値の計算にあたつては，含水層は均質な構造を示し，基盤は不透氷層（非水平状）から

なるものとみな’し，次の一般式により差分法で計算した。

鰍s＋2芸！一脚Srμ告」〔h％；㈱＋彦＋鳩s＋1×

　1弄z　一　］，　2，s　十　1　一　彫¢，づ，s　十　1　　　hπ，♂，s　十　1　十　h％　十　1，　づ，s　十　1’
×　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　×
　　　　　　　　∠」　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　2

×翫，」・s＋1一砺＋1・茗・3＋1＋h％・∫≡1・s＋1＋脚・s＋1×
　　　　　　　　∠Z　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　2

×磁」一1・3＋1一伽♂・s’＋1伽・げ・s＋1’＋h・卿＋1・s＋1×
　　　　　　　　∠Z　　　　　　　　　　　　　　　　　　　21

×『翫奪s＋1一整歪＋．い＋1・〕千一芳
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　この方程式では，四角形測線網中に分布されている5点の地下水位が含まれている。4測点

臆隅に，工測点は中央に設けられている（第1図参照）。これらの諸測点は，相互に垂直な2方

洵％とづとで決められている。各方向線に沿つて3ボーリング孔がおろされ，各2個の指数

で示されている。すなわち！方向に沿う試掘孔は％一1，勾％，ね％十1，」，他方向のもの

・は％；∫一1；％，力％，∫十■．で表わされている。

　とめ試掘孔と対応し，各点の地下水位を示すために，同一指数が用いられている。さらに地

下水位は時間によつて変動を示すので，3個の時間指数が使用されている。

　各時間モーメントー窃時の中間期が区分される一一は，s；s＋1，s＋2，指数で示され

る。S時間モーメントの観測点における含水層の水位は次の型で表わされる。すなわちル伽

一1，」，鍔伽，」，釘働＋1，」，3；方向と」一翫，’一1，s；伽，才，s3伽，」＋1，5。方向で示さ

れる。

　4’と2窃の中商期を経つた次時間モーメントは，s指標とともに同一記号を使用して，s＋

1と3＋2で表わされる。
　滞水量も同一記号で表わす。た丈しその星さが対象地域内の測定値一時間の函数一と比較し

て著しく大きい場合には，各測点の厚均滞水量をとる。

　平均滞水量の括弧を外すと，さらに簡単な方程式が求めうれる・　　　　

　　　鰍s犠一爾s一藷（奪砿s＋∠1一鴫s＋1

　　　伽，」，s＋1一伽＋1，σ，s＋1　伽，」一1，s＋1一飾，ず，・S＋1
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　十　　　　　　　　　　∠」　　　　　　　　　　　　　　　　　　　∠」

　　一伽・歪・s＋1一禦＋1・．s＋1）＋号、一　層（2）1

　』Lの括弧を外し，括弧内の項の通分を行う。・
　∠」

　伽鶏5＋癒翫鎚一舞価一以s一柱＋伽＋・1いね，＋砺

　レ、1，s＋1＋伽，言＋1，rs＋1－4伽，∫，s＋．1）＋－　　　（3）
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　μ
　上述の各方程式は，ω＝0か，あるいはωが既知の場合にはμの計算に利用できるであろ

・う。例えぱ』（3，）方程式ではω＝0に等しいとすれば，、次の計算式でμ値が求められる。

　　　　　　　　　2履　　　　（伽一1，」，s＋1＋伽＋1，♂，s＋1＋
　μ一（珈，ぎ，s＋2一飾，」，3）∠」2

　伽，σ一1，s＋1＋砺，2＋1，s＋b4伽，2，s＋1）　　　　（4）
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　計算の基礎データは，上述のように配置された観測孔における地下水の運動によるもめであるひ

しかしさらに詳しく地下水の運動を観察するためには，地下永が相互に連絡のある地域または甲

連絡のない地域で観察を：行うことが必要であ逢。この場合には，各観測孔間め距離は充分大き

くとり，隣接観測孔間の水位の差が著しく小さくならないようにすべきである。これは距離差

が縮小するとそれに比例して計算の精度がおちるからである。

　さらに観測孔間の距離は，その地点の開折度，植物の繁茂度および河川網によつて異なつて

くる。F

　地下水位πおよび滞水層hは，指数sで示され，02窃持続時の初期時間モーメントに対

応する（中間期を区分された場合）。s＋2指数をもつ同一地下水水位と滞水量とは終期の時聡

モーメントに対応する。s＋1指数をもっ同一値は，初期モーメント後魂を経つた時間モーメ、

ントで決定される地下zk位の中間期の状態に対応する。S＋1指数をもつ中問期の水位と滞水

一
量 をおさえるのには，初期値と終期値の平均値で決める。

　透水係数々は種々の方法で決定されている。まず第1には上述のように滞水層の試料を採販

して，．実験室で平均値を求める。この場合に，滞水層が均質な砂層から鷹る際には，この値は

相当正確に決められる。

　さらに研究対象の含水地層の透水係数を決めるのには，地層を構成する岩石の諸性質を考慮・

に入れてゴボ「リングにょって試料採取を行ことが必要である。

　定時観測によつてμ値を決定する場合には，渇水期における地下水の流動様式と収支バラシ

ズとに関する｝般的な研究を考慮に入れて決定すべきである。

　滞氷層が不均質な構造を示す場合には，さらに複雑な差分方程式でμ値が計算できる。この

場合には透水係数は各試掘孔ごとに異なる値をもっている。不均質地層の（差分法による）地

下水運動方程式は次の型をとる。

駆s＋2急」一脚，§一・詣君〔（々h凪・らs＋ヌ2＋（々h）偏s＋1×

　珈一1，づ，s＋1一伽，才，s＋1　（々h）％，2，ε＋1＋（々h）擁π， 」，s＋1
×　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　×
　　　　　　　　9∠」　　　　　　　　　　　　　　　　　　　2

　正乃z，」，s十1－Zノ勿　十　1，　」，s　十　1　　　　（々h）π，づ　一　1，　3　十　1　十（たh）％，♂，s　十1

×　　　　　　　　　　　　　　　　　　　十・　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　X
　　　　　　　∠Z　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　2

　五乃¢，づ一　1，　s　十　1　一　17魏，i，s　十　1　　　（々々）　銘，」，s　十1十（々h）％，．げ　十1，　s十1
×　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　X
　　　　　　　　∠Z’　　　　　　　　　　　　　　　　　　 2

×翫奪＋1う㌍＋い＋1〕＋号 （5）

　以上の場合は，試掘孔間の距離躍が等間隔に配置されている場合である。試掘孔間の距離

が等間隔でない場合には，上述の地下水運動の差分方程式の法則を利用して，新しい方程式を

導入することが必要である。この場合にはまず現在の試掘孔から求められたデータを基にし，』

時間的モーメントを考慮に入れて地下水循環図を作成する。次いで正方形の測点網内に5点ま

た
。
は5点以上の試掘孔をおろし，そのうち若干：点は，以前の試掘孔中の2孔奪たは2孔以上に

重なるようにすべきである。培下水位の計算にあたつ七は，この観察データを利用し，他のと

びとびの測点に対しては，地下水循環図から内挿法で求める。

　この方法は，地下水の供給源が積雪だけであつて，雨水から供給されない冬期の観測デ」タ

に適用される。したがつて冬期に融雪によつて出水をみない地域では，この方程式は項数が増

加するので複雑となる。一しかしこの方程式は，蒸発もまた地表から多量の雨水の供給も起こら

。ない深所地下水の夏期乾燥期における地下水の循環様式に適用できる。
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