












































































































































































































































































































設の井戸による観測はt 通常,一斉利水の形式で行われることが多い.

このようにして観測される水位データの一般的な存在状況を 時間･空間軸で図

示すれば,図-5.5のようになる.すなわち,実際に行われている水位観測はt

図中に=で示すように,たかだか敷地点(Xi.Xj.Xk ‥･)における連続時間観測

か,または図中に◎で示すように,ある時刻(tt,tm ‥･)において多くの既設

井戸を利用した一斉測水が行われる程度であって,全時間全空間の地下水状態の

把握には程遠いものといえる.

本研究ではこうした観測の実状を考慮して,(Ⅰ)(Ⅲ)の場について得られる

(a)1地点での連続時間観測データ

(b) 多地点での複数回の一斉観測データ

という2種類の観測水位を基礎に逆解析を試みることにする.

.1
V∧

ルり

図t5.5 地下水位観測における観測データの一般的な存在状況
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5.3.3 従来のパラメータ同定基準とその問題点

(1) 従来の同定基準による逆問題の定式化

通常,用いられている帯水層定数(モデルパラメータ)の同定基準は,計算水

位と観測水位を直接比較しその差を最も小さくする,すなわち次の目的関数の最

小化を図るものである.

Jl(Pl.P2,･‥,Pt)=∑(hi
-hi)2

→

min.
it】

(5.3)

ここに,hOb5:観測水軋 hCal:計算水位,m:観測値の数,P:モデルパラ

メータ,いパラメータの数である.本研究の場合 し=2で,Pl=To,P2=

Soである.式(5.3)は,水位hがパラメータPに関する非線形関数であるために

非線形最適化問題となる.この種の問題の解法としては,探索効率の良いアルゴ

リズムが種々開発されているg〉が, ここではその基本形ともいえるガウス･ニュ

ートン法を採用する.

ガウス･ニュートン法ではl関数h(P)をパラメータPのまわりで線形化したう

えで,目的関数の最小条件:[∂Jl/∂Pj]=0 を用いることにより,次の正

規方程式が導かれる.

L
n m Ob3 0al

∑ ∑ QijQik･△Pk=∑(hi⊥hi)･Qij, j=1,2.･･･.し(5.4)

ここに,Q:パラメータに関する水位のヤコピアン行列でありt

Qij=∂hi/∂P j

△P‥ Pの修正塁である.ヤコピアンQは解析的に求めることが困難であるので,

次式のように前進差分近似で算定する】8)

Qij=(hi(Pj+6Pj)-hi(Pj))/6Pj (5.5)

ここに,6Pj=6j･Pj,6j:定数である.逆解析にあたっては,まず 各パラメ

ータP jについて ∂jおよび初期推定値を設定し,等価モデルの基礎方程式(5.2〉

を数値解析することによって 式(5.5)からヤコピアン行列を求める.次に正規方

程式(5.4)を解くことによって パラメータの修正塁を求め,それが十分小さい,

つまり
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△P j<e j, どj:収束判定定数 (5.6)

が満たされるまで初期推定値を改良し,反復計算する.ここでは,∂jの数値は

∂1=0.0001,∂2=0.1とし,収束判定定数は e j=Pj/200 とおいている.

(2) 同定基準Jlによる逆解析とその問題点

観測データ(a)(b)を基礎としてt 帯水層(Ⅰ)(Ⅲ)に対する等価モデルのパラ

メータTo/Soを 従来の方法で同定した結果について述べる.帯水層(Ⅰ)は均質

であり,等価モデルのTo/Soを同定することは実帯水層のT/Sを求めることに

他ならない.したがって,パラメータが正しく同定されれば,計算水位h¢81(=

h*)と観測水位hObヨは完全に一致する.図-5.6はその同定過程を示しておりt

(a)が図-5.3中に示した節点 No.23における5日聞の日データによるものであ

り,(b)が降雨停止後1日と5日における全節点水位データによるものである.

今回の場合,実帯水層のT/Sは 500(=100/0.2)m2/day であり,To/S oの初期

推定値を1000,750,250 のどれに設定した場合でもIt=3～5回程度の反復

によって 500に完全収束し,同定に成功していることがわかる.(a)よりも(b)

の方が収束が早いのは,(b)の方が観測データ個数が多いためと考えられる.

一方,帯水層(Ⅱ)は T/Sが平均値一定のランダム分布をする場合でありt 等

価モデルのTo/SoはE[T/S]に対応する.図-5.6と同じ観測データ(a)(b)

に基づき逆解析を行なった結果が 図-5.7である.いま,E〔T/S]の員値は

500(m2/day)に設定されているが,(a)(b)どちらのデータを用いても 同定値は

収束せず,反復を繰り返すうちにTまたはSが不合理な値となって,鰭は発散し

てしまっている(x印).これは,帯水層の不均質性のために,地下水位の空間分

布が強雨に伴い大きく乱され,水位の観8llj値にはその他点のローカリティーを反

映した不確定な成分が含まれるためと考えられる.こう した水位分布のランダム

性は,無降雨期間に徐々に平準化するものの,E[T/S]の値が小さく不均質性

の強い帯水層ほど長く残存し,完全に消失することはない.図-5.7とくに(b)

の結果は,一斉測水を行なった二つの時間断面の間で水位の不斉が減少している

にもかかわらず, 同定基準Jlではすべての水位データを等しい重みでとらえて

しまうところにパラメータを同定できなかった原因があるといえる.次章では,

このように観測水位が場の不均質性に起因して大きな不確定性をもつ場合に対し,

水位分布の統計的特性を考慮した逆解析手法を考える.
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0 2 4 6 8 It

(a) 一地点･連続時間データの場合(節点 Ⅳ0.23)

0 2 4 6 8 It

(b) 全地点･二回の一斉利水データの場合

図-5.6 同定基準Jlによる逆解析結果[均質帯水層(Ⅰ)]
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0 2 4 6 8 It

(a) 一地点･連続時間データの場合(節点 No.23)

0 2 4 6 8 It

(b) 全地点･二回の一斉測水データの場合

図-5.7 同定基準Jlによる逆解析結果[不均質帯水層(Il)]
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5･3･4 地~F水位の分散に基づく不均質帯水層の逆解析法

(1) 不均質場における水位分布の統計的特性

近年,不均質な流れ場における地下水挙動を確率統計的な立場から評価しよう

とした研究が数多くなされている.例えば,第1章で述べたように,モンテカル

ロ拭を用いて帯水楢定数のランダム什カ;水位分れ=こ放ぼす影響を検討したドreeze

の研究=･定常流にスペクトル解析的アプローチを行なって水位の統計的分散

を求めた Bakrらの研究12〉などが挙げられる.これに対して本研究では,前章ま

でに,非定常不圧地下水流の基礎方程式を摂動展開することによって水位の統計

的空問構造(variogram)を解析的に求めてきた.その対象とする現象は 本章の帯

水層(ll)と同様･降雨によって乱された水位分布が無降雨期間に平準化する過程

であるが,流れ場が無限領域であることや降雨直後の水位分布のランダム成分が

White noise近似できることなどが仮定されている.降雨後の平準化過程におけ

る
variogramの理論式によれば,水位分散の時間的発展は次のように表される.

Jh2(t)=

α¢2 β0

87T･E[T/S]･t
(5.7)

ここに.αh2(t):水位分散,t:降雨停止時からの時間,げ¢2:降雨直後の水位

分散,β｡:定数である.

(2) 水位分散を用いた不均質場に対する同定基準

水位の分散は定義により,

q

h2(t)= E[(h(t)-E[h(t)])2] (5.8)

式中の E[h(t)]は流れ揚が均質であった場合の水位であり,いま 考えている

等価モデルの計算水位h¢81(=h‡)に対応する.このことから,式(5.7)はパラ

メータが正しく同定されたときの観測水位と計算水位の差の二乗平均,すなわち,

lミ[(hObヨーbe8I)2]の時間的推移を表すと考えられる.前述のように式(5.7)

は無限領域について導かれたものであるが,帯水層川)において境界条件の内部

への影響が小さいと仮定できるならば,帯水層川)の水位分散も 概ね式(5.7)の

形で変動すると考えられる.こうした観点から,本研究では水位分散の理論解を

事前情報として逆解析に取り込むことを考え,次のような目的関数を設定する.

J2(Pl,P2)=∑(cr
h2(ti)N

q

h*2(ti))2
→

min.
i=l
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ここに,αh2(t):理論水位分散(式(5.7)),αh*2(t):計算水位分散,N:水位

分散を求める時間断面の数である.いま,一斉利水を行なう既設井戸がM本ある

とすれば,Jh*2は次式で評価できる.

cr

h*2(tj)=
∑(hi(tj)-hi(tj))2/M

i-l

(5.10)

先に述べた目的関数Jlが 水位そのものの適合性を基準とした単に統計的なも

のであったのに対し,上記の目的関数J2は 水位分散という統計塁の時間的変化

特性に着目したもので,現象の物理的構造を考慮した確率論的同定基準といえる.

言うまでもなく,J2による同定過程では,計算水位が観測水位と大きく異なる地

点が存在する.しかし,不均質鳩の水位分布がランダムに乱れたものであり,観

測データが十分に得られない状況下では,計算値を数少ない観測データの個々の

値に一致させることよりも,領域全体としての統計的な適合性を物理則を手がか

りに追求することが重要であると考えられる.目的関数J2は こうした観点から

設定されたものである.

実際の地下水位は!平均的な水位に,場の不均質性に起因したランダム成分が

加わっていると考えられるので,より一般的な現象の解析にはこれら二つの目的

関数Jl,J2 を互いに併用することにより,それぞれの目的関数の不十分な点を

補い合うように同定基準を設ける方が良いと考えられる.しかし,ここでは,降

雨によって大きく乱された水位分布が平準化する過程を対象としていることから,

目的関数J2 のみを同定基準として設定し,逆解析におけるその有効性を調べる

ことにする.

(3) 同定基準J2による逆解析

さて,同定基準Jlでは同定できなかった不均質帯水層(Ⅲ)に,上記の遁準J2

を適用してみよう.最適化手法としてガウス･ニュートン法を用いれば,正規方

程式は次式となる.

∑ ∑ Uij･Uik･△Pk=∑(qh2(ti)-q
h‡2(ti))･Uij,

j:1.2

k･り itl i■l

(5.11)

ここに,U:パラメータに関する水位分散のヤコ.ビアン行列であり,

Uij=∂gh‡2(ti)/∂Pj
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式(5.11)を実際に計算するには,αb2(t)に含まれる未知定数α¢2β｡を決定せね

ばならない.ここではt=t一における水位分散の計算値αh*2(tt)からそれを与

えることにする. すなわち,等価モデルのパラメータTo/Soが正しく設定され

たならば αh2(t■)=Jh‡2(t●)であるから,未知定数は式(5.7)より

q〆p｡=87T･E[T/S]･q h*2(t')t◆

∴
αh2(t)=αh‡2(t-)t●/t (5.12)

となり,式(5.11)の理論分散Jh2(t)は式(5.12)で置き換えられる.

逆解析の水位観測の条件はt 図-5.7(b)と同じく 降雨停止後1日,5日の時

点における全節点水位データとすれば,式(5.9)(5.10)において N=2断面,M

=50節点である.図-5.8は,最初の観測時刻(t'=1day)において
q

h2(t)の

未知定数を決定することによって行なった逆解析の結果を示している.図-5.7

(b)では同定できなかった現象がIt=5-7回の反復によって一定値に収束し,

同定に成功していることが分かる.ただし,その収束値は約 470(m2/day)であっ

て,E【T/S〕の真値 500(Tn2/day)より若干小さい値となっている.この原因と

しては,帯水層(Ⅲ)の状況が理論分散を導いた諸仮定を満たしておらず,水位分

散の時間変化が 理論と現象の間で一致していないことが考えられる.

そこで,パラメータTo/So の種々の値に対して計算分散を求め,その時間変

化を理論分散と比較したものを図-5.9に示す.これによると,計算分散(破線)

の中で理論分散(実線)と完全に合致したものはないが,To/So=500(Tn2/day)の

場合が全体として時間的変化が最も近い.このことは,地下水状態の統計的構造

として水位分散の理論解(5.7)式がはぼ妥当であることを示している.しかし 今

回,同定にはt=1t5(day)の観測データを用いており,t=1の時刻で理論分

散の未知定数を決定しているので,同定は実質的にはt=5において行っている

ことになる.図によると,t=5では理論値はTo/So=450 と500の間に位置し

ており,この差が結果的に収束値にずれを生んでいる.すなわち,同定を行なう

時刻によっては同定値に誤差を生じる可能性があり,水位を一斉観測する時刻は

理論分散の時間変化が同定過程に最も良く反映されるように選ぶ必要がある.具

体的に観測時刻をどう設定するかについては今後の検討課題として残されている

が,一旦,適切な一斉観測データが得られれば, 同定基準J2を用いることによ

って,従来の基準では解が発散してしまった逆問題を十分な精度で解くことがで

きるという事実は注目すべきことである.
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図-5.8 同定基準J2による逆解析結果

[不均質帯水層(Ⅲ),観測データ(b)]

1 2 3 4 5 t

(day)

図-5.9 水位分散の計算値と理論値の比較

一15卜



5.4 結 語

本章では,まず,地下水の観測における特質や観測を困難にしている要因を整

理するとともに,観測網の設定と観測情報の価値についての考え方を概説したの

ち,後半では二次元不圧帯水層を対象に,降雨後に低減する地下水位の観測デー

タに基づき,帯水層定数とくに水頭拡散率を推定する逆問題を検討した.

本章で得られた成果をまとめると以下の通りである.

(1)地下水観測を難しくする原因を分類すると,

･面的に観測できず,地点データに頼って空間状態を判断せざるを得ない.

･現象が地下で起きており,非観測点の様子は視覚的にすらとらえられない.

･観測井の数が非常に限られるうえ,その配置が不規則である.

･計測できる水理塁が地下水位(水頭)に限られる.

･帯水層は一般に不均質であり,水位データは局所的に特異な変動を示す.

などが挙げられる.

(2)観測網の設定にあたっては,地下水位変動が様々な空間スケールをもつ

変動成分からなっており,各成分は時間的に大きさが変化するものであることを

考慮して,どのようなスケールの地下水挙動を観測の対象にするのかを明確にす

ることが大切である.さらに,対象とする現象が非定常な現象である限り,観測

によって得られる情報は,その工学的価値が時間的に変化するものであることも

十分に認言鼓する必要がある.

(3)降雨によって形成された地下水位分布が無降雨期間に低減する過程を対

象に,逆解析の同定基準の検討を行なった.その結果,計算水位と観測水位の差

を最小化する従来からのパラメータ同定基準は,均質帯水層ではきわめて有効で

あり,水位データの数が限られている場合でも少ない反復計算でパラメータを正

しく同定できることが示された.十方,不均質帯水層では,水位データにその地

点のローカリティーを反映した不確定成分が含まれるために,従来の同定基準で

は推定が不安定になりパラメータが定まらない場合があることが明らかとなった.

(4)流れの力学構造に基づいて導出した水位分散の理論解を不均質場の逆解

析に事前情報として活用することを考え,水位の不確定性の時間変化に着目した

新しい同定基準を提案した.そうした水位分散による同定基準を用いれば,裡数

の適切な時間断面で一斉利水を行なうことにより,不均質帯水層においても十分

な精度でパラメータが同定可能であることが示された.

本章で扱った不均質帯水層では,水位の分散が時間的に大きく変化する現象と

-152-



なっていたが,前述のように,より広い範囲の地下水挙動,たとえば,水位分布

のランダム性の時間的変化が小さい場合などにも対応するためには,今回提案し

た同定基準と従来からの同定基準とを併用した複合基準を設けるなど,現象の状

況に応じた同定基準を考えることが重要であるといえよう.
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第6章 結 論

本研究では,透水係数や有効間隙率が空間的にランダムに分布するような不均

質場における降雨に伴う不圧地下水挙動を対象として,現地観測の結果を措まえ

水位変動の特性および帯水層の不均質性の実態を示すとともに,流れの物理則を

基礎とした地下水状態のランダム性の統計的特性を解析し,水位観測データの空

間的代表性の評価ならびに地下水シミュレーションにおける水位データの活用方

法について検討を進めてきた.▼ 本章では,各章での議論の内容と得られた知見を

いま一度とりまとめ,本研究の総括とする.

まず第1草では,本研究の背景として,地下水をとりまく社会情勢の歴史的変

遷と広域地下水解析に課された社会的責任に触れたのち,その解析手法である地

下水シミュレーションの抱える適用上の問題点をモデルの各構成要因ごとに概説

した.そして,地下水シミュレーションに不確定性を生ずる基本的問題として流

れ場の不均質性を取り上げ,その他下水状態への影響に関する既往の研究をまと

めた.そして以上の結果を楷まえて,研究の立場ならびに目的と意図するところ

を述べ,全体の構成について触れた.

第2章では,3章以降での解析に先立って研究の対象とする現象を概観するた

めに,実際の流域における不圧地下水位の変動特性と帯水層の不均質性の存在に

ついて,詳細な現地観測を通じて得られた結果を述べた.現地観測を行なった試

験流域は洪積台地(流域A)と第三紀丘陵地(流域B)のニヶ所に設定し,主と

して降雨と地下水位の場所的時間的変動の計測と地盤の水理特性の調査を行なっ

た.はじめに試験流域の地形地質特性と水文観測体制について概説したのち,流

れ場の水理特性の不均質性の実態について,現場透水試験ならびに土壌サンプリ

ング等による透水性や貯留性の空間的変動特性の調査結果をまとめた.つぎに,

不圧地下水位の時間的空間的変動特性について,水位観測結果をもとに,現象を

短期的な降雨に対する水位応答と長期的な季節変動とに分けて考察した.最後に,

そうした降雨に伴う不圧地下水位の上昇過程と低減過程を,降雨浸透という外乱

による水位分布の"撹乱過程"と無降雨期間での水頭拡散による水位分布の"平

準化過程"と位置づけ,それぞれの過程における現象の時間スケールと空刷スケ

ールをその支配要因との係わりにおいて論じた.

第2章で得られた主な知見は,以下のとおりである.

(1)流域Aの55地点において単孔式現場透水試験により求められた透水係数

値を対数正規確率紙にプロットした結果,地質学的には概ね同一と考えられる領

域でも,局所的な透水係数は場所によって数オーダーの幅をもって変動し,全体

としては対数正規分布で近似できることが示された.

(2)透水係数の空間分布特性を調べるために,単孔式現場透水試験の結果を
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用いて variogramを描いたところ,流域Aにおいては,少なくとも3km以上離れ

れば,透水係数は互いに相関がなくなることが明らかとなった.1～2km以内の

空間相関性を議論するためには,透水係数の実測伯をさらに高い空間密度で得る

必要があることが指摘された.

(3)流域Bの11地点において土壌試料をサンプリングし,その不飽和水分特

性を土柱法および加圧板法によって求めた結果,pF一水分曲線は場所によって大

きく形状が異なることやt 土壌の飽和度は強い吸引圧下においても60～90%の高

飽和状態にあることが示された.そうした飽和度が高い原因のひとっとして,土

壌が細粒分を多く含有している粒度組成をもつことが挙げられる.

(4)pF-水分曲線に逓づいて土壌の有効間隙率を求めたところ,約10%を平

均として5%から20%程度の範囲でばらついており,地盤の水分貯留率は場所的

に大きく変動していることが明らかとなった.

(5)流域AおよびBにおける地下水位の多地点観測結果によればt 不圧地下

水位の空間状態は降雨の特性によって強く支配されており,一雨ごとに水位応答

(泡乱)の過程と平準化の過程を繰り返すことによって,年間を通じた季節的な

変動を形造っている.

(6)降雨に対する地下水状態の応答過程は,きわめて短い時間の現象であり,

空間的にも局所的なスケールの変動である.とくに,雨水浸透により地下水位が

上昇を始めるまでの遅れ時間は,数時間からせいぜい半日ときわめて早い.また,

水位が上昇しピークに達するのは降雨後2～3日後のことであり,その水位上昇

塁には場所的に著しい差異がみられる.これは流れ場の水理特性が空間的に不均

質であることが大きな原因と考えられる.

(7)降雨が停止した後,無降雨期間が長く続くと,場所的にまちまちであっ

た地下水位の低減速度は徐々に均一化し,流域全体の水面形状も滑らかなものと

なる.これは,降雨のない状態では,流れ場の不均質さを反映した凹凸の激しい

水面形が側方流動によって平準化することにより,ローカルなスケールの変動成

分はしだいに消滅し,帯水層構造や境界水位の影響を強く受けたマクロな空間ス

ケールの変動が表に現れてくるためと考えられる.

第3章では,降雨によって地下水位の空間分布が凹凸をもった複雑な分布へと

撹乱される過程について,雨水浸透による地下水洒養塁を不飽和浸透理論に基づ

いて解析することにより,場の不均質性に起因する降雨に伴う水位応答の不確定

性の評価を行なった.まず総論として,対象とする現象が,土中に鉛直浸透した

雨水が地下水帯へ供給される不飽和帯での変換と,水平方向に流動している地下

水の水位が地下水頑養によって上昇する帯水層での変換,という二つの変換の結

果として生しることを述べ,水位応答にランダム性を生む不確定要因をまとめた.

そして,雨水浸透による地下水洒養機構について,通常用いられる不飽和浸透理

論の有効性を室内実験との比較を通して検討するとともに,なお再現できないい

くつかの問題点を指摘した.降雨に対する水位応答特性を調べる意味においては,
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こうした複雑な不飽和浸透現象をそのまま扱う必要はない.そこで,雨水浸透過

程を等価水分分布によって近似し,土壌の不均質性が地下水滴養強度に及ぼす影

響について定式化した.つぎに,不均質な帯水層における地下水位の確率応答持

性を地下水流の基礎方程式を摂動展開することによって定式化し,種々の地質条

件下での藤養強度と水位応答の統計的分散の評価を行なった.

第3章で得られた主な知見は以下のとおりである.

(1) 鉛直砂柱を用いた雨水浸透および重力排水実験を行ない,不飽和浸透理

論の数値解析結果と比較し,同理論の有効性ならびに解析を進めるうえでの留意

点を検討した.不飽和浸透理論は現象の一般的挙動をはぼ再現できるが,現象を

より厳密に再現するには以下のような問題点が指摘された.

･浸潤過程において,懸垂水苛と毛管水帯の両者の圧力水頭の変動を一組の

単純なK～β,¢～β関係を用いて再現することは困難である.

･モデルパラメータのうち 最小容水量を示す∂rの値は,排水過程における

圧力水頭の時間的変化を再現するうえで,きわめて大きな影響をもつ.

(2) 重力排水過程の土壌水分の存在形態を明らかにするために,鉛直砂柱に

よる補足実験を行ない,Field Capacity(圃場容水塁)の物理的な意味について

考察した.その結果,重力による排水過程は厳密には動的非平衡過程であって,

土壌水分の排水は半永久的に持続するが,含水率の測定精度を考慮すれば,排水

開始後数日以降では,実用的な意味で Field Capacity を定義することが可能で

ある.

(3)不均質な土壌苛で地下水苛への滴養強度を,Dagan & Bresler の雨水浸

透モデルを基本として定式化した.それによると,場の不均質性による滴養強度

の変動成分は,均質土柱の滴養強度に場所的変動係数を乗ずることで表わされる

ことが示された.

(4) 不均質な帯水層における降雨に対する地下水位応答の分散を地下水流れ

の基礎方程式か占理論的に定式化した.その結果,水位応答の分散は,不飽和土

壌帯における降雨強度から商養強度への変換特性と帯水層における滴養強度から

水位応答への変換特性の両者によって支配されることが示された.

(5)地盤の平均的水理定数が異なる種々の地質の間で,商養強度および水位

応答の分散がどのように変化するかを試算した.その結果,滴葦強度の大きさを

左右するような透水性と保水性の卓越度を表わす指標が見いだされた.また,降

雨に対する水位応答は,透水性が低く貯留性も小さい細粒土の濁水屑の方が,粗

拉土の帯水層に比べ,きわめて大きな分散をもつことが明らかとなった.

第4章ではt 降雨によって形成されたランダムな水位分布が,無降雨期間にお

いて帯水層の水頭拡散により平準化する過程について,水位分布の統計的特性の

時間的変化を明らかにするとともに,地点観測データから水位の空間状態を推定

する手法の適用を試みた.まず,水位の観測データを確率場における実現値とみ

なし,地点観測値をもとに非観測地点の状態推定を行う統計的手法(Eriging法)
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を地下水状態の推定に適用するうえでの問題点を述べた.つぎに,透水係数や有

効間隙率が空間的に小さく変化する水平二次元帯水層を対象に,非定常地下水流

の基礎方程式をもとに,時間的空間的に変動する地下水状態の統計的空間構造(

Variogram)を解析的に導出した.理論的に導かれたvariogramは,第2葦で述べ

た別他での実測水位データを用いて,実測データから求められたそれと比較し,

その妥当性を検証した･そして,そのvariogramを媒介として,Kriging法を現

地に適用して地下水状態の空間推定を行ない,地下水状態を考えるうえで地点観

測データがもつ意義について考察した.

第4章で得られた主な知見は以下のとおりである.

(1)不均質場における地下水状態を二次元確率場における確率変塁とみなせ

ば,統計的な空間分布推定法である Kriging法およびC｡nditi｡nalSimulati｡n

の手法を用いることができる･しかし,実際には観測水位データが十分に得られ

ないだけでなく･地下水位の分布に地層構造や境界条件によって規定された空間

driftが存在するため,いかにしてdri=を処理し
variogramを推定するかが大

きな問題となる.ただし,確率変塁として水位の変動速度をとる場合にはdrirt

の影響は小さくなり,その空間的広がりは平均値一定のランダム分布とみなすこ

とが可能である.

(2)地下水の基礎方程式を無限領域において摂動展開することにより,降雨

後の地下水位および水位変動速度の統計的空間構造を表わすvariog,amを流れの

物理別に基づいて導山した.その形状は`range,と`sill,をもつもので,降

雨後の時間経過に伴い,rangeは徐々に増大,Sillは急速に減少することが明ら

かとなった.

(3)水位変動速度に対し理言銅勺に導かれたvariogramは,試験流域での実測

水位から求められた
variogramをほぼ説明する.とくに,時間経過に伴う sill

の低減では両者の良い一致がみられる.

(4)理論的に導いた
variogramを媒介にして,試験流域の地下水位分布およ

びその時問的変動の空間状態のKriging推定と ConditionalSimulationを行な

った･その結軋 不圧地下水偉の空間状堕は!降雨直後には極めて複雑であるも

のの,無降雨期間の経過に伴って次第に落ち着いたものに変化し,地下水状態を

考える上で,観潮水位データの空間的代表性は急速に拡大することが示された.

(5)水位の空間driftを垂回帰分析により求め,その際に得られる残差分散

を理論的なvariogramに考慮することによって,観測井が少ない場合においても,

UniversalKriging法を用いた水位の空間推定が可能であることが示された.

第5章では,前章までの成果を踏まえて,不確定性をもつ地下水状態を把捉す

るための地下水位の観測手法ならびに観測で得られた情報の工学的活用方法につ

いて考察した･本研究で対象としているような非定常現象では,地下水位の空間

分布は時間的に変動し,そこに含まれるランダム性も時刻とともに変化する.し

たがって,観測井の本数･配置が同一であっても,そこから得られる情報の精度
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は現象の変動性に合わせて変化するはずである.本章の前半ではt そうした観点

に立って,地下水位の観測網のあり方とその観測精度のもつ意味について考察し

た.後半では,観測された地下水位データの工学的活用の一例として,広域地下

水解析におけるパラメータ同定の問題を扱った.不均質場における水位観測デー

タはその地点の局所成分を含んでおり,従来の観測水位と計算水位を単純に比較

する同定手法ではl逆解析が不安定になるなどパラメータが正しく同定できない

ことがある.そこで,こうした従来の同定基準のもつ問題点を実例を挙げ指摘し

たうえで,観測水位の不確定性を統計的分散の形で考慮し,逆解析過程に事前情

報として反映させる新たな手法を提案した.

第5葺で得られた成果をまとめると以下の通りである.

(1) 地下水観測を難しくする原因を分類すると,

･面的に観測できず,地点データに頼って空間状態を判断せざるを得ない.

･現象が地下で起きており.非観測点の様子は視覚的にすらとらえられない.

･観測井の数が非常に限られるうえ,その配置が不規則である.

･計測できる水理塁が地下水位(水頭)に限られる.

･帯水層は一般に不均質でありI水位データは局所的に特異な変動を示す.

などが挙げられる.

(2) 観測網の設定にあたっては,地下水位変動が様々な空間スケールをもつ

変動成分からなっており,各成分は時間的に大きさが変化するものであることを

考慮して,どのようなスケールの地下水挙動を観測の対象にするのかを明確にす

ることが大切である.さらに,対象とする現象が非定常な現象である限り,観測

によって得られる情報は,その工学的価値が時間的に変化するものであることも

十分に認識する必要がある.

(3) 降雨によって形成された地下水位分布が無降雨期間に低減する過程を対

象に,逆解析の同定基準の検討を行なった.その結果,計算水位と観測水位の差

を最小化する従来からのパラメータ同定基準は,均質帯水層ではきわめて有効で

あり,水位データの数が限られている場合でも少ない反復計算でパラメータを正

しく同定できることが示された.一方,不均質帯水層では,水位データにその地

点のローカリティーを反映した不確定成分が含まれるために,従来の同定基準で

は推定が不安定になりパラメータが定まらない場合があることが明らかとなった.

(4) 流れの力学構造に基づいて導出した水位分散の理論解を不均質場の逆鰭

析に事前情報として活用することを考え,水位の不確定性の時間変化に着目した

新しい同定基準を提案した.そうした水位分散による同定基準を用いれば,複数

の適切な時間断面で一斉測水を行なうことにより,不均質帯水層においても十分

な精度でパラメータが同定可能であることが示された.今後,ここで対象とした

地下水挙動のみならず,より広い範囲の地下水現象に対し逆解析を行なうために

は,今回提案した同定基準と従来からの同定基準とを併用した複合基準を設ける

など,現象の状況に応じた同定基準を考えることが重要であるといえよう.
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以上･本論文ではt 降雨に伴う不圧地下水位の時空間変動を二次元確率場にお

ける物理過程として取り扱い,統計的な概念と流れの物理的構造とを結合させる

ことによってt 不均質場におけるランダムな地下水状態の統計的特性を評価する

とともに,数少ない観測井での水位データを,水位の空間分布の客観的推定や地

下水鱗折モデルのパラメータ同定に合王則勺に活用する手法を提案した.本研究の

成果は,広域の不圧地下水の解析過程において,最も重要な観測情報である地下

水位データを客観的に評価するにあたっての基礎的指針を示した点で大きな意義

をもっている.
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記号一覧

a】 :drift を多項式曲面で表現する際の係数

C(x,ア) :土壌の水理定数の空間変動を表わす係数

C(¢) :比水分容量(=dβ/d¢)

Cov[･] :確率場における共分散関数

d :空間距離

D
:対象領域

D,Dp
:地表からの地下水面深度

D'
:地表からの毛管水帯上端までの深度

e :Kriging 推定誤差

E
:観測網による地下水位分布の観測用皮

E[･] :確率場における集合平均

f】 :drift を表現する多項式曲面

G :拡散方程式のグリーン関数

h o :均質場におけるH'

hl :流れ場の不均質性に起因する水位の乱れ成分

H
:不透水基盤上の地下水深

H' :HとHo の差(=ho+hl)

Ho :Hの場所的時間的平均値(基礎方程式の線形化に使用)

J :平均的動水勾配

Jl,J2
:帯水層定数の逆解析における同定基準

k
:波数(第1章)または

drift 関数の項数(第4章)

K
:不飽和透水係数(第3章)または飽和透水係数(第4章)

K s
:飽和透水係数

L
:等価水分分布における伝達苛の長さ

L f
:地表から浸潤前線までの距離

m

P

P

q

q o

=

q

Q

R

lミ(X〉

R a

:確率場における集合平均

:モデルパラメータ(第5章)

:土壌の有効間隙率

:水分フラックス

:地表における土中への浸入水分フラックス

:等価水分分布における平均的水分フラックス

:モデルパラメータに関する地下水位のヤコピアン行列

:降雨総塁

:確率変曳から dri‖ 成分を除いた残差成分

:降雨強度
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Re
:地下水滴養強度

S :帯水層の貯留係数または有効間隙率

S e
:有効飽和度

t
:時間座標

t r
:降雨継続時問

`l､
:透水塁係数(=KsHo)

Tl
:降雨開始から地下水位が応答を始めるまでの遅れ時間

T2
:地下水位の上昇開始からピークに達するまでの時間

Var[･] :確率場における統計的分散

W
:観測値にかかる荷重係数(Kriging 法)

X
:位置座標

X
:位置ベクトル

y :位置座標

Y
:透水係数の自然対数または常用対数変換値

Z

Z
(

Z

:位置座標

:二次元確率場における確率変塁

:Zの最良線形不偏推定値(B L U E)

β :不飽和水分特性の経験的パラメータ

γ :Variogram(バリオグラム)

∂(･) :ディラックのデルタ関数

どj :目的関数の最適化における収束判定定数

り :不飽和水分特性の経験的パラメータ

β
:体梢含水率

O n :Field Capacity(圃場容水量)

∂r
:最小容水量

βs
:飽和容水塁

入0
:平均的な水頭拡散率(透水量係数と有効間隙率の平均値の比)

βh :bの自己相関関数

p¢ :¢の自己相関関数

P O,Pl,･･･:P¢ の white noise 近似に伴う補正定数

cr cs2 :Pe.Y,Sの不均質性を表わす統計量

αh2 :水位H'の統計的分散

¢ :降雨によって形成された地下水位h

◎
:全水頭

¢ :圧力水頭(≦0)

¢w :空気浸入吸引圧(>0)

△ⅠⅠ
:降雨による地下水位の(最大)上昇塁
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