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第1章

緒論

1.1 帯水層熱エネJレギー貯留(AquiferTherrnal Energy Sto 悶 ge)

わが国の豪雪地帯では，従来，積雪を受け身の態勢で捉え，防護策を講じるのみであったが，

近年は，冬季においても無雪期と同様の社会経積活動を営むことが当然となってきている.その

ため，雪害対策技術が不可欠となっており，科学技術庁においても;r降積雪対策技術の高度化に

関する研究j が昭和 63年から平成4年にわたって行われた(科学技術庁研究開発局， 1993). こ

の共同研究は，降雪機構の解明と降雪雲調整の可能性に関する研究，融雪技術の高度化に闘する

研究，除排雪技術に関する研究からなっている.降雪機構の解明と降雪雲調整に関する研究では，

日本海沿岸における降雪雲の総合観測による降雪雲の構造，発達過程に関する研究，また，数値

シミュレーションによる降雪雲調整に関する研究が行われ，融雪技術の高度化に関する研究では，

地下水を甑み上げないで地熱を抽出する方法に関する研究，地下土壌中における熱の挙動に関す

る研究が，さらに，除排雪技術に閲する研究では，除雪車の通れないような狭い街路での除雪や

家屋の周辺の雪処理技術として空気力を利用した雪の管路輸送に関する研究などが行われている.

こうした背景のもと，融雪に必要な熱エネルギー(温水)を捜得するために，県エネ/レギーの

需要の少ない夏季に，太陽熱や工場，火力発電所，ごみ焼却場などの排熱を利用して温めた温水

を地下の帯水層中に貯留しておき，冬季に利用するという技術が，クリーンで安価，半恒久的で

あるとして注目されている.ここで得られる熱エネルギーは，融雪だけでなく，ハウス栽培，家

屋眼房などの熱諒としても利用できる.さらに，冬季に冷水を帯水層に貯留しておき，夏季に冷

房用水として利用することも可能である.つまり，季節的蓄熱が可能となる.こうした地下帯水

層の大きな保温性(魔法瓶効果)を利用した蓄熱技術は「帯水層熱エネルギー貯留 (Aq山ferTb紅ma1

Energy Storage : ATES) Jと呼ばれる.

自然エネルギー利用技術の 1つであるこの ATESは小視模で，地下水中の熱エネルギーは石油

に比べではるかに低密度である.ある試算では，水 14/で灯油1/の燃焼熱を保有できるとされる

(J!I崎ら;1987).しかし，この低密度のエネルギーをヒートポンプの使用などによってある程度

高密度化して集約的に利用できれば、地域の補助的なエネルギー源として今後さらにその利点が

見直されるものと期待できる.

ATESに関する研究は，オイルショックを契機にアメリカで 1978年頃から盛んに研究され，フ

ランス，スイス， ドイツ，中国 (Xueet al.， 1990)，デンマークなどでも野外実験を中心に研究さ

れた(横山; 1987). 日本においても， 1977年から山形県において. 1978年には福井県三里浜砂

丘において蓄熱実験が行われた.最近では，燃料コストが当時に比べて安価になったため， ATES 



に関する実際的な研究例は極めて減少しているのが現状である.

1.2 ATESにおける問題点

土壌中での熱移動は水分移動や水分状態によって大きく左右され，水分移動もまた熱移動によ

って形成される極度場に強く影響される冒つまり，熱と水分は土壌中を相互に関連し合いながら

複雑に移動する.現在のところ， ATESでは，熱と水分の移動量を正確に定量化し，それを人為

的に制御するまでには至っていない.したがって，適切な運用を行わなければ，過剰揚水によっ

て地下水位が低下し，地域によっては地盤沈下が生じたり，同じく地下水の過剰揚水による海岸

平野での地下水の塩水化や，地下水温が異常に上昇もしくは低下する熱汚染，温度変化に伴う有

害物質の溶出による水質悪化といった様々な地下水障害が発生する恐れがある.さらに，貯留さ

れた熱エネルギーは，地下水の流れ，対流，分散，伝導によって周囲に失われるため，蓄熱効率・

熱回収串を向上させるための技術を確立し，効率的な蓄熱を行う必要がある.このためには，ホ

理学的，地質学的な事前調査(地質構造，地下水流，蓄熱塊の挙動)を行い，井戸の配置，揚水・

注水サイクJレ，揖水量・注水量，注水温度などの最適なシステム設計が不可欠左なる.つまり，

ATESの活用では，地下水の管理が重要な課題となる.

1.3課題の設定

このように， ATESにおいてはその適切な設計，管理，環境アセスメントが不可欠となる.こ

れらに対処するためには，まず帯水層を含んだ地下土壌中での熱と水分の移動量を精度よく予測

することが不可欠となる.

従来の ATESの解析では，対象の多くが被圧帯水層であったため，地下の帯水層のみに注目し，

地下水流動とそれに伴う熱移動をモデル化したものがほとんどである (Merceret al.， 198 I) .被圧

帯水層には，深い場合は特に，揖水時以外に地下水流動が小さく，注入井周辺に酒養した温水を

止めておくことができるため小領域での蓄熱が可能となると bづ利点があるが，注入時に井戸を

用いざるを得ないために注入量が制限され，広範囲な ATESが期待できない.

それに対して，不圧地下水を蓄熱帯水層とすると，地下水の流動を予測した貯留が必要となる

が，地表からの拡水法による広範囲な地下水面養が可能となる.藤縄(1984) は水田が温水を酒

聾する機能を有していることを示しているが，こうした機能を利用して，例えば，温水池により

太陽熱などで加温し;水田から栢養させれば，広域的な ATESが期待できる (}II崎ら， 1987). しか

し，不圧帯水層では，それを覆う不飽和帯を通過する熱損失量が懸念され，不飽和帯での熱と水

分の挙動の把握が不可欠となる.帯水層を覆う不飽和土壌中での熱と水分の移動を同時に扱った

研究例は藤縄(1995) にみられる程度で，特に水蒸気移動に伴って損失する熱移動量を考慮した

ものはみられない.

土壌物理学の分野においても飽和一不飽和土壌中の熱・水分移動に閲する研究が行われている.

PhiJip and de Vries (1957)は水蒸気拡散と毛管作用による液状水移動のメカニズムから，温度と体

積含水串を変数とした支配方程式を導いており，この研究がそれ以降の研究の基礎となっている.

Sophocleous (1979)は温度とマトリッタポテンシャルを変数とした方程式に修正し，さらに， Milly
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(1982)は若干の修正を行っている.その後.Millyの理輪は，土壇面燕鼻血岨ly.1984~ de Sila田崎al..

1989)，帯構における熱・水分環境 (8凶曲 目姐dMilI~ら 1994)，畝間土壌中の熱・水分環境 (B叫阻血

etal..1990)，水平土壇カラムでの熱・水分移動 (B臨h.1992)，塩類を含む土壇中の熱・水分移動

(N踊sar皿 dHo巾n， 1989a; 1989b)，土壌の乾燥過程(福原ら， 1990)などに適用され，その有効

性が示されている.また，蒔泉ら(1996)は，砂土を充填した単一土壌カラムを用いた室内実験

を行い， Millyの理論にカラムからの熱損失項を考慮して，飽和一不飽和土壌中の勲・水分同時移

動現象の定式化を行っている.さらに，諸泉ら(1997)は，この理論が野外土壇にも適用できる

ことを示している.

しかし，これらの中で， ATESで有効となりうるような粒径の比較的大きな土層や大きな温度

勾配下での移動現象を撮った例は少ない.アメリカ農務省U.S.Salinity Laboratory (USSL)が公

開している飽和一不飽和土壌中の水分・溶質・熱移動シミュレーションプログラムにおいても，

農地土壇においては，地表面近傍以外では水蒸気移動は無視できるとして，水蒸気移動自体は考

慮されていない (Vogelet al.， 1996). 

そこで，本研究では，より現場に即したものとして，粒径の異なる土壌で成層化した土壌層に

おける熱・水分移動現象を室内実験から解明し，そのモデル化を行って，特に不飽和土壌中の水

蒸気移動に伴う熱移動に注目して考察する.さらに，このモデルを用いて，帯水層蓄熱における

蓄熱効率を向上させるための若干の提案を行う.

1.4本論文の構成

本論文では，本章を含めて 8つの章を設け，始めに土壌中の熱・水分移動に関するレビューを

示し，その後，帯水層の蓄熱効串，水蒸気移動に伴う熱移動，土壌中の熱・水分同時移動のシミ

ュレーション1 ATESにおける熱損失抑制技術などについて検討した.その概要は，以下に示す

とおりである.

第2章では，飽和一不飽和土壌中の熱・水分同時移動に閲する従来の研究例を示す.また，土

壌の水分特性，熱的特性についての従来の知見も整理し，この研究分野での課題を検討する.

第 3章では，第 4章，第 5章で行った室内実験の概要と実験で用いた土壌 (2種類の砂土)の

特性(土壇水分特性曲掠，不飽和透水係数，水蒸気拡散係数，熱伝導串など)について述べる.

これらの土壌特性は，可能な限り実験的に求めるよう努め，特に比較的粒径の大きな土壌の不飽

和透水係数を推定する方法を提案する.

第4章では，周囲が不透水性境界で固まれているような比較的小規模な地下水盆での ATESに

おいて，温度勾配下の水分移動によって地下水位が変動する状況を想定した r地下水位変動型J

成膚土壌カラムを用いた実験結果を示す.ここでは，土壌中の熱伝導串を検討することにより，

成層土壌が帯水層の蓄熱効率に及ぼす影響を明らかにする.

第 5章では， ATESの対象となる帯水層において，周囲の帯水層あるいは河川，海などとの水

の出入りがあって，地下水位が一定に保たれるような状況を想定した r地下水位一定型J成層土

壌カラムを用いた実験結果から，土壌中の熱・水分移動成分をその駆動力別に定量化する.さら

に，土壌中の水蒸気移動を支配する係数(温度勾配による水蒸気拡散係数)について考察し，特

に粒径の大きな土壌中の熱移動に及ぽすその影響の大きさを評価する.
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第6章では，飽和一不飽和土壌中の熱・水分間時移動現輩を表現する支配方韓式を有限要素法

によって解析し，蓄積された実験データと比較することによって，そのモデルの有効性を検討す

る.さらに，実用性を考え，モデルの単純化についても考察する.

第7章では，仮想的な ATESシステムを想定して，どのような条件の帯水層が蓄熱劫串の面か

ら適しているかを第6章で用いたシミュレーションモデルを利用して検討する.水田地域の不圧

帯水層の必耳Sにおける有効性を検討することを念頭に置いて，特に不圧帯水層を中心に，土壌

の種類，帯水層の深さと厚さ，注入温度といった条件を変化させて比較検酎を行う.また，この

モデノレを用いた応用例として，人為的な動力振を必要としない食料貯蔵のための地下保冷システ

ムにおける熱負荷についても検討する.

第8章では，以上の結果に基づいた結論を示す.
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第2章

土壌中の熱・水分間時移動に関する従来の研究

2.1概説

土壌物理学分野における飽和一不飽和土壌中の熱と水分の移動現象の定式化は， Philip嗣 dde 

Vries (1957)の研究が基礎となっている，披らは，熱と水分を移動させる駆動力が温度勾配と体積

含水串勾配であるとして式を導いた. しかし，例えば，成層土壌の層境界で体構含水串プロファ

イノレが不連続になる場合などには適用できない. したがって， Sophocleous (1979)は体積含水串勾

配ではなく，圧力水頭勾配を駆動力とした式を導いた.Milly (1982)は相対湿度の揖度依存性を定

式化して，これを修正した.MiUyの理論からその桂新たな展開はみられず，この理論を用いた解

析例が多い(Mil1y，1984~ de Silans et al.， 1989; Sc創山口田dMill弘 1994ょBenia血inet al.. 1990~ Bach， 

1992; N出 sar阻 dHorton， 1989a; 1989b;福原ら， 1990;諸泉ら， 1996; 1997).本研究においてもMiUy

の理論を基本として解析を行ったので，これを本章では詳細に記述する.

土壌中の熱・水分移動現象を担っている他の研究分野に核擢棄物の地置処分問題がある.ここ

では，土壌物理で扱うよりもかなり高温の土壌が対象となり事温度勾配も大きくなる.したがっ

て，土壌中の気相自体の移動が無視できなくなる.Mil1yの理論をはじめとする土壇物理学分野で

の理論では，気相自体は移動しないと征定し，気相中の水蒸気拡散のみを考離している. ATES 

を想定するとき，その運用によっては，土壌中の温度勾配が大きくなることがあるため，気相自

体の移動も考躍する必要があると考えられる.ここでは， PoUock (1986)の研究をもとに気相自体

の移動も考慮したモデル式についても記述する‘

さらに，土壌中の熱‘水分移動には，土壌水分特性曲緯，不飽和透水保数，水蒸気拡散'係数，

熱缶導率といった土壌特性パラメータが大きく影響するため，これらの劃定法，定式化，温度依

存性iこ関する知見も整理した.

2.2飽和一不鐘和土壇中の熱・水分間時移動理論

ここでは， Millyの理論を導出する.モデル式i立，水分移動方程式と熱移動方程式からなり，解

軒の際には，この連立儲撤分方程式を数値解析によって解くことになる.

2.2.1 本卦移動方程式

(1)水分フラックス

塩度勾配下にある土壌中で生じる水分アラックス qJ..匂田知勺は，控状本移動 q，と水蒸気移動も
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からなる.液状水移動は Darcyの法則に従い，水蒸気移動は Fickの拡散則に基づいて定式化され

る.ここでは，土壌中の空気は静止していると仮定される.

qw=ql+qv 

=-PIKV(Ij/+Z)一D'Ypv
(2・1)

ここで，舟は液状水密度(kgm-3)， Kは不飽和透水係数(mh勺， '1'は圧力水頭(mH20)，Zは上向き正

の鉛直座標(m).舟は水蒸気密度(kgm勺， Dは有効水蒸気拡散係数(m2h-l)である.有効水蒸気拡散

係数は，大気中での水蒸気拡散を士壊に適用するように修正して与えられ，大気中の水蒸気拡散

係数Dam，(m2h-l)に3つの因子が掛け合わされる (Philipand de Vries， 1957). 

D=Da加 V悶 (2圃 2)

川立マスフローファクタと呼ばれ，以下の式で表される.

(2・3)

Pは全圧.pは水蒸気分圧である.この因子は D酬が空気と水蒸気の相互拡散(水蒸気拡散と

反対方向に空気のマスフローが存在する)の条件で定義または測定されるため，ここでの前擾条

件(空気は静止している)との遭いを補正するものである.常温ではP>>pであるため， v=lと

近似できる.

d土トートシティ(屈曲度，ここでは 0.......1の値をとる)， aは土壌の単位面積における水蒸気拡

散が生じる間隙面積の比率で，気相率で近似することができる.ここでは aを気相率とする.

この 2つの因子によって水蒸気が移動可能な土壌内の間隙構造が考慮される.

次に，式(2・1)を展開する.まず，水蒸気密度Pvは飽和水蒸気密度品と相対湿度 hの積で表され

る.また，相対湿度は温度と圧力水頭の関数として与えられる.

sh=pz吋乎) (2-4) 

ここで，M，.は水 1モJレの質量 (O.018kgmole司1)，Rは気体定数 (8.3143Jmole-1K1)， gは重力加速

度 (9.8Jkg'lm'I)， Tは温度 (K) である.この式より水蒸気密度勾配は，
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m剖TVV4割vw

M..，g 'c"7ーイ J~dp8Mw惚_ in申

RT 111' T • l日 dT RT2 ，11 r-

となる.したがって，水蒸気ブラックスは，

VT 

(2-6) 

となる.ここで，D""，は圧力水頭勾配による水蒸気拡散係数(mh']). Drvは温度勾配による水燕気

拡散係数(m2h'IK勺である.

D脚 =p;1Da師宿生L
y'" ..  U~. dljf Ir 

Dr... = p/-ID
a
聞由笠.!::...I問。T!¥I'

1 n __Mwg 
=ptaDm由一一"-P ... 

RT 

=D71D』却(h生三一ι空0..i 
， .開 l dT RT~' V ) 

以上より，全水分フラックス q"，は，

q"， = -p，(K +D""，tljf-P/DTv¥lT-p，KVz 

となる.

(2)湿度勾配による水蒸気拡散に対する補正

(2・.7)

(2・8)

(2・9)

温度勾配による水蒸気移動は式(2-8)を用いては説明できず，過小評価される.Philipand de Vries 

(1957)は，温度勾配による水蒸気拡散係数DTvを①液晶理論，@局所的温度勾配という 2つの考え

方に基づいて補正している.

①渡島理論

温度勾配下にある土壌中で，土粒子に挟まれた lつの孤立した液状水(液島)が存在すると，

液島と空気が接する両側の水ー空気界面で曲串の違いが生じ，その結果水蒸気圧が異なるためー
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ポテンシヤ/レエネルギーの差が形成される e このとき，曲率の大きい界面(すなわち，ポテンシ

ヤノレエネlレギーが大きい界面)では，液状水が蒸発し，曲率の小さい界面(ポテンシヤ/レエネル

ギーが小さい界面)では水蒸気が経縮する.これによって水蒸気は土壌中の気相だけでなく ，i'夜

島を介しでも移動することになる.

この液島を介した水蒸気移動分は，式(2・8)中の気相串の部分を大きくすることで表現するこど

ができる.つまり，土壌中の水分量が小さいときの水蒸気移動は，気相中の水蒸気拡散と液島を

介した水蒸気格動の平行流となるため，体積含水率酎5気相串に加算される.つまり ，aは針。と

なる.一方，土壌中の水分量が大きく，液状水が連続するようになると，液島の教が減少し，液

晶の大きさが大きくなるため，上述したような平行流の考え方ができる断面が徐々に減少する.

この効果を a+alakBと表わしている.Gkは液状水の連続性が途切れるときの気相串である.すな

わち，液島に関する補正係数をfとすると，

f=l a+O G〉 Gk，Oく仇
la+ajak () a豆町， () ~ ()k 

4は液状水の連続性が途切れるときの体積含水率 (n・Gk:nは間隙率)である.

②局所的温度勾E

(2・10)

温度勾配によって引き起こされる水蒸気拡散は，厳密には気相中の局所的な温度勾配を駆動力

として生じる.しかし，土壌中では，温度勾配が固相，l'夜相，気相でそれぞれ異なり，通常熱電

対などで測定されるのは，この 3相の平均的な温度勾配である.このような違いが生じるのは，

気相の熱伝導串が面相や液相の熱伝導率に比べて，約 lオーダ小さいためである(空気の熱伝導

串 (O"C): 0.024Wm・1・水の熱伝導串 (OOC): 0.561 Wm')K' ;砂の熱伝導串:O.l5"-'O.2Wm-1K-1). 

したがって，式(2・6)中の温度勾配は気相中の局所的温度勾配であるため，これを改めて(マ乃a と

し，平均的な温度勾配をマTとすると，局所的温度勾配に対する補正係数。立，

(= (VT))VT (2・11)

で表される.なお，ここでは，気相中の局所的温度勾配，つまり単一の空隙を考えているため，

トートシティは考慮されない.

以上の 2つの補正を行うことにより，温度勾配による水蒸気拡散係数DTvは以下の式で表され

る.

D" = p，-' D_fÇ~t = p，-I D，~fÇ( h多ザP.J (2・12)

その後の研究により，以上2つの補正のみでは，なお水蒸気移動量が過小評価されるこ左が実
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験的に示され， J町姐dLetey (1979)は植状水と水燕気の熱伝導j串を考量'li，.17t橋正保散を噂~t..許

白川1979)は土粒子を立方体としてモデル化して補正保散を導いているιしかし，白島L酷温端Il附

は土壊の熱伝導串の圧力依存性を測定することによって補正係散を測定した結果，"'.J町制L拘

(1979)や Cary(1979)のモデルとも測定結果と一致しないことを示している.

補正係数は，土壌の種類，水分量，間隙構造，さらにその測定法によっても変化t....現在のを

ころ，その理論的な脱明ができる段階には至っていないー

(3)水分移動方程式

水分移動の連続式は，

か/O+p"い叶=-Vq"， (2・13)

tは時間(h)である.この式に式(2"9)を代入して展開すると，

[(1一会)説子先J~+[(1す胤子利害
0・14)

となる.これが水分移動を表す支配方程式である.この式は，土粒子，水，空気の聞に局所的な

熱的平衡状態にある場合に成立する.いわゆる等価 I相モデルである.したがって，各相の温度

が異なる場合には，飽和帯における熱移動理論で藤縄(1991)が提案したような非平衝モデルを

用いる必要がある.

2.2.2熱帯動方程式

(1)熱フラックス

土壌中の熱フラックス qh(Jm・2b-l
)は以下の式で表される (deVries， 1958). 

qh =ー(λ+p/LDT，，)Vr -p/LD，f"'v I{/ + c1 (r一九)q"， (2・15)

ここで，A.は土壌自体の熱伝導串(Wm-1K勺，Lは水の蒸発潜熱(Jkg-I
)， c/は水の比熱(Jkg-1K勺，九

は基準温度である. r土壌自体Jの熱伝導率とは，土壌中で水分移動，すなわち水分移動に伴う熱

移動が生じていない状躍での土壌の熱伝導率である.これは，土粒子の熱伝導串と土粒子，ホ，

空気の 3相割合，その配列状態によって決まる.よって，この項はFourierの法則に従い，土壌自

体の熱伝導による熱移動成分を表す.D丹の項は，温度勾配による水蒸気移動に伴う潜熱輸送成分，

D".の項は，圧力水頭勾配による水蒸気移動に伴う帯熱輸送成分，最後の項は，水分移動(液状
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水+水燕気)に伴う顕熱輸送成分を表す，

熱移動成分には，漫潰熱(士粒子表面と水のぬれによる発熱現象)があるが，ここでは無視す

る.また，土壌中では，間障が大小様々に歪曲したミクロポアによって形成されていることから，

間隙内を流れる流体は，その平均流速ベクトfレとは大きさも方向も異なる流速ベクト/レをもち，

流体は土壌中で散乱しようとする.これに伴う熱移動は「熱分散Jと呼ばれる.熱分散を支配す

るパラメータは， トートシティ，土粒子形状，平均粒径，粒度分布などである.しかし，熱分散

を他の熱移動成分と分離して扱うのは困難であり(堀野ら， 1992)，熱分散に関する研究(藤縄，

1988) も多くみられないのが現状である.一般には，帯、伝導項に含めて扱われる.

(2)勲移動方程式

単位体積当たりの熱量Q(Jm勺は以下の式で表される.

Q = [C.tP! (1-n)+ c/p/) + cyPv (n -B)Xr-九)+Lop)n-B) (2-16) 

らは土粒子の比熱(Jkgo1K勺， ιは土粒子密度(kgm・3)，Cvは水蒸気の比熱(Jkgo1K1
)， L。は基準温度

凡での水の燕発潜熱(Jkg勺であるoLは，

L = LO +{Cy ーc/XT一九) (2・17)

である.

熱移動の連続式は，

dQ r7_ 一一=-'VOL ot ~n 
(2・18)

であるので，これに式0・15)，(2・16)を代入して展開すると，

トH，争lv+H調.]:+[ H，器T叫号J筈
(2-19) 

~v 、う熱移動方程式が得られる.ここで，

C = c..p.f(t-n)+c/p/B+ c，，p，，(n-B) (2-20) 
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H)=仏+c，，(T一九)ln-8)

H2 = (P，C， -pyc... Xr -九)-ph

である.

土壌中の熱・水分間時移動解析では，導出された水分移動方程式:(2・14)と熱移動方韓請;(2-19)を

連立して解くことになる.

2.2.3土壇中の気相の涜れを考慮した移動理論

前節で述べた移動理論では，土壌温度が SO"C以下で，比較的小さい温度勾配下を対象としてお

り，水蒸気移動は分子拡散のみによるとして気相自体の流れを考慮していない.ここでは，気相

自体の流れも考慮に入れたモデル式 (Pollock， 1986)について述べる.

(1)フラックス方程式

液相と気相の流速 v(mb-I
)は， Darcyの法則を一般化Lた形式で与えられる.

V{ =笠L何 +p{gVz) 
μt 

kIC I ¥ 

Vg=一L-¥'VPg+ Pgg'Vz) 
r-g 

(2・23)

(2-24) 

kは固有透過係数(m2)， Kはここでは各相の相対透過係数， μは粘性係数(kgrn地勺，Pは圧力(kg

m-1h勺，pは密度(kgm勺，添字/， gはそれぞれ液状水，気相を表す.

水蒸気と乾操空気の拡散ブラックスは，それぞれの密度勾配に依存する.

q" =-mpgDVいv/pg)

qQ = -TapgD'Vい~/Pg)

(2・25)

(2-26) 

ここで， Paは乾燥空気の密度(kgm勺である.前項では，水蒸気の拡散フラックスに対して液島効

果と局所的温度勾配の影響を考慮したが，ここではこれらを考慮していない.

熱伝導による熱ブラックスは，

qhc =ーλ，VT 。-27)
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で表される.

(2)連続式

この理論では，不飽和土壌中の気相を水蒸気と乾操空気の混合物としている.水分と乾操空気

と内部エネルギーの連続式はそれぞれ以下で与えられる.

Bいケv~仏九 +qJ+伽，)=0 

2122}+帆 +qJ=o

BレI品"+ Pga九十ps{I-n)hJ
δI 

+v(向帆

(2・28)

(2・29)

(2-30) 

ここで，qaは乾燥空気の拡散フラックス(kgm・.2h-I
)，qh，は熱伝導フラックス(Wm勺，Qは熱顕に

よる単位体積当たりの内部熱生成速度(Wm-3)，添字g，/， v， a はそれぞれ気相，液状71<，水蒸気，

乾埠空気を表している.hは比エンタIレピー(Jkg勺で，以下のように定義される.

hJ =c)T一九)
h， = c/(T一九)

hv =cv(T一九)+hf
九=ca(T一九)

(2-31) 

cal立乾操空気の比熱(Jkg-1K勺，h"oは九での水蒸気の比エンタノレピー(水の蒸発潜熱に等しい)で

ある.

式(2.30)では，粘性散逸(機械的エネルギーが粘性により熱エネルギーに非可逆的に変換し，流

体を加熱する効果)や，気相，披相の圧力変化による内部エネルギーの変化に閲する効果は無視

している.

気相の密度Pg. 比エンタルビーhgはそれぞれ，

Pg =Pv +Pa (2・32)

P... '- < P Kz-Lhv+」 ι
Pg Pg 

(2・33)

である.

ー12-



(3)支E方程式

町:2-28)--(2-30)に各フラックス方種式を代入すると，以下の水分・乾燥空気・熱の移動の支毘

方程式が導かれる.

制 +P吋A与VII')十手引町]
+恥sm仏ゆV[(p;与叫そ)ベ

ザ~V(ι寺町)+VルgDV{paゆV[PQP，ト]

BM叫すps(l-n}hsLV(h
IP1与VII') 

+V[(h，P，千九Pl与)町]+仇時/Pg)]+V[ha叫時/Pg)]

+V仰T吋hd与+ν;そ)ベ+Q

(2・34)

(2・-35)

(2-36) 

これらは，温度，体積含水率，気相圧を変数とする連立偏微分方程式である.Tsang血 dPruess 

(l987)は，これと同様のモデルを 2次元に拡張して，核廃棄物処理の基礎研究として亀裂性凝灰

岩中の熱・水分・気相の移動を解析している.

Pruess血 dWang (1987)は，土壌中の熱・水分移動現象に関わる物理過程を Table2-1のように要

約している.このように現実には様々な物理過程が存在するが，これらをすべて考息したモデル

が実際に用いられるわけではない.つまり，先の連立方程式(2・34)---(2・36)を解くためには，気相

の透過係数という新たなパラメータが必要となる.さらに，このモデル式の検討を行う際には，

気相の圧力を測定しなければならない.

このように，モデルが詳細になればなるほど，必要となるパラメータの数が増大し，与えるパ

ラメータの全体の誤差が増大することによって，かえってモデル全体の精度が低下しかねない.

つまり，モデJレの精度とパラメータの精度は常に相反関係にあるため，必ずしも詳細な物理モデ

ルが最適であるわけではない.実用的なモデルとは，数少ないパラメータで必要とする情報が得

られるものであり，今後はこうしたモデルの開発が重要と考えられる.
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Table 2・1Physical processes in strongly heat-driven flow in partially saturated rocks 

Process 

Fluid flow 

Heat flow 

Vaporization and Condensation 

Changes in rock mass 

PressUI芭forces

羽田ousforces 

Ine民ialforces 

Gravity 

Mechanism 

Interference between liquid and gas 

Dissolution of air in liquid 

Capil1arity皿 dabso叩tion

Hysteresis 

Differential heat of wetting 

Chemical potentia1 gradients 

Mixing of vapor阻 dair 

V叩町press町'elowering 

Binary di血路ion

Knudsen diffusion 

Thennodi血JSlOn

Conduction 

Flow of latent and sensible heat 

Dispersion 

Radiation 

Viscous dissipation 

Mechanical work 

Temper富岡田叩dpressW'e effects 

Capillarity叩 dadso甲tion

Tbennalexp創lSion

Compression under s回 ss

Thennal stress c目cking

Mineral redis甘ibution
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2.3土壇の水分特性と熱的特性

土壌の水分特性を表す指標として，ここでは，土壌水分特性曲轟，不飽和透水係数，ホ燕気拡

散係数，熱的特性として熱伝導串について詳述する.Hop回出血dD岨:e(1985)が土壇水分特性の

温度依存性が擾透現象において浸透速度や水分分布に影響を及ぼすことを示しでいるように，こ

れらの温度依存性を全く無視することはできない.ここでは，各特性値の温度依存性に閲する知

見も含めて，測定法，モデノレ式に関する研究例を整理する.

2.3.1 土壇水分特性曲線

土壌水分特性曲績は，圧力水頭(マトりックポテンシヤJレ)と水分量の関係を示す曲躍である.

これは，それぞれの土壌に固有のもので，砂質土と粘性土，構造が発達した土壌と構造が破壊さ

れた土壌といった土壌の性質の遣いによって明確な遣いを示す.つまり，土壌の乾燥密度，土粒

子の粒径，粒径分布，土粒子の形状，配向などに支配される.なお，土壌の水分履歴{乾燥過程

か湿潤過程か)によってヒステリシスを有する.

(1 )測定方法

土壌水分特性曲績は，現引法，加圧叡法，蒸気圧法など圧力水頭の範囲に応じた適切な方法に

よって測定される.また，定常状態での土壌水分量と圧力水頭を同時に測定することができれば

よいため，テンショメータと TDRの組み合わせなどによって比較的容易に測定可能である.

(2)モデル式

①v四a聞nGem礼t山 h可t旬en式

不飽和土壌中の水分移動解析を行う際には，土壌水分特性曲韓の定式化が不可欠である.現在

最も一般的に用いられるのが，以下の V祖 Genuchten(1980)の式である.

h
n
 

or一

ω
一一

α
6sE、
一
+

F
-
E
E
A

・

+
 

r
 

au --
Q
V
 

(2・37)

ここで，B{土体積含水串，6'rは残留体積含水串，l?，は飽和体積含水串.'1/は圧力水頭(crnH20)，，ζm. 
nはパラメータである.

②8rooks and Corey式

この式は，有効飽和度が圧力水頭の指数関数で表されるというものである.細かく，不撹乱の

野外土壌に対する適合性は悪いが，粗な粒度をもっ土壌に対しては有効である.

。・38)
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ここで， αは空気侵入植の逆数， λは土壊間隙分布に関する土壌特性パラメータである.えは有効

飽和度，

由。-8.
司・-・由---

185-or 
(2・39)

である.

(3)温度依存性

土壌水分特性曲線の温度依存性については，例えば， Cons凶 立(1991)の実験で示されたように，

高温ほどある圧力水頭での水分量が小さくなり，ある水分量で圧力水頭が増加(正圧倒)する.

つまり，横軸に水分量，縦軸に圧力水頭(負圧方向を上向き)をとると，高温になると曲椋が下

にシフトする.

土壌水分特性曲融が温度によって変化する要因として，水の表面張力，溶存空気，封入空気，

土壌水の体積，水の粘性係数，土壌構造，拡散 2重層厚などの温度依存性，土壌水の流れなどが

考えられる.しかし， Hopmans and Dane (1986a)は，実験的研究より，ホの表面張力の温度依存性

のみでは過小評価される (1/2-113) ことを示し，これが封入空気，土壌溶液の表面積力の温度

依存性でも説明できないことを示している CHopmans皿 dD姐 e，1986b). その他， G紅白er(1955)，

Wilk.inson and Klute (1962)， Chahal (1964; 1965)， H叩由S佃 andJensen (1972)によっても同様の研究

が行われているが，この要因を十分に説明できる段階には至っていない.さらに，堀野ら(1991)

は，土壌水分特性曲線の温度依存性の大きさは，低水分量領域ほど大きいとしづ実験結果を砂土

で示しており，温度依存性が水分量の関数となることがわかっている.

このように，土壌水分特性由競の温度依存性に関する理論的研究については今後の成果が期待

される.したがって，現在のところ，温度を考慮して不飽和水分移動を解析する際には，経験的

に以下のような式が一般に用いられる.

庁(Tc】 p，(T)
V'(T) = V'(:九)ーム一一

P/(九)σ(T)

V'(:九)=V'(T)叫[-C~(T- 九)]

(2-40) 

(2-41) 

式(2-40)中のd立水の表面張力である.ここでは，水の表面張力左密度の温度依存性を考慮して

いる.この式は例えばt Milly (1982)で用いられている.

式(2-41)中のC.，は圧力水頭の温度係数(K:')で，ホの表面張力の温度係数を3倍した値(・6.8X 10-3) 

がたいてい採用される.この式は， Milly (1984)， Bach (1992)， de Si1ans (1989)の解析で用いられ

ている.Bach (1992)は，高水分量領域での C"には水の表面張力の温度係数そのものを用いた方が

良いと報告している.
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2.3.2不飽和透水係数

不姐和透水係数は，不起和状躍にある土壌中を擁状水が移動するときに受ける抵抗を表す指揮

である.したがって，水の粘性係数，間隙の形，大きさ，配向，分岐，連結，土粒子の表面活性，

屈曲度，水分量によって決定される.不飽和透水係数は，飽和状睡で最大値をとり(飽和透水係

数)，水分量が減少するにつれて低下するが，その範囲は数オーダに及ぶ.水分量の描少による不

飽和透水係数の低下の原因として，低水分量領域では小さな間隙のみに水が保持されるが，小さ

な間隙中の水は大きな間隙中の水より大きな抵抗を受けること，さらに，小さな間隙が連続する

には屈曲が多く，実流路長が増大することが考えられる.

(1 )測定方法

①Multi-step (One-step) Outflow Method 

不飽和透水係数をすべての水分量範囲にわたって精度よく測定あるいは推定することは極めて

困難である.最近の研究例では，計算機の計算速度の向上によって，逆同定問題の数値解析が容

易に行われるようになったことから， Multi-step (One-step) Outflow Methodに関するものが多い，

つまり，ある初期条件と境界条件の下での水分移動実験を行い，土壌水分特性曲鰻と不飽和透水

係数をいくつかのパラメータをもっ関数で表されると仮定して，その移動シミュレーションで実

験結果と計算結果が合うようにパラメータを逆同定するという方法である(例えば， V，姐 Dametal.，

1992; Eching血 dHopmans， 1993; Eching et al.，1994). 一般には，土壇サンプノレを加圧するかあるい

は吸引して，所定の圧力に設定し，土壌中の圧力水頭や排水量の実測値と計算値の差を目的関教

として同定される.加圧もしくは吸引が I回のみ行われるとき I One-step Outflow Methodと呼ば

れ，他段階で設定されるときを Multi-stepOutflow Methodという.前者は，急激に圧力が土壌に

作用するため，土壌内の水の流れが均一にならない(流れやすいところを流れる)場合がある.

後者はこうした現象を抑制することができる.

②定常法

測定領域は比較的高水分に限られるが，この測定法は信頼性と精度に置れている.しかし，時

間と労力を要し，正しい測定値を得ることは容易でない(塩沢， 1983). 

この方法は，加圧あるいは吸引によって，土壌サンプIレ上下面で，フィルタを介して土壌水に

圧力境界を与え，これによって試料内の水分状態と流れを制御し，定常状睡での排水量と試料内

の圧力水頭値から不飽和透水係数を直接計算するものである.

③蒸発法

土壌サンプルの上面を開放系にして蒸発を生じさせ，定常状態での試料の重量変化と試料内の

圧力水頭値より計算する方法である(例えば， Wendroth et al.， 1993). 2地点の圧力水頭値の差が

小さい(圧力水頭勾配が小さい)とき，不飽和透水係数の計算誤差が大きくなるため，飽和に近

い領域での計算結果は破棄する必要がある.つまり，低水分量領域での測定に向いている.この

方法では，土壌内の水蒸気移動の影響が問題となるが.Tamari et al. (1993)は，水蒸気拡散係数を

大きく見積もっても，土壌内で生じる液状水移動に比較して小さいことを示している.

その他， Crust Method， Drip lnfiltrometer Method， Sorptivity Me血od，Hot-Air Method (van Grinsven 

et al.， 1985)など様々な方法が提案されている (Stolteet al.， 1994)が，それぞれの利点を生かして，

いろいろな方法を組み合わせて測定を行うことが望ましい.
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(2)モデル式

Multi-step Ou凶owMe白od~v 、った逆同定問題から不飽和透水係数を求めるためには，不飽和透

水係数と水分量との関係，あるいは圧力水頭との関係を表す式を与える必要がある.また，測定

値が得られた場合，それを何らかの式で補間する必要がある.このように，不飽和透水係数のモ

デノレ式の遺択が非常に重要となる.

①van Genuchten-Mualemの式

このモデル式は，先の土壌水分特性曲線のモデル式(2・37)におけるパラメータα'，n，m を用いる

ことができるという点でよく使用される.ただし，このとき m=l・1/nである.

K侃)= KsS/ P -(1-S/m t Y (2-42) 

ここで，Kは不飽和透水係数(mh勺，Ksは飽和透水係数(mb-l
)である.パラメータ lは多くの土壌

に対して約 0.5がとられる.

②van Genuohten-Burdineの式

以下の式では， m=l・21nである.

K仇)= KsS/ P -(1-Se 11m )m ] (2-43) 

lはパラメータである.

③Brooks and Corey-Mualemの式

K(S，J=Kλ凶2/). (2-44) 

1， ..tはパラメータである.

④Brooks and Corey-Burdineの式

K(ぇ)=Kλ仙刷 (2-45) 

1，λはパラメータである.

⑤Gardner式

K(V/) == Ks exp[1αV'] (2-46) 

αはパラメータである.このモデノレは単純であるために，水分移動方程式の緯形化が可能で，
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不均一土壌中での定常あるいは非定常流の統計学的解析においてよく用いられるよ ，aPJ)逆蜘ま空

気侵入値あるいは毛管7担ンジの高さとして解釈することができる

(3)温度依存性

不飽和透水係数は高温ほど大きくなる.その最大の要因は，水の粘性係数の温度上昇に伴う:低

下である.その他に，土壌溶液の粘性係数の温度依存性，ホの表面張力の温度依存性も考えられ

るが，現在のところ，これらの要因によって完全に説明されてはいない.

例えば.Co田飽田(1982)の研究によると，不飽和透水係教と圧力水頭の関係をプロットすると，

高水分量領域で高温ほど不飽和透水係教が大きく，低水分量領域では温度による変化は明確でな

い，低水分量領域では，高温になると，ある圧力水頭に対する水分量が滅少し，これに伴って不

飽和透水係数が小さくなるという作用と，高温になると水の粘性が低下し，不飽和透水係教が大

きくなるという作用が釣り合っているため，温度依存性が小さいものと推測している.また，体

積含水串との関係をプロットすると，高温ほど値が大きくなり，その程度は高水分量領域ほど大

きい.高水分量領域では，水の粘性係数の温度依存性以上に値が大きくなっており (2，25， 4S't 

に対する水の粘性係数の逆数の比が 1: 2: 3であるのに対し，不飽和透水係数の比は.1: 10 : 100 

であった)，他の要因の解明が待たれる.

このように，水の粘性係数の温度依存性のみでは，完全に不飽和透水係数の温度依存を税明で

きないが，一般に実際の不飽和流解析の際は，

μ(九)
K(T)=K(九)一一

μ(T) 

のように，水の粘性係数の温度依存性のみが考慮される.

2.3.3水蒸気拡散係数

(2-47) 

水蒸気拡散係数には水蒸気移動を引き起こす駆動力の違いによって，圧力水頭勾配による水蒸

気移動拡散係数D"..， と温度勾配による水蒸気拡散係数DTvがある.D"，.，は式(2・7)によって定式化さ

れており，別途実験的に測定する必要はない.一方，DTvは式0・12)によって表されるが，式中の

補正係数4を与える必要がある.

D.... = O;'D__tll包l
w 一四 δII'IT

DT• = PI-1D_fc::l. 

(1)温度勾Eによる水蕪気拡散係散の剖定方法

①水分移動実践から求める方法

(2-48) 

(2-49) 
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土壌内では温度勾配による水分移動と圧力水頭勾配による水分移動が生じるため，温度勾配に

よる移動分だけを分離するには，圧力水頭勾配による移動分を 0に制御するか，あるいは，等温

条件での移動係数(不飽和透水係数)を別途測定する必要がある.

前者の方法はI Cary and Taylof (1962)が行ったように，水平方向に温度勾配が与えられた土壌内

の圧力水頭が均一になるように制御し，低温側(例えば土壌右側)と高温側(例えば土壇左側)

を細管で連結させて，低温側から高温側に向かう細管内の定常流量(これが高温側から低温側へ

の水蒸気移動量となる)を測定するものである.これを温度勾配で除せば，湿度勾配による水蒸

気拡散係教が得られる.

後者の方法は，閉鎖土壌カラムに温度勾配を与えて，定常状態の水分量分布，圧力水頭分布を

測定するものである.定常状態では，温度勾配による低温側への水フラックス q丹と圧力水頭勾

配による高温姐IJへの液状水フラックス q/が釣り合う.つまり，

-D1¥I VT = -KVIf 
VIf 

D明 =K...:......L..
，. VT 

(2・50)

等温条件で不飽和透水係数を測定しておけばI DJ1ャが求められる.ただし，得られる値の信頼性は

不飽和透水係数の信頼性に大きく依存する.

②熱伝導率の温度依存性から求める方法

士壊の熱伝導串の温度による変化は，主に水蒸気移動成分に依存する.粕淵・横山(1994)に

よると，土壌の熱伝導串は温度の上昇によって増加する.彼らは1 50Cのときの値には水蒸気移動

による成分が含まれていないとして，各温度での値から 5
0

Cにおける値を差し引いた値(熱伝導

串差と呼んでいる)を水蒸気移動による成分としている.

次項でも述べるように，温度によって変化する見かけの熱伝導串Pは，土壌自体を流れる熱伝

導成分と水蒸気移動による成分からなるから，

λ申=λ+p/LDr¥l (2・51)

と表される.よって，熱伝導串差が舟LDT¥I となり，これを CA，.-λ) より求めることができれば，

温度勾配による水蒸気拡散係数が得られる.

③熱伝導率の圧力依存性から求める方法

土壌中の熱流が水平方向で，液状水移動が無視できるとすると，熱ブラックス qh(Wm-2)は以下

の式で表される.

仇=一(λ+p/LDr..，)VT =一(λ+ん)VT (2・52)

んを直接測定することはできないが，んが庄力依存性を有する一方， λが有しないこと(空気
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の熱伝導串のわずかな圧力依存性を除く)を利用して推定するこkができる.つまり，

些叫一生
d尽~

0・53)

Prは相対圧力の逆数 (Pr/p)， P1。は大気圧伊吋，Pは測定場所の圧力である.ん中で圧力によって

変化するのは，大気中の水蒸気分子拡散係数D酬のみである.これは，例えば，

Da師 =DO(Tj九)1.75p，. (2・54)

で表される.ここで，ぴは温度九，圧力 Poでの水蒸気分子拡散係数 (20tで2.57X 10-5皿、，.1)で

ある.よって，式(2・53)の右辺での唯一の未知数はζとなる.したがって，見かけの熱伝導串 (λ+ん)

の圧力依存性を測定すれば，補正係数4を求めることができる.Cass et a1. (1984)，布目・情沢(1996)

などがこの方法を用いた測定を行っている.

なお， λ+んの圧力依存性を測定することによって.んとλを分離することも可能である.つま

り，圧力が無限大 (Pr→0)のときは，水蒸気ブラックス及びそれに伴う帯熱輸送が 0となるため，

λ+んはλに等しくなる.

④塩沢(1991)の考え方

彼は，上記の②，@の方法によって見かけの熱伝導率から間接的に測定される水蒸気拡散係数

は実際の水蒸気移動量を過大に評価していると考えている.

1つの間離中では，高温側からの蒸発，気相中の水蒸気拡散，低温側への瀧縮，土粒子表面で

の液状水移動が生じる.土粒子表面での液状水移動の駆動力は，温度勾配ではなく局所的なマト

リックポテンシヤル勾配(水膜の厚さで決まる)であるから，局所的な液状水移動の方向は，温

度の低下方向ばかりでなく，逆方向にも生じているはずである.つまり， 1つの間隙内に水蒸気

一液状水の「循環流j が形成される.これは，水蒸気左液状水の移動の駆動力が異なることに起

因するわけである.この循環流は潜熱を輸送する熱移動を伴うが，マクロな(土壌全体の)水分

移動には全く寄与しない.見かけの熱伝導率の温度依存や圧力依存から求められる潜熱移動量は，

水蒸気移動が介在する熱移動量であることは確かであるが，これは間隙内の循環流によるものも

含まれており，この水蒸気移動量はマクロな水蒸気移動量に等しくない.このために，水蒸気拡

散係数の補正係数は実際の値をかなり過大に評価していると考えられる.

この考え方によると，土壌中の熱移動を定量化する場合には，この過大に評価された水蒸気拡

散係教が必要となり，水分移動を定量化するには，この拡散係数から循環流が生じた分を差し引

いたものを用いなければならないことになる.熱移動と水分移動で2つの異なる水蒸気拡散係教

が存在することになる.

(2)温度依存性と水分量依存性

圧力水頭勾配による水蒸気拡散係数，温度勾配による同係数とも大気中の水蒸気拡散係数 D醐

の温度依存性に大きく影響し，高温ほど値が大きくなる.また，水分量に対しては，低水分量領
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域で大きく，飽和に近づくにつれて低下する.

温度勾配による水蒸気拡散係数の補正係数。ま，高温になるほど，気相の見かけの熱伝導率が潜

熱輸送量の増加に伴い上昇し，気相内の微視的な温度勾配が低下するために小さくなる.また，

C笛 set al. (1984)は実験的に 3ム 22ム 32.5
C

Cでの6を測定し， 3.5
c
'Cと 32.5tでのζの違いの方が

22.5tと32.stでの違いに比べて大きいことを示している.つまり，低温側での5の温度依存性が

大きい.水分量に対しては，絶乾状態に近い領域で小さく，飽和状態では Oになり，土壌によっ

て異なるが低水分量領域で大きな値をとる.

しかし，補正係数ιつまり温度勾配による水蒸気拡散係数は，理論的にモデル化される段階に

は至っておらず，今後，モデルとして定式化する前に，土壌タイプ，粒径，乾燥密度などによっ

て補正保教がどのように変化するかを詳細に調べる必要がある.

2.3.4熱伝導率

土壌の熱伝導串は，温度勾配下にある土壌中を伝わる熱の伝わり易さの指標である.土粒子を

構成する成分，士粒子の配位，乾燥密度，水分量，温度などに影響される.土壌の熱伝導率には，

土壌の構成要素(士粒子，ホ，空気)から決定される熱伝導率と，それに温度勾配下で生じる水

蒸気移動に伴う潜熱輸送分を付け加えた熱伝導率の 2つの捉え方がある，前者は真の熱伝導串λ，

後者は見かけの熱伝導串Fと呼ばれる.両者には先に示したように，以下の関係式が成立する.

λ申=λ+p/LDTv (2・55)

(1 )測定方法

熱伝導串の代表的な測定方法は，ヒートプロープ法である.熱電対と熱ヒータを内蔵したプロ

ープを土壌中に挿入し，任意の電圧をヒータに与えたときのプロープの温度変化から熱伝導率を

求めるものである.政章で実際に熱伝導串測定のために援用した双子型プロープ法 (K田 ubuchi，

1977 ;粕淵.1977; 1985)は，単一のヒートプロープを用いる測定法を改良したもので，リード績

からの熱のリークに対する誤差が相殺されるという利点と計算が容易であるという利点を有する.

(2)モデル式

土壌の熱伝導串の代表的なモデ/レに deVriesモデルがある.これは，土壌の構成成分(石英，

粘土，有機物，空気，水)の各熱伝導串と体積率，それぞれの重み係数から求めるものである.

しかし，重み係数に含まれる形状係散を適切に決定することは困難である.

したがって，熱伝導串の測定値を定式化する場合が多い.高い精度が要求されない解析では，

乾操土壇と盟潤土壌の熱伝導串を単に直線で結ぶ場合もある.最近の研究例では，以下の MclIU1es

式が測定値の補間式としてよく採用される.

抑)=A+BB-(A-D)exp[-(ce)E] (2・56)
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A， B. C， D， Eはパラメータである.これらのパラメータが土壇の性賓と関連付けられると有効

である(Campbe止1987).例えば，A， Bは乾燥密度と関係があり， Cは熱伝導串が急散に増加し

始める水分量に関係しており，土壌の粘土含量と相闘がある.Dは絶乾状櫨での熱伝導串である.

(3)温度依存性

Sep踊抽出血dBoersma (1979)は，熱伝導串が温度の上昇によって変化することを示しているが，

この熱伝導串は見かけの熱伝導串で，その温度依存性は水蒸気拡散の影響によるものである.水

蒸気拡散量は気相率の増加によって大きくなるため，温度が見かけの熱伝導串に与える影響は，

気相串の高い土壌(すなわち，乾燥密度が小さい土壌)で大きくなる.

C田 pbellet a1. (1994)は，ヒートプロープを用いた測定を行いて見かけの熱伝導串の温度依存性

を検証し，そのモデル化を行っている.粕淵・横山(1994)は，双子型プローブ法によって土壌

の熱伝導串を測定した結果，温度上昇によって見かけの熱伝導串が増加することを示しており，

できるだけ低温での値が土壌自体の真の熱伝導率に近いとしている.この測定では，土壌温度の

上昇を最高 1""2"Cに抑え，通電時聞を 3分程度としている.しかし1 1--2"Cの温度変化を精度よ

く追跡することは，通常温度測定に用いられる銅ーコンスタンタン熱電対では不可能で，高価な

白金電極を用いた熱電対が必要となる.そのため.tX章で述べるように，本研究では，ヒートプ

ロープにより高い電顕電庄 (3V)を与え，ヒートプロープの温度が最大40"C近く上昇させる代わ

りに，ヒータの加熱時間を 10秒と短くして測定を行っている.この測定条件下では，測定される

熱伝導串の顕著な温度依存性はみられず，測定期間中に生じた水蒸気移動はわずかで，ほぽ真の

熱伝導串が得られると考えられる.

実擦の解析の際に，熱帯動成分を分離する必要がなければ， Campbell et a1. (1995)が森林を慎い

たときの土壌中の熱・水分環境を解析した際のように，水蒸気移動の影響も含んだ見かけの熱伝

導串を用いて解析する方が，別途定式化が必要となる水蒸気拡散係数の誤差を回避することがで

きるため適切であろう.測定される「熱伝導率Jがどのような成分を含んだものなのかをあらか

じめよく検討することが不可欠である.

2.4結語

土壌中の熱・水分同時移動を表すMillyの式では，土壌中の気相自体の流れは考慮されていな

い.一方I Pollockの式では，気相自体の流れを考慮し，気相内圧力を変教として加えている.こ

のため，気相の透過係数というパラメータが加わり，その決定誤差がモデル全体の精度を低下さ

せる恐れがある.実用性を考えると，パラメータ教の少ない単純なモデルの開発が必要である.

また，各種土壌特性の中で，特に温度勾配による水蒸気拡散係数の実験的，理論的研究，土壌水

分特性曲線，不飽和透水係数の温度依存性に関する研究が今後さらに必要であることが確認され

た.

こうしたことを;念頭において，以下に示す章においては，実験的に土壌中の熱・水分移動現象

を解明し，それに対する数値解析を行うことによって，比較的簡単なモデルの可能性について検

討する.また，実験的考察の中で，温度勾配による水蒸気拡散係数の補正係数を求め，従来の研

究結果との比較を行う.
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第3章

成層土壌中の熱・水分同時移動実験

3.1 概説

本研究では，帯水層熱エネルギー貯留を想定した f地下水位変動型」と f地下水位一定型jの

2通りの室内実験を行った.前者は実験中の水分移動による地下水位変動を許容した実験であり，

地下水盆で固まれた比較的規模の小さい ATESを想定している.一方，後者は実験中地下水位が

一定に保たれるとした実験で，広範囲の ATESを想定している.本章では，それぞれの実験概要

について述べ，実験に用いた 2種類の砂土(豊浦標準砂と相馬珪砂)の土壇特性を示す.土壌特

性には土壌水分特性曲融，不飽和透水係数，水蒸気拡散係数，熱伝導率などがあるが，これらは

水分量あるいは圧力水頭，温度によって変化し，解析においてはこれらを何らかの形で定式化し

なければならない.本研究では，こうした土壌特性値を極力実験的に求め，定式化を行った.

3.2 実験概要

3.2.1 地下水位変動型実験

(1 )婁酷装置

実験装置は，基本的に定温水循環装置，土壌カラム，データロガー，パーソナルコンビュータ

からなっている.土壌カラムは，Fig.3-1に示すように内壁が内径28.6c皿の円筒形で，外壁が45.0cm

X61.8cm，高さ 20.0cmのセグメントを 5段積み重ねたものである.側壁部はウレタン7;4-ームを

聞に挟んだ塩化ピニfレの二重構造となっており，断熱が図られている.カラム上下端は定温水循

環装置からの定温水が循環できるようなパイプが設置されており，カラム内試料とは伝熱性の良

い銅板で仕切られている.カラムには，熱電対 17本，土壌水分計 5本(深さ 10.5，30.5， 50.5， 

70.5， 90.5 cm)，熱流板 3枚(深さ 15.5，55.5， 75.5cm)が装着されている.

熱電対は，銅ーコンスタンタン熱電対(長さ 140mm，外径1.6mm，0.4級)で許容誤差は+0.5't

である.土壌水分計はひずみゲージ式(共和電業製BP下800GES32S44)である.熱流桓(長さ 110

×幅 12X高さ 4mm，EKO製 CN・81)の材質はシリコン樹脂で被覆されたガラスエポキシである.

また，土壌カラムが密閉状態にあると，不飽和帯の空気が温度変化によって膨張あるいは収縮

し，自由地下水面が維持されず，自然環境下と大きく異なる.このため，カラム最上部と境界温

度設定盤との聞に厚さ 5mmの断熱シートを挟み，その一部を細く切り抜いて通気孔を設け，こ

れを防いだ.通気孔が実験カラム中の試料と通じる面積は 50mm2程度であり，断熱シート自体の

熱伝導串も 0.03Wm-1K・1程度と小さく，通気孔及び断熱シートからの熱漏れは無視できる.
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カラム下部の給排水口には， Fig.3・1Iこ示したように，地下水位を測定するためのスタンドパイ

プを接続した.

データロガーは，パーソナノレコンビュータで制御されており，各センサーからのデータが必要

時間間隔で自動計測されるように接続されている.

E
U町
F

O

F

EGO-mh戸

Copper plate 

E 
昌

R 

Schematic diagr剖nof soil column (Variable water level type). 
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Table 3-1 Basic properties ofsoils担曲e∞lwim.

C揖 eW CaseD 
Toyoura民田血rds皿 d Dryb叫kdeosity 

1.56 1.59 
(F血es祖母 [gcm汁

Porosity[%] 41;0 39.7 
Soma silica sand 町ybu肱 density

1.55 1.57 
(Co郡 esand) [gcm勺

Porosity[%] 41.2 40.4 

(2)実験手踊

実験に用いた試料は，豊浦標準砂と相馬珪砂である.実験は，まず脱気水を彊ったカラムに少

しずつ試料を沈降させ，突き棒で軽く締固め，試料が均一になるように充填した(ホ締め法). 

Table 3・1は試料の乾燥密度，間隙串を示したものである.ここで，層の境界はカラム上端から

4 1.5cm のところに設けた.~に完全飽和の状態から，カラム上端から 79cm の深さに地下水面を

設定して，カラム内温度を均一の約 25"Cに設定しながら自然状慢で重力排水させた.約 10日聞

の排水後，カラム上下端に所定温度の定温水を循環させて，実験開始とした.ただし， 2回目以

降の実験については， 1つ前の実験終了後，カラム下端の給排水口から脱気水をゆっくり注入し

て，再飽和させた.測定項目は，各センサーによる温度，圧力水頭，熱フラックスの他，カラム

内の水分移動に伴ってスタンドパイプに現れる地下水位の変動状況である.実験は上下端の温度

差を 20，30， 40
0

Cで設定し，各温度差について上端が高温の場合と下端が高温の場合の実験を行

った.実験継続時聞は，それぞれ約 200.......400時間で，すべて室温約 2S"Cの恒温室内で行った.

成層化順序も変え，上層に豊浦標準砂(以下，細砂)，下層に相馬珪砂(以下，粗砂)をそれぞれ

充填した場合をケース W，その逆に充填した場合をケース Dとした.すなわち，重力排水後にカ

ラム内の粗砂層内の一部あるいは全部が低水分量領域になるように成層化させたわけである.た

だし，ケース W では，温度差40
0
Cで・の実験は行わなかった.

3.2.2地下水位一定型実験

(1)実験装置

実験装置は地下水位変動型実験とほぼ同じである，土壌カラムには， FigふZに示すように，カ

ラム内の地下水位を実験中一定に保ち，給排水量を測定するためのマリオットタンクを接続した.

実験カラムには，熱電対 17本，土壌水分計 5本，熱流板 3枚が先と同様に装着されており，パ-

Yナ/レコンピュータで制御されたデータロガーによって，各センサーからのデータが自動計測さ

れる.

(2)実験手順

実験では，水締め法により，試料が均一になるように充填した.層の境界はカラム上端から深

さ 41 .5cm のところに設けた.~に，完全飽和の状態から，深さ 90cm のところに地下水面を設定

して，カラム内の温度を 25'Cと一定に設定しながら自然状態で重力排水させた.そして，約 10

日間排水させ，ほぽ排水が停止した後，カラム上下端に所定温度の定温水を循環させて，実験開

始とした.第 2回の実験以降は，前回の実験終了後，カラム下部に設けた給排水口から脱気水を
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ゆっくりと注入し再飽和させ，その後同様に重力排水を行ったー

深さ 4L5cmを境にして，上層に細砂，下層に粗砂を充填した場合をケース WC，その逆に充填

した場合をケース DCとする.試料の乾燥密度，間隙串を Table3・2に示す.

設定した温度条件は，両ケースについて，上下端の温度差が 20，30， 40"C，各温度差ごとに上

端が高温の場合と下端が高温の場合の計6通りである.

Marrio世tank¥、

Copper plat~ 

Thermocouple 

LE 
F

D

F

 

Lower layer 

Copper plate 

Fig.3-2 Schematic diagram ofsoil column (Constant water level type). 

Table 3-2 Basic propertjes of soils in the column. 

CaseWC CaseDC 

ToyourB standard sand Dqbulk dens1tY 153056)1.56 
(gcm勺

(Fine sand) 
Porosity(%) 42.1(41.0) 40.8 

Soma silica s岨 d Dry bulk demEtY 151054)1.51 
(g cm勺

(Coarse sand) 
Porosity(%) 42.6(41.7) 43.0 

( ):the case of lS"C at出etop個 d3S
o
C at白ebottom for CaseWC 
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3.3土壇水分特性曲線 一λ ‘司 、
， 

g 

実験試料の土壇水分特性曲線(排水過程}を Fig.3・3に示す.劃定値は室温納 20'tの恒温室で

加圧極法と股引法によって掃られたものである.実藤，点観は，四nG回IUCht個 {l兜0)の式による.

6=8+8s-8r 
r • [1+(一α¥VJr (3・II

ここで.B は体積含ホ串 B，は残留体積含水串.~は飽和体積含水串， yrf立圧力水頭(cmHlO)であ

りI a， m， nはパラメータで， Powellの共投勾配法(堀野， 1992) によって目的関散をr~基草lと

して同定した.ただし，~は間隙串，8，.は風乾での体積含水率とした.得られたパラメータを Table

3-3に示す.

Table3・，3 The fitted para血ete四 ofvanGenuchten's equation品rsoil water rete凶oncurves ofsoi1s. 

4 4 α n m 
Toyoura sta且血rdsand 

。句399 0.001 0.0247 10.0 0.432 
(Fine sand) 

Soma silica sand 
0.401 0.003 0.0916 5.63 0.472 

(Coarse sand) 

~ 103~ 
ーーー咽nGenuchten・s

equation 

工

E 
、ー"

Q 10

2

" 
Fine sand 

制Ubd 

コ
帥

o 

告 10
1

~-J: Coarse sand 

10~ o 0.1 0.2 0.3 0.4 

Water content (m 3m-3) 

Fig.3・3 Soil water retention curves of soils晶r企計ng.
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また，圧力水頭の温度依存性をMilly(1984)が用いた以下の式によって考慮した.

的=If/T 叫[-C~(T 一九)] (3・2)

ここで，怖は基準温度九(ここでは，土壌水分特性曲線測定時の温度 20
0

C)での圧力水頭，IJIT 

は温度 Tでの圧力水頭である.C'"は圧力水頭の温度係数で，水の表面彊力の温度係数の 3倍の値

(・6.8X10・3K勺を採用した.この式によると，豊浦標準砂の場合，土壇水分特性曲綿の変曲点付

近にあたる体積含水串 23.8%のとき，温度が IO
C上昇すると，土壌温度が 5フ......2S

0

Cの範囲で，圧

力水頭は0.301cmH
2
0増加する.この値は， ~!j に堀野ら(1991)が行った豊浦標準砂を用いた土

壌吸引庄の温度依存性に関する実験より得られた結果(同一条件下で 0.29cmHp K・1) とほぼ等

しい.よって，ここでは式(3-2)を用い，現象に合うように，圧力水頭の温度係数を水の表面張力

の温度係数の 3倍とした.ただし，その実験によると，圧力水頭の温度による変化の割合は，水

分量が低下するほど大きくなる傾向にあるため，特に低水分量領域で，その変化の割合は上式で

表される値とは多少異なる.

ヒステリシスの影響は，両土壌とも砂土であるため，無視できると仮定した.

3.4不飽和遣水係数

3.4.1 van Genuchtenモデル

第 5章での解析には v四 Genuchten(1980)が提案した土壌水分特性曲諌のモデル式中のパラメ

ータをそのまま利用できる以下の式を用いた.

時 }=K.ぷ [1-(1-ぇ叶z (3-3) 

ここで，Kは不飽和透水係数(mh.I
)， K3は飽和透水原数(mh勺， S~ は有効飽和度である.ただし，

この式が成立するためには，土壌水分特性曲線の式(3・1)中のパラメータ m，nの聞に m=1・lInと

いう関係が必要となる. したがって，この制約条件下で，式(3-1)のパラメータ品 nを Powell法

で同定した.同定結果を Table3-4に示す.

不飽和透水係数の温度依存性は，水の粘性係数バPas)の温度効果によるものとし，式(3-3)に

バ九)/，バ乃を乗じた.ここで，九は基準極度(ここでは，飽和透水係数測定時の水温23
0

C)である，

Table3・4 The fitted par担問te時 ofvanGenuchten's eq岨 tionwhen m= 1・1In.

4 4 α n 

Toyoura standard sand 
0.399 0.001 0.0222 6.71 

(Fine sand) 

Soma silica sand 
0.401 0.003 0.0781 4.36 

(Coarse sand) 
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20"Cでの不飽和透水係数は，後掲する Fig，ふ5中の@に示す曲績となる.

3.4.2排水鼠験による推定法

不飽和土壇中の水分移動現患を解析する際には，土壇水分特性 f土壌水分特性曲掠と不飽和遭

水係数)の適切な定式化が不可欠となる.特に，これらは水分量や圧力水頭に対して非蔵帝に蜜I

化するため，どのような定式化を行うかということが，現象の解析結果に大きく影響する.前述

した土壌水分特性曲鯨については，砂柱怯，盟引法，加圧榎怯，審気圧法など，異なる土壇水分

領域に対して適切な測定法が確立されているが，不飽和透水係数の測定法は，ある糧度確立され

てきたものの，現在においても様々な方法が提案されている段階にある.

不飽和透水係数の精度良い測定法として，定常法(塩沢I 1983)が挙げられるが，粒径の大き

な土壌や低水分量の土壌に対しては，直ちに実験系内に空気が混入するため，正しい測定値を得

ることができない.また，この方法は，時間と労力を要し，正確な測定値を得ること自体が非常

に困難である.

最近では，前章でも触れたように，計算機の亮遣に伴って， One-step Outflow MethodやM叫ti-st叩

Outf1ow Methodに代表されるような，土壇水分特性がいくつかのパラメータをもっそデル式で表

されると仮定し，非定常水分移動現象から逆解析によって，そのパラメータを同定する方法が注

目されている(例えば， Eching阻 dHopmans， 1993; Eching et a1.， 1994; Wildenschild et a1.， 1997). 

ここでは，均質土壌カラムを用いた重力排水試験を行い，上述法のようなモデル式を利用した

パラメータ同定による土壌の不飽和透水係数の推定を試みた(中村ら. 1998a}. 特に，豊浦標壇

砂や相馬珪砂のような比較的粒径の大きな砂の不飽和透水係数が適切に得られるか否かを中心に

検討した.

(1 )推定方法

①支E方程式

飽和一不飽和土壌中の水分移動方程式は以下の町chards式で表される.

(号)子三[K(I/f)筈十時 (3-4) 

ここで， θは体積含水率(m3m勺.'1'は圧力水頭(mH20)，Kは不飽和透水係数(mh-I). t は時間(h).

zは上向き正の鉛直座標(m)である.

②土壇水分特性曲線

土壌水分特性曲親には，前述の式(3・1)を用い，そのパラメータにはTable3-3の値を用いた.

③不飽和透水係数

ここで示す推定法は，一種の One-stepOutf1ow Methodである.この方法で用いられる不飽和透

水係数のモデル式には， Brooks and Corey式(2-44)やGar血er式(2-46)よりも， Vi血Genuchten式が

適切であることが示されている (R出 80，1988). したがって，不飽和透水係数は，昌司3・3)に式(3・

1)を代入して得られる以下の V田 Genuchten(1980)のモデル式で定式化されると仮定した.
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(3-5) Kuv) = KJIー(-aVl，-l{1 + (一αV/)"Jm ]2 . [ 1 + (_αV/) ]-m/2 

ここでのパラメータ n，

④実験方法

内径 28.6cm，高さ lOI.5crnの土壌カラム (Fig.3-4)に水を張り，土壌を少しずつ沈降させて突

き棒で締固め，試料が均一になるように充填させた.豊浦標準砂(細砂)の場合の乾燥密度は1.55g

cm「相馬桂砂(粗砂)の場合は1.53gcm.3であった.その後，完全飽和の状態から地下水位をあ

る深さに設定して，自然状態で重力排水させた.カラム上下端に 25aCの定温水を循環させ，約百℃

の恒温室で実験を行うことにより，カラム内の温度はほぼ25
D

Cで均一に保たれた.排水開始直後

から探さ 90.5， 70.5， 50.5， 30.5， 10.5crnの計 5点での圧力水頭を土壊水分計で測定した.測定間

隔は，排水開始後 l時聞は I分， 1---3時間では 5分とし，その後は順次時間間隔を大きくした.

また，スタンドパイプに取り付けられた排水口からの排水量も併せて測定した.

実験では，細砂の場合は，地下水位を深さ 79crnに設定し，粗砂の場合には深さ 90cmに設定し

m=l-lInという関係が存在する.mの開には，

た.

⑤計耳方法

支配方程式(3-4)を有限要素法 (Galerkin法)で解析するプログラムに Powellの共投勾配法(堀

野， 1992)による最適化ルーチンを組み込んで，不飽和透水係数のモデル式(3・5)中のパラメータ

α， nを同定した.目的関数は，圧力水頭値がほぼ定常状態に達するまで，つまり，細砂の場合，

排水開始から 3時間まで，組砂の場合は排水開始から 30分までの深さ 70.5，50.5， 30.5cmでの圧

力水頭の実測値と計算値の 2乗誤差とした.ここで，カラムからの排水量を目的関数に加えるこ

とは，ホがカラムからスタンドパイプを通って排水口へと流れる際に損失木頭が存在することが

E
b回
.EF

Schematic diagram of soil colurnn for the drainage experiment 
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予想されるため適切でないと考えた.なお，比水分容量には南3~1)を偏微分したものを用いた.

有限要素法による解析では，深さ方向に線形補間した初期圧力水頭値を初期条件とし，深さ 10~S.

90.scmの圧力水頭値の経時変化をそれぞれ上下端境界条件とした‘解析は，節点数 161，節点間

隔 O.5cm，時間間隔 5秒で行い，土壌水分特性曲融と不飽和透水係教の強い非線形性に対しては

Pi回 rdの反復解法を用いて対処した.

(3)結果と考察

上記の方法から得られた不飽和透水係数を Figふ5中の曲鰻①に示す.この結果の比較対象とし

て図中に曲観②，@を示した.曲融@は， ドット(・， 0)で示した脱水過程での定常法(後述)

による測定値に合うように式(3-5)のパラメータα，nをPowell法で同定した結果得られた補閉式

である.曲綜@は.m=I-lIn という条件の下に土壌水分特性曲融の測定値から同定したパラメー

タα n(Table 3-4)を式(3・5)にそのまま当てはめたものである.それぞれのケースにおけるパラ

メータ値を Table3~5 に示す.表中の'pF curve'は，上記の推定法での酔算に用いた土壌水分特性

曲線のモデノレ式(3・1)のパラメータ (Table3・3)を表す.

①， @， @の不飽和透水係数の式のうち，どれが有効であるかを考察するために，各ケースの

不飽和透水係数を用いて，同定に使用した排水試験における水分移動解析(有限要素法)をそれ

ぞれ行った.得られた庄力水頭の経時変化を両砂についてそれぞれ Figsふ-6， 3-7に示す.また，

カラム深さ 70.5，50ム 30.5cmでの排水開始から 24時間後までの圧力水頭の実測値と計算値の平

方平均2乗誤差を Table3・6に示す.

粗砂の定常法による測定値 (Fig.3~5 中の0) をみると， {I直自体がぱらついており，細砂に比べ

て測定の信頼性は非常に低い.この測定値の補間式 (Figふ5②)を用いた場合は明らかに圧力水
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Figふ5 Unsatw"ated hydraulic conductivity curves at 20"C. Prefer to Table 3-5品r①，@.@. 
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Table 3・5 Parameters of van Genuchten's equations for soil hydraulic properties optimized by Powell 

method.①> @， @田presentpar四 lete日 ofu且saturatedhydraulic conductivity curves.①紅eoptimized 

from drainage experimen包，②釘einterpolated古ommeasured data by steady state method， and ③ are 

parヨmetersof soil water retention curves under m= 1・I1n.“pFcurve" represents par創netersof soil water 

retentJon curve. 

α n m 4 Or 
pF curve 0.0247 10.0 0.432 0.399 0.001 

Toyoura standard sand ① 0.0269 7.01 l-lIn H 11 

(Fine sand) ② 0.0283 5.40 1-I/n H 11 

@ 0.0222 6.71 l-1/n H J/ 

pF curve 0.0916 5.63 0.472 0.401 0.003 

Soma silica sand ① 0.0773 7.46 1・I1n /1 11 

(Coarse sand) ② 0.199 2.83 1-I/n 11 H 

@ 0.0781 4.36 1-I/n 11 11 

-10 
① 。Measured-_ Calculated ， 

Depth105cm 
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Fig.3・6 Measured and ca1culated changes in Fig.3・7 Measured and ca1culated changes in 

press町 ehead for fme sand column. Prefer to press町 ehead for coarse sand column. Prefer to 

Ta ble 3-5 for①， @， @. Table 3-5品r①，@， @. 
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Table3-6 &∞t回目且 squareerro陪 [cmH10]be岡田nm伺拙叫岨d曲 lc曲節dpr園田rebl田 dsat咽 no田

depths during 24 ho田宮倉om血e由 11of e甲町ments.吋o凶"m回 nsvalues for a1l da凪 at10.5~ 50.5， 

30.Scm也p也Prefer旬 Table3・5晶r①.@， @. 

D叩白 ① @ @ 

70.5cm 2.34 2.49 2.86 
Toyoura standard sand 50.5cm 2.82 2.96 3.61 

(F血.es岨 d) 30.5cm 2.77 3.18 3.14 
To包l 2.65 2.89 3.22 
70.5cm 0.454 7.50 0.635 

Soma silica sand 50.5cm 1.31 8.34 0.883 
(Coarse s祖 d) 30.5cm 0.507 6.74 0.664 

Total 0.853 7.56 0.736 

頭の実測値が再現されていない (Fig.3々 ②).また，詳細にみると t Table 3..6より，細砂の場合，

土壌水分特性曲融のパラメータ値をそのまま用いたとき(@)に，誤差が他のケースと比較して

大きい.上記以外の場合は，ほぽ実測値と計算値は適合しているが，粗砂の場合に土壌水分特性

曲績のパラメータ値をそのまま用いたとき(③)の誤差が最も小さいものの，両砂とも排水試験

から同定されたモデル式を用いたとき(①)に実測値との適合性が良好となっている.

以上から，定常法では適切な測定値が得られない粗砂においても，排水試験からの推定法によ

って不飽和透水係数の有効な定式化が可能であることが明らかlこなった.

ここで示した方法では，ある程度の土壌カラムの高さが求められるが，重力排水を行い，圧力

水頭値を測定する ev、う簡単な方法によって，比較的粒径が大きな土壌の不飽和透水係数も推定

することができることがわかった.土壌カラムの高さを大きくし，圧力水頭の測定点を増やすこ

とにより，より広い水分量領域で信頼性のある推定が可能となると考えられる. しかし，ここで

示したような砂土の場合I 100cmH20程度の吸引圧以上の不飽和透水係数はlO..a"'-lO'IOcmS.1以下

に低下するため，液状水の移動量自体が極めて小さくなる.よって，一般的な土壌水分移動を取

り扱う上では，吸引圧がおよそ 100cmH20以下の水分量領域での不飽和透水係教を精度よく得る

ことが肝要であり，本方法は実用上その期待に応えられるものと思われる.

第 5章では，両砂とも Fig.3・5@を用いた.第6章の数値解析では，細砂に対しては，定常法で

得られた測定値を V岨 Genuchten 式(3~5)で補間したもの (Fig.3~5②実繰)を用い，粗砂に対しては，

本推定法で得られた関数 (Fig.3・5①点掠)を用いた.

3.4.3定常法

定常法には Fig.3・8に示す不飽和透水性測定器(大起理化 D区-4160)を用いた.これは扱引法

によるもので，自動圧力調節器により減圧し，試料内に水頭蓋を与え，定常に遣したときの試料

内に埋め込まれたテンシオメータの読み値とある時間内に流出する水量を測定することにより，

不飽和透水係数が求められる.得られた結果は Fig.3-5中のドットに示されている.細砂の結果は

西村・天谷(1996)が定常蒸発法によって求めた結果と大きく異なってはいない.
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Auto pressure 
∞川roller

Fig.3-8 Steady method for measurement of unsaturated hydraulic conductivity of soil. 

3.5水蒸気拡散係数

水蒸気拡散係数は，水蒸気移動の駆動力の違いによって，圧力水頭勾配によるものと温度勾配

によるものとに区別できる.それぞれ以下の式のように表される.

D~ =p/-1Datm宿与|
OlJllr 

D丹叫IDatmf'劉v

式中のD酬，百 fは，

Da佃 =0.229(1 + Tj273.16)L75 x 0.36 (m2h'l) 

す=い-0)明

a>aド θ<Ok

a手ak，θ亙Ok

(3-6) 

(3-7) 

(3・8)

(3・9)

(3・10)

で与えた(Mil1y，1984). fの計算で必要となる4は，土壌中の水分の存在形態が半結合水と自由

水との境界に相当する体積含水串と考えI pF=3での水分量とした.
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Fig.3・10τherma1vapor dufIusivity D 7¥r of soils Fig.3-9 Isothermal vapor duffusivity D.，.， of soils. 

when (=1. 

式(3-6)で表される圧力水頭勾配による水蒸気拡散係数は Fig.3-9のようになる.一方，式(3・7)

で表される温度勾配による同係数については，式中に含まれるCを決定する必要がある.ζの決定

方法については第 5章で詳述する.ここでは， (=1のときの温度勾配による水蒸気拡散係数を

Fig.3・10に示す，

ここでt Fig.3・9では，両砂の間隙率がほぼ等しいため，両砂の D'I'"の値はほぼ同じであり，

Fig.3・10ではt cを両砂とも 1としているため，両砂のDrvは閉じ値となっている.

熱伝導率

熱伝導率はt 20"Cの恒温装置内で，双子型プロープ法(粕淵， 1977)によって測定した.測定

システムは Fig.・3・11に示すように，恒温装置，データロガー，パソコン， 100cc土壌試料，基準

物質(約 1%の寒天ゲノレ)，ヒートプロープからなる.ヒートプローブを Figふ 12に示す.直径 lmm

のステンレスパイプ内に熱電対とヒータが内蔵されている.

様々な水分量の土壌試料を調整し， lOOccサンプラーに乾操密度がほぼ等しくなるように充填

した後，土壌試料と寒天ゲノレにそれぞれプロープを鉛直に挿入する.土壌試料は所定温度の恒温

装置内に静置し，温度測定開始から 7秒後に 3Vの電顕電圧を与え， 10秒間通電させた.測定開

始から 60秒後までの温度を 1秒間隔でロガーを介し測定する.

土壌中のプロープ温度を九，寒天ゲノレ中のプロープ温度を九とし，それぞれの通電開始前の初

期温度を T耐 T仙土壌の熱伝導串をλ'Q' 寒天の熱伝導串をんとすると，土壌の熱伝導串は以下の

式で求められる.
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Fig.3・12 Heat probe. 
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よって，両プロープの温度変化の比(横軸に Ta-T~ ， 縦軸に T/J・Tω をとって描かれる宜韓の勾配

で表される)を求めれば，寒天ゲIレの熱伝導串は既知である (0.6Wm-1K-1， 20
0

C)ので，土壌の熱

伝導串が得られる.

得られた測定値を次の Mclnnesの式 (Campbel1， 1987)で補間した

λ(8)= A+B8-(A-D)exp[-(Cet] (3・12)

A， B， C， D， EはパラメータでI Powellの共投勾配法(目的関数 :t-基準)で周定した.各試

料の式中のパラメータを Table3・7に示す.結果を Fig.3・13中の点績に示す.

Table 3・7 The fitted parameters of Mclnnes' equation for thermaJ conductivities 

of soils as a function of volumetric water con1ent a1 20
o
C. 

A B C D E 
Toyo町 ast血血rdsand 

0.932 2.08 22.3 0.197 1.87 
(Fine s祖 d)

Soma silica sand 
0.575 2.33 17.2 0.0831 3.09 

(Co釘 sesand) 
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ヒートプロープを用いた測定法では，ヒータに電圧を与えることによって，プロープ周辺の土

壌中で水蒸気移動が生じ，土壌の温度が高温であるほど，水蒸気移動による潜熱輸送が生じて測

定される熱伝導串が大きくなるとしづ報告がある(粕淵・横山.1994).そこで，約 5，10， 20， 

35， 450Cを目安に設定した恒温装置内で，樺々な土壌水分量に調整した試料の熱伝導串を双子型

プロープ法で測定した.その結果を Fig.3・13中のドットに示す.測定値には，ヒータ加熱時と降

温時の平均倍を用いた.温度上昇に伴う熱伝導串の増加は明確に現れなかった.これは，測定時

に電圧を与えた時聞を 10秒と短くしたためと思われる.粗砂において体積含水率が 0.1......0.2の範

囲で，若干その煩向がみられるが，解析に用いた関係式(図中の点線)は，その水分量範囲内で

低温での曲練に近く，水蒸気移動の影響は含まれていないと考えられる.

このように，ここで用いた熱伝導率と体積含水串の関係式に含まれる水蒸気移動の影響は小さ

土壌自体の真の熱伝導串λを表しているものと考えた.

圃 39・
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3.7その他の特性値

両砂の比熱，密度，中央粒径，飽和透水係数を Table3・8に示す.比熱はレニョー熱量計を用い

て計測し，飽和透水係数は細砂については変水位試験，粗砂については定水位試験によって測定

した.

その他，飽和水蒸気密度，液状水密度，水蒸気比熱，液状水比熱，水の粘性係数といった諾量

の温度に対する変化は，便覧(国立天文台， 1992;日本機械学会. 1986)のデータをもとに多項

式で補間した.

Table 3-8 Physical properties of soils. 

Speci日cheat Density Median particle Saturated hydraulic 

(J kg-1K勺 (g/cm1) size(mm) conductivity(cm S'I) 

Toyoura S凶且血rd四nd
726 2，64 0.2 1.6 X 10'2 

(Fine sand) 

Soma silica sand 
759 2.64 

(Coarse sand) 
0.8 1.5 X 10'1 
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第4章

地下水位変動型成層土壌中の熱・水分移動特性

4.1概説

沼田の効率的な運用のためには，蓄熱効串，つまり，熱回収串を上げるための技術を確立し，

地域特性に応じた効串的な蓄熱を行うことが不可欠となる.その 1つの手段として，潜瓶排水技

術を利用した地下土層の改良が考えられる.つまり，土壌の熱伝導串が低水分量ほど小さいこと

を利用し，例えば，地下排水によって，地下土層中に水分量の少ない土層を形成することにより，

その土層が帯水層中に貯えられた熱エネ/レギーの損失に対して断熱効果の役割を果たすのではな

いかと考えた.

本章では，土壌層内に低水分量領域を設定するために，粒径の異なる土壌によって 2層に成層

化させた土壇カラムを用いた実験を行った.実験データよりカラム内の熱・水分移動特性を考察

して，土壌層内の低水分量領域が熱損失を抑制する可能性について検討した(中村ら， 1995). 

なお，本章においては，実験継続中のカラム内水位の変動を許容した実験(地下水位変動型実

験)を行った.これは，不透水性境界で固まれているような地下水盆での比較的小規模な ATES

において，温度勾配下の水分移動によって地下水位が変動するような状況を想定している.

4.2実験結果

4.2.1 温度変化

1且度差を 200CIこ設定した場合の実験開始後のカラム内温度経時変化例を，ケース W，Dについ

てそれぞれ Figs.4-1，ι2に示す.深さ 3.5，18.5， 33.5cmでの値が上層での値を示し，その他が

下層の温度を示している.

両ケースとも，上端が高温の場合に，カラム上部での温度が一旦ピークをもち，その後徐々に

低下していることがわかる.また，ケース W で上端を 40
C

C，下端を1O'tに設定した場合と，ケ

ース Dで上端を 450C，下端を 5tに設定した場合の温度変化をそれぞれFigs.4-3，4-4に示すが，

温度差が大きくなると，深さ 3.5cmで温度低下の後，上昇する傾向にある.ピーク後の温度低下

の割合は，上下端温度差が大きくなるほど大きく，上昇に転じる時間も，温度差が大きいほど早

かった.

このような現象は，以下のように説明される.まず，温度勾配によって，土壌水分が高温側か

ら低温側へ移動するため，特にカラム上端付近での水分低下が激ししこれに伴って，土壌の熱

伝導串が低下する.次に，定常状態に近づくには，熱フラックスが一定に保たれようとするため，
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熱伝導率の低下を補うように，温度勾配が増加し，温度が低下する.さらに，その後の温度上昇

は，カラム全体を通る熱フラックスの減少(後述)を反映して，上端近傍の温度勾配が小さくな

る方向に変化するわけである.

一方，下端が高温の場合は，両ケースとも実験開始から 20.......50時間でカラム内温度はほぼ定常

に遣している.また，温度差が大きい場合においても，少なくとも 100時間経過後には定常に達

した.これは，温度勾配による水分移動の方向が重力方向止逆であること，不飽和帯が低温側と

なり，不飽和透水係数，水蒸気拡散係数が低温ほど小さくなることにより，水分移動量が上端が

高温の場合よりも小さく，極度場の形成に与えた水分移動に伴う熱移動の影響が小さかったため

と考えられる.

このように，温度の経時変化より，温度勾配による水分移動によって，土壌水分状態が変化し，

その水分状態が温度場に影響を与えるという，複雑な同時移動現象がカラム内で生じていること

が推察される.

温度差が 20tでの実験開始後の熱フラックス経時変化例をケース W について Fig.4-5に示す.

ケース Dの場合は， Fig.4-5とほぼ閉じ傾向を示した.

上端が高温の場合，実験開始後一旦上昇した後，深さ 15.5cmでの値が， 1時間あたり，ケース

W でO.0109Wm汽ケース Dで0.00889Wm-2というほぽ一定の割合で低下している.この低下割

合は?極度差が大きくなるほど大きかった.これは，高温である上端側の水分が下方へ移動し，

それに伴う土壌の熱伝導串の低下に影響されて生じた現象である.一方，下端が高温の場合は，

温度変化と同様，実験開始から 50時間後にはほぼ定常に達している.

また，すべての実験において深さ 55.5cmでの値が，他の 2点に比べて小さいが，これは，温度

場が完全には定常に遺していないこと，実験カラム側方からの熱損失が存在することなどによる

ものと考えられる.

4.2.2圧力水頭変化と地下水位変化

温度差が20tの場合の実験開始時と実験開始から 400時間後のカラム内の圧力水頭プロファイ

/レ例を両ケースについて Figs.4-6， 4-7に示す.図中のOと・がそれぞれ実験開始時と 400時間後

の実測値であり，横の実綿は，上・下層の境界面を表し，横の破諌は初期カラム内水位と 400時

間後にスタンドパイプに現れたカラム内水位を表す.

ケース W での初期状態では，実測値が地下水面から土壌水分計までの高さにほぼ応じた負圧を

とっていることから，少なくとも地下水面から深さ1O.5cmまでは毛管水帯に含まれているこ左が

わかる.400時間経過後には，上端が高温の場合，下方への水分移動によって，地下水面が上昇

し，その分だけ全体的に圧力水頭は増加している.この下方への水分移動は，温度勾配によるも

の他に，例えば，藤縄(1988)は浸透流速がその水温によって変化するのは，水の動粘性係数の

温度依存によることを示しているが，この場合，温度上昇に伴う水の粘性度の低下により重力方

向へ水が移動した分も含まれていると考えられる.一方，下端が高温の場合は，わずかであるが

上方への水分移動が生じ，水面の低下分だけ圧力水頭は描少している.

ケース Dでは，初期状態のブ守口ファイ/レから，上層部が懸垂水帯であることがわかる.400時

間後には，上端が高温の場合，ケース W と同様に，下方への水分移動によって地下水面が上昇し，

下層部では圧力水頭がほぼその分だけ増加している.上層部では，負圧側に変化しており，カラ
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ム全体として毛管水帯に含まれるような分布を示している.一方，下端が高温の場合は， 400時

間後の地下水面は，後述する Fig.4--9中の・印に示すように，その変化は低下傾向にあるが，初期

水位より約 5.7cm高く，下層部では，圧力水頭もその分だけ正毘側に変化している.この理由と

して，下端側の水の温度変化による体積膨張が，その一因と考えられるが，カラム内温度が変化

する間もなく，実験開始直後から地下水位が上昇し始めたため，この要因のみでは説明できない骨

また，上層部では，深さ 30.5cmでの値が 2.04cmH20低下しているが，この変化量は，圧力水頭

の温度依存性による変化量(式(3-2)によると，約 0.31cmH20低下する)より大きいことから，温

度勾配による上方への水分移動によって，この層の水分量が低下していることがわかる.

なお， Figs.4-8， ι9は，両ケースの実験開始後のスタンドパイプに現れた地下水位の変動状況

を初期地下水位を基準として示したものである.温度勾配の向きと大きさによって異なるが，あ

る時間を境にして，上端が高温の場合は地下水位が上昇し，下端が高温の場合は低下しており，

これに注目すれば，どの実験ケースにおいても，高温側から低温佃lへ水分が移動しており，これ

が主に温度勾配によるものであることは明らかである.ただし，先にも触れたが，実験開始直後

から地下水位が上端が高温の場合に一旦低下し，下端が高温の場合に一旦上昇する現象の詳細に

ついては，現在のところ不明である.

4.3蓄熱効果に関する考察

4.3.1 評価方法

帯水層中に貯えられた熱エネルギーは，不飽和帯での水分移動によっても失われることが予想

される. したがって，ここで‘は，カラム内の水分移動に伴う熱移動の大きさを評価するために，

簡単な計算を行った.まず，熱流板から得られた熱フラックス値を実測された温度勾配で除すこ

とによって，熱伝導率を計算した寧末註ここで，熱流桓から得られる値は，液相，気相での水分

移動(以下，移流と呼ぶ)に伴う熱の流れもカウントしていると考えられるため，計算された熱

伝導率には，土壌の固相，液相自体の熱伝導成分だけでなく，移流に伴う熱移動も加味されてい

る.ここで、は，これを見かけの熱伝導率と呼ぶ.一方，圧力水頭値を温度依存性を考慮した土壌

水分特性曲親によって水分量に変換し，さらに，双子型プロープ法によって測定された水分量と

土壌の熱伝導串の関係式 (Fig.3・13中の点線)から，カラム内の熱伝導率を求めた.この熱伝導

串は，土壌自体の熱伝導成分のみからなるものと考えられるため，ここでは，これを真の熱伝導

率と呼ぶ. したがって，ここで計算された 2つの熱伝導率の差が移流に伴う熱移動の寄与分を反

映している.ここで，圧力水頭は Figs.4-6，牛7中の実離のように補間した輩宋注2

4.3.2水分移動に伴う熱損失

まず，圧力水頭を Figs.牛6，牛7中の点線，実線のように補間し，式(3-1)，(3・2)を用いて計算さ

れたカラム内の体積含水串プロファイノレ例を上下端温度差が 20tの場合の両ケースについて

Figs.4--10， 4・11に示す.これらの図より，ケース Wでは下層の粗砂層の一部が，また，ケース D

では上層の粗砂層の全部が低水分量に設定されていることがわかる.

次に，計算より得られた熱伝導率プロファイル例を，上下端温度差が 20tの場合の両ケースに

ついて Figs.4-12，4--13に示す.実線が真の熱伝導串， eが見かけの熱伝導串を表している.
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ケース W では，上層の細砂層での見かけの熱伝導率が，真の値とほぼ一致しており，この層で，

移流に伴う熱移動量が小さいことがわかるー一方，下層の粗砂層では，見かけの値が真の値を大

きく上回っており，粗砂層において移流に伴う熱移動量が大きいことが推測される.また，飽和

帯付近での移流は小さいはずであるが，確かに，両熱伝導串はほぼ一致している.

ケースDでは，上層の粗砂層で同様に移流効果が大きいことがわかる.下層の細砂層で，見か

けの値が小さくなっているのは，この部分で，土壌の熱伝導率(約1.8Wm・!K-')と熱流桓の熱伝

導串 (O.1488Wm・!K・1)の差が最大となり，測定された熱フラックスが過小評価されたためである.

このように，両ケースとも，特に，粗砂層に設定された低水分量領域において水分移動(主に

水蒸気移動と考えられる)が生じ，これに伴って熱が移動するため，見かけの熱伝導率が真の値

を大きく上回っている.つまり，粒径の大きな土層では，一部あるいは全部が低水分量領域とな

り，真の熱伝導串が小さく抑えられる一方，その部分で，移流に伴う熱移動が補完的に働くため，

見かけの熱伝導串は低下しないことが明らかになった.このことは，現場において地下排水など

により，土層中に水分量の小さい層を形成することによって熱伝導串を低下させても，水分量が

小さいほど水蒸気移動の場が拡大し，水蒸気が移動しやすくなるため，それに伴って熱移動が生

じることを示している.したがって，少なくとも，本実験で用いた試料においては，はじめ期待

した帯水層の蓄熱効率の向上はみられないことが予想される.

4.4結語

本章では，帯水層熱エネルギー貯留における熱損失抑制技術開発のための基礎研究として，低

水分量領域を土層中に設定することにより形成される熱伝導率の低い土層が，帯水層からの熱損

失を抑制するかどうかを粗砂と細砂の 2種類の土壌で成層化させたカラムを用いた室内実験から

検討した.

その結果，カラム内では，温度勾配による水分移動が生じ，これが温度場に影響を与えている

ことが確認された.また，特に低水分量領域となる担砂層において水分移動に伴う熱移動が補完

的に働くため，見かけの熱伝導串は低下せず，低水分量領域を設定することによる帯水層からの

熱損失抑制効果は得られないことがわかった.

控 1) 熱ブラックスの実捌値には，実験カラム側方からの熱損失が含まれているが，ここで用いた実験カラム

の熱損失係量(堀野ら(1992) によると 7.8Wm・JK・1) を用いて，実証~l熱フラックスに対する勲損失による横方向

への熱アラyクスの割合を計算した結果，最大でも境界付近での約 12%であり，計算される見かけの熱伝導率へ

の園長響は小さいとした.

住 2) 上層と下層の廃界面での圧力水萌は，中野(I99I)が示しているように，滑らかに連続するはずである

が.5点の実測i直より境界付近の変化を補間するのは困難である.また，境界付近の圧力水頭植は本章の論旨に

大きな影響は及ぼさないため，補聞は行わなかった.
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第5章

地下水位一定型成層土壌中の熱田水分移動特性

5.1 概 説

前章で行った地下水位変動型実験においては，特に地下水位が上昇する場合に不飽和帯が減少

し，不飽和帯での熱・水分移動に関する情報が得られにくいという欠点があった.そこで，ここ

では，同様に成層化させたカラムを用いて，地下水位を低下させて不飽和帯を拡大し，さらに，

実験中の地下水位を常に一定に保った実験を行った.これはI ATESの対象となる帯水層におい

て，周囲の帯水層あるいは河川，海などとの水の出入りがあり，地下水位が一定に保たれるよう

な状況に相当する.

本章では，特に，実験カラム中で生じている水分移動・熱移動がどのような駆動力によって引

き起こされているのかを，定常に近い状態(準定常状態)について，これまで提案されてきた理

論(Milly，1982)に基づいて解析した(中村ら， 1996). また，粒径の比較的大きな砂土の温度勾

配による水蒸気移動量を支配するパラメータに関しても考察し，こうした土層中での熱・水分移

動形態について検討した.

5.2熱・水分移動理論

5.2.1 水分移動

水分ブラックスq.. (kg m叩つは，液状水移動q/e温度勾配による水蒸気移動q"p圧力水頭勾配に

よる水蒸気移動qv/J~らなる.液相，気相の強制対流がなく，土壌の園相，液相，気相の温度が等

価であると仮定すると，水分ブラックスは以下の式で表される.

q，. =(一ρ(KV'1/ -pJCVZ)-P1DTv VT -PIDytI''' '1/ 
、‘.，
J

---A 
'
 

，、J
J
s

・、=q，+q"T+q，，'{F 

舟は液状水密度(kgm勺，Kは不飽和透水係数(皿 h勺， '1'は圧力水頭(mH20)，Zは鉛直座標(上向

きを正とする)(m)， Dr.J1温度勾配による水蒸気拡散係数(m2h-1Kサ， n立温度(K)， D"，は圧力水頭

勾配による水蒸気拡散係数(mh-l
)である.

温度勾配による水蒸気拡散係数DJVIま，
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DTv = P{ -1 Datmf~会l (5-2) 

で表され，ここで，D，醐は大気中の水蒸気分子抵散係数(m2h"I)，刀立液晶を考慮した補正係数，。ま

元来，局所的間隙内の温度勾配に対する補正係数(式(2・11)参照)である (Philip田 dde Vries. 1957). 

式中に含まれるζとfの積はβで表され，水分量と温度によって変化する.Jury and Letey (1979)は

さらに，被状水と水蒸気の熱伝導串の遣いを補正する係数5を導入している.また， PhilIP祖 dde 

Vries (1957)は，マスフローファクタvを考慮しているが，常温では空気のvはIに近い.β に閲す

るレピューには，塩沢(1991)の報告があるが， βの大きさは，その評価方法によって変化し，

物理的に表現する段階には至っていない.これらの詳細は第2章で既述した.

水分移動の機構として，他に液状ホの自然対流が考えられる.飽和多孔体中の自然対流につい

ては，lX式で表される Rayleigh数Raが4lf以下であれば，その影響はないとされる (Combarno出

血 dBori田，1975). 

Ra = Ksap{c， = --s-r t-， Hd.T 
λ 

(5・3)

ここで，K，は飽和透水係数(mhつ，副主流体の体積膨張係数(K-I)，c1は液状水比熱(Jkg-1K-l)，λは土

壌の熱伝導串(Wm・lK勺，HIは層の高さ(m)，.d.T，は上下端の温度差(K)である.今回実験に用いた試

料の場合t Rayleigh数は4Jil以下であった.また，不飽和帯での液状水の自然対流は飽和帯のそれ

に比べて明らかに小さいと考えられる，さらに，不飽和帯での水蒸気を含む気相の移流も考えら

れるが，気相中の水蒸気拡散と分離することは困難である.ここでは，この移流による水蒸気移

動を支配する係数は，水蒸気拡散係数に含められるものとし，その詳細については後に考察する.

5.2.2県移動

温度勾配下にある土壌中に生じる熱ブラックスqh(Wm勺は，熱伝導によるものqlrc'水蒸気移動

に伴う潜熱輸送(温度勾配によるものqlu..v7'> 圧力水頭勾配によるものq肋)，水分移動に伴う顕熱

輸送 (q，によるものqlul'qvTによるものq加 T'q"，.Jこよるものqluv.)からなると考えられる (deVries， 

1958). 

仇 =-λ，VT-p，LDrv VT -PILDIjN Vf//+ c/(T一九)qw

=qhc+q肋 'T+q比V¥/， + (Q1ul + qluvT + q，伽¥/，)
(5-4) 

ここで， 1は土壌自体の熱伝導串刊1m・lK勺，Lは温度 Tでの水の蒸尭潜熱(Jkg勺，C[は液状水比熱

(Jkg-'K勺，九は基2恒温度(K)である.
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5.3 結果と考察

以下では，冬季における ATESを想定して，下端が高温，上端が低温の場合を中心に考察する.

5.3.1 温度と圧力水頭・体積吉水率

上端が 5
0
C，下端が 45tの場合のケース WC，DCにおけるカラム内温度のプロファイルを

Fig.ι1に示す.下端が高温，上端が低温の場合は，層序に関わらず，実験開始約 50時間後には，

ほぽ定常に達した.

同温度条件下における実験開始時と 400時間経過後の圧力水頭のプロファイルをそれぞれ

Fig.5・2中の0，・で示す.また，これを式(3-1)，(3-2)によって体積含水串に変換したものを Fig.5-3

に示す.

圧力7.1<頭について，ケース WCでは，初期状態において，深さ 50.5crnでの値が水面からの高

さに応じた値ではないことから，この深さ付近では毛管水帯との水理学的連続性が途切れ，舶垂

水帯となっていることがわかる.また，細砂層では地下水面からの高さに応じた植ではなく，深

さlO.5cmと30.5cmの値の差がほぼ20cmH20であることから，細砂層内に毛管水帯の一部(上座

毛管水帯)が形成されていることがわかる.圧力水頭の変化の大きさは，温度勾配の大きさに関

わらず小さいが，これは，温度変化に伴う圧力水頭の変化(式(3・2)参照)と水分移動に伴う圧力

水頭の変化がEいに逆方向を示し，全体として変化量が相殺されることがその一因として考えら

れる.すなわち，圧力水頭の温度変化分程度の水分移動により， Fig.S-3(a)に示す水分量変化が生

じたことがわかる.

一方，ケース DCでは，初期状態の圧力水頭プロファイノレから，上層の粗砂層が懸垂水帯に属

していることがわかる.圧力水頭変化は，下層の細砂層で小さく，上層の粗砂層においても，変

化量はわずかであるが. Figふ3(b)から，上方への水分移動が生じていることがわかる.
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5.3.2地下水面での;在状水フラックス

マリオットタンクの給排水状況から，地下水面での液状水フラックスを計算した結果を Fig.S・

4に示す.ここでは，上向きのフラックスを正とした.両ケースとも，上端が高温の場合は，実

験開始後，上向きのフラックスが生じ，単調減少して，下向きのブラックスに変化し，下端が高

温の場合には，逆に下向きのフラックスが生じ，フラックスの大きさとしては単調減少しながら，

上向きのブラックスに転じている.ただし，ほぽ定常に達したときの液状水フラックスの大きさ

は:t10-4'-""10・2kgm-2h-1 (mm h勺と非常に小さい.

5.3.3 水分・熱フラックス

(1 )計算方法

準定常解析では，実験開始 400時間後の温度と圧力水頭のデータを式(5・1)と式(5-4)に代入し，

水分ブラックスと熱ブラックスを計算したー

ここで，実劃された圧力水頭をそのまま用いて計算した結果，飽和帯直上部での液状水ブラッ

クスが Fig.5-4に示したフラックスの大きさと比較して，かなり過大評価されるケースがみられた

(103kg m-2h-1のオーダにもなる).これは，この領域での不飽和透水係数がほぼ飽和透水係数に

近く，圧力水頭勾配のわずかな誤差に液状水フラックスの計算値が大きく左右されることによる.

この誤差の理由としては，土壌水分計の測定誤差や測定点の間隔が 20cmと大きいことが考えら

れる.したがって，深さ 90.5cmの圧力水頭は 0.5cmH20とし，深さ 70.5cmの圧力水頭は，実験

開始400時間後の地下水面での液状水ブラックスが Figふ4に示したものと一致するように逆算し

た.Fig.ι2の実線は，このような修正を施した結果を練形補間したものであり，以後の計算には

これを用いている.結果的には，圧力水頭の修正値と実測値は近い値となっている.なお，層境

界付近の庄力水頭変化を 5点の実測値から補間するのは，特にケース DCの場合に困難であるた

め，前章と同様，この領域での計算は省略した.また，下層の上部(深さ 41.S......S0.5cm)の領域

についても，ケースによって，同様の液状水移動量の過大評価がみられたが，この領域での液状

水フラックスは多くとも地下水面でのフラックス以上ではないと考え，ここでの液状水移動の計

算は省略した.

さらに，上層の不飽和帯で‘の液状水フラックスは，ケース WCの場合(上層が細砂)，後述す

るように，この領域での水分移動量は小さいと推測されるため無視した.ケース DCの場合(上

層が粗砂)も，この領域で低水分量となり，液状水移動量は小さいと考え，これを無視した.

温度については，実測値を直棋で結んだものを与えた (Fig.5-1). 

(2)水蒸気拡散に関する補正

式(5・2)中の局所的な間隙内の温度勾配に関する補正係数5は，初め lとして計算した (Fig.3・10). 

その結果得られたカラム内の熱ブラックスプロファイJレを上端 5t，下端 45
0

Cの場合について

Fig.5・5に示す.図中の点線は熱伝導成分 q/rcを表し，実線はそれに水分移動に伴う勲ブラックス

を加えた全熱ブラックス qhで，・は実測値を表す.実測値には熱伝導成分に加え，水分移動に伴

う熱移動成分も完全ではないが含まれていると考えられる(見かけの値と呼ぶ). 

両ケースとも，粗砂層での熱伝導成分 q，rcと見かけの値(実測値)の差が大きく，この領域で水

分移動に伴う熱移動が生じていることがわかる.細砂層では，ケース WCの場合，両者の差i土小
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at the bottom without correcting DTv' 

さく，この領域での水分移動量が小さいことが推測される.ケース DCの下層では，熱流板の測

定誤差によって一部過小に評価されている.

粗砂層においては，計算値(実綿)が実測値を過小評価しているが，その原因には，①液状水

移動量，②温度勾配による水蒸気移動量，@圧力水頭勾配による水蒸気移動量，のいずれかが過

小評価されたことが考えられる.しかし，低水分量領域である粗砂層において，実測値に計算値

を合わせるだけの液状水移動が生じているとは考えにくい.また，一般に D'Î'は DTvより数オー

ダ小さく，圧力水頭勾配による水蒸気移動量は微量となるため，この量が多少変動したとしても，

その影響は小さい.したがって，②の温度勾毘による水蒸気移動量を補正する必要があると考え

られる.補正の物理的意味には，局所的温度勾配に対する補正や液状水と水蒸気の熱伝導串の違

いに対する補正などが考えられるが，ここでは，それらを一括して，粗砂の DTvを表す式(5-2)の

中の係数ζを楠E係数とし，粗砂層での熱ブラックスの実測値と計算値が熱流桓の設置深さで一

致するように DT'Vに乗じられる係数とした.計算された補正係数5をすべての実験ケースについて

Fig.5・6に示す.ただし，ケース WCの上端 350C，下端 15DCの場合とケース DCの上端 15DC，下

端 3S0

Cの場合については，実験上，熱流板の計測に支障を来したため省略した.また，この補正

係数を熱流板設置深さでの温度について 200
Cを境に区別したものを Fig.5・7に示す.

粗砂の補正係数5は，体積含水率が約 20%で最小となり，約 4%で最大値(約 40)をとってい

る制Z注.また，高温である方が補正係数は小さい.これは，高温ほど潜熱輸送が増大するために

気相の見かけの熱伝導率が増加し，局所的温度勾配が低下することが原因と考えられる (C田 sら，

1984). この引こfを乗じた係数βの最大値は約 17になる.これまでの βの研究例を Table5・1に
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示す.土性や水分量，評価方法によってβは異なるため，一概に比較することはできないが，実

験に用いた粗砂のβの最大値がかなり大きいことがわかる.この粗砂の大きなβは，局所的温度

勾配に闘する補正係数 0.3......3.0をとる(塩沢， 1991))や液状水と水蒸気の熱伝導率の違いを補

正する係数c(飽和近くで最大値4を左る)では説明できず，したがって，体積含水串 4%付近で

は，水蒸気が拡散以外の形態で移動していることが示唆された.

ζは一般に，ある水分量で最大値をとり，絶乾と飽和側で小さし司直をとることから，(を Fig.S.7

の実組に示すように補間した.すなわち，絶乾状態では， Cass et al. (1984)に従い， (1立Tに等しい

とし，低水分量領域では低水分量での 3つのデータを用いて ltx式で近似した(図中の①の直綜). 

かっ，十分な低水分側においては，温度変化に伴う潜熱輸送量の変化は小さいため， ζのt且産依

存性は小さいと仮定して，①のみで補間した.また，図中の②の融は 14---20CC，@の蹄は 20"""35
c
C 

のデータを l次近似したものである.さらに，水分量が多い領域では，局所的温度勾配やι拡

散以外の水蒸気移動に対する補Eは不必要と考え，(を lとした.このように補間された5を考慮

して計算した Dr'l'をFig.5・8に示す.

なお，細砂の水蒸気拡散係数の補正については，考察に有効な実測熱ブラックス値がケース

WCの深さ 15.5cmの l点のみであるため，詳細な検討はできなかった.

Table ι1 Exarnples of correction factorβ. 

Temperature Ma出c Water 
Soil CC) suction(cm) content β 

Weeks et al. (1968)* Loam 22 304 0.167 2.05 

Cary et al. (1962)事 Loam 15 370 3.39 

Hanks et al. (1967)事 Sand 40‘6 2X 104 0.021 1.53 

silt loam 29.7 950 0.236 l.08 

Cary (1965)事 Lo創n 33.0 237 2.37 

Nielsen et al. (1973)* silt loam 270 3.8 

Sandy loa皿 550 3.1 

Silty clay 310 1.4 

Cary (1979) Loamy sand 7 0.075 4.5 

silt loam 7 0.075 4.5 

Silty clay 7 0.1 5.3 

Jury et al. (1979) 20 0.25 2.0 

Cass et al. (1984) Sand 3.5 0.18 3.5 

silt loam 32.5 0.38 2.3 

事afterJury and Letey (1979) 
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(3)水分ー鼎フラックス成分

補正されたD丹を用いて計算した，実験開始 400時間後の水分フラックスプロファイノレを，上

端が 5"C，下端が 4S
0Cの場合の両ケースについて Fig.ι9に示す.実績は式(5-1)中のめ，点糠は

qvT'一点鎖線はqv""を表し，矢印はそれらの移動方向を示す.

両ケースとも，不飽和の粗砂層において塩度勾配による水蒸気移動量 qげが大きいことがわか

る.さらに，温度勾配による水蒸気移動量は，圧力水頭勾配によるものに比べ，細砂層では 2'"'-'3

オーダ，粗砂層では 3.......4オーダ大きく，温度勾配が水蒸気移動の支配的な駆動力となっている.

また，飽和帯付近では，水蒸気移動量は極端に小さく，液状水移動が支配的である.

同様に計算された，実験開始 400時間後での水分移動に伴う熱フラックスプロファイノレを

Fig.5-l0に示す，実綿，太い点線，点線，太い一点鎖緯，一点、鎖掠はそれぞれ式(5-4)中の q，u" q'lιvTl 

q'uvT' q"Lv'l" qiuv'l'
を表す.矢印はそれらの移動方向を示す.

熱ブラックスは，水分フラックスに大きく影響されており，潜熱輸送量が顕熱輸送量に比べ，

約 lオーダ大きいことがわかる.すなわち，カラム内の熱フラックスの成分には，熱伝導と水分

移動に伴う熱移動があるが，不飽和の粗砂層中では，低水分であることにより熱伝導成分が小さ

くなる一方，主に，温度勾配による水蒸気移動に伴う潜熱輸送が補完的に働くことが示された a

なお，この成分には，先述したように，水蒸気拡散以外の水蒸気移動が含まれている.その移

動機構は，以下のように推察される.つまり，一般に対流が生じないと考えられる上端が高温，

下端が抵温の場合においても，水分，熱フラックスプロファイルは移動方向が異なるものの，そ
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の大きさは同様の餌向を示し，不飽和の粗砂層内での Drvに同様の補正が必要となったことから，

カラム全体で生じる大きなスケーlレでの気相の自然対流よりもむしろ，間隙内で生じる比較的小

さなスケールでの水蒸気を含む空気の移流の影響が大きいと推察される.この移流には，例えば，

Nassar et a1. (1992)やScan10n血 dMiIly (1994)が指摘しているように，密度差による自然対流，液状

水の移動に伴う移流，微視的な圧力不均衡，温度不均衡による移流などが含まれるものと考えら

れる.また，これらの多くは温度勾配が起因となるもので，こういった移動に対する補正係数を

DT"に含めることは妥当と思われる.

最後に，以上の考察から I ATESにおいて帯水層からの熱損失抑制を目的とし，排水改良によ

って熱伝導串の低い低水分量の土層を設定する場合には，低水分量にすることによって得られる

土層の断熱性と低水分量になることによって生じる水蒸気移動に伴う熱損失の両者の得失が問題

となることがわかった.

5.4結語

本章では，細砂と粗砂で成層化させた土壌カラムを用いて，地下水位一定型の熱・水分移動実

験を行い，従来の理論に基づいた準定常解析から，水蒸気拡散係数と水分・熱フラックス成分に

ついて検討した.

その結果，今回用いた粗砂の温度勾配による水蒸気拡散係数の補正係数が，従来提案されてき

た補正係数より大きいことが明らかになり，不飽和の粗砂層中では，水蒸気を含んだ空気の移流

に伴う熱移動機構が存在する可能性が示唆された.そして，これらを含めた湿度勾配による水蒸

気移動に伴う熱移動が，低水分量となる不飽和の粗砂層内で支配的な成分となることが明らかに

なった.

今回行った実験では，カラム内の圧力水頭は5点でしか計測しておらず，その補間方法にも改

良の余地があることは否めない.この点を含め，次章では非定常解析を行い，より詳細に熱・水

分の移動形臨を検討する.

注) 熱掩甑によって，正摘に水蒸気の潜熱・顧熱輸送I l'夜状水の顕熱輸送を測定できるか否かは定かではない.

よって，この5の値は厳密なものではない.ただし，不飽和土場では，熱流桓によって測定される熱ブラックス

は，実際の勲フラックスを過小評緬するという報告(古在ら. 1985) もあり，実際のζはさらに大きく，水蒸気

拡散以外の水燕気移動量がより大きいことが予相される. したがって，本章の基本的論旨には膨響はないと判断

した.
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第6章

成層土壌中熱・水分間時移動の数値解析

6.1 概説

帯水層熱エネルギー貯留 (ATES)技術構築のためには，帯水層を含んだ地下土壌中での熱と水

分の移動量を精度よく予測することが不可欠である.本章では，地下水位変動型熱・水分同時移

動実験(第 4章)に対して，液状水・水蒸気移動とそれに伴う熱移動を厳密に組み込んだそデ/レ

化を行い，その再現性を評価した(中村ら，投稿中).特に，温度勾配の向きの違いによるモデル

の適用性の違いや，各種土壌特性値の精度が計算結果に及ぼす影響などについて考察したなお，

実用性を鑑み，モデJレの単純化のためにどの項を無視できるかについても検討した.

6.2土壌中の熱・水分間時移動理論とその解法

6.2.1 支配方程式

支配方程式は， Mil1y (1982)の式に土壌カラムからの熱損失項を付加したものを採用した

(6・1)

=三[(K+D..l警+DTv~ +KJ 

同|T+H2調片+(れHJ割v41jz
(6・2)

=三[(川ω必+p，叫警イ一九九J-HLC円)

ニこで，

ε= csP3(1-n)+ctP，O + cvpv(n -0) (6・3)
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H， ::: [ι+cv(T -Ta)Xn-B) 

H2 =い~CI -p，，cvXr -ro)-Pv4 

L=ι+{c.， -c/Xr一九)

(6-4) 

(6・5)

(6圃 6)

州立密度(kgm勺，nは間隙串，01主体積含水率，KI土不飽和透水係数(mh-')， VI は圧力水頭(mH20)，

zは鉛直座標(上向きを正とする)(m)， Drvは温度勾配による水蒸気拡散係数(m2h"K.I)，Tは温度

(K)， D.，.は圧力水頭勾配による水蒸気拡散係数(mhつ cは比熱(Jkg-1K勺，qwは全水分フラックス

(kg m屯勺，H
Lはカラムの熱損失係数(Wm・JKつ，えはカラム外温度(室温)(K)， L， Loは温度に凡

での木の蒸発潜熱(Jkg-1)，λは土壌自体の熱伝導率(Wm"Kつ，九は基準温度(K)である.添宇5，1， 

vはそれぞれ土粒子，液状水，水蒸気を表す.HLには堀野ら (1992)が同種の実験装置で求めた

値 (7.8Wm・3K-')を与えた.

水蒸気拡散係数D1¥J' D""は，これまで示したきたように以下の式で表される.

D「 PJlDJ54 (6・7)

ー-I{I' 

ら =A-lhい)含T
(6・8)

Da/mは大気中の水蒸気分子拡散係数(m2h'I)，..はトートシティ因子(く1)である.1は液島を考直

した補正係数， (1立，前章で考察したように，局所的問蹴内の温度勾阻に対する補正に加え，間

隙内で生じる比較的小さなスケーノレでの水蒸気を含む空気の移流の影響も含めた温度勾配による

水蒸気拡散係数の補正係数である.

6.2.2解析方法と土壇特性

解析には， 1次元の Galerkin有限要素法を用いた.支配方程式(6・1)，(6~2)には，不飽和透水係

数，土壌水分特性曲融，熱伝導率といった土壌特性バラメータが含まれているが，これらが，支

配方程式の変数である温度と圧力水頭の関数となるため，非線形問題となる.これに対処するた

めに， Picardの反複計算を行った.すなわち，ある圧力水頭と温度を仮定して行列方程式中の各

係数行列を推定し，それより得られた圧力水頭と温度の値から再び近似度の高い係数を推定して

計算した.反複酔算の収束判定条件は，前回計算に用いた体積含水率・温度の値と今回のその値

の差が所定の許容値以下になるまでとした.ここで，圧力水頭の代わりに体積含水率を用いたの

は，計算中の水収支がより適切にとれると考えたためである (Vogelet al.， 1996). 

なお，熱移動方程式(6・2)は移流拡散型であるため，移流項が大きければ過大な数f直分散，解の

振動の可能性が心配される. しかし，解析の途中でこうした分散・掻動が生じることはなく，結

-66-



10-4 

10-8 

ーーー---・ーーーーー・ー、司、

¥ 

10-6 

1 

1 

1 
Fine sand ~ ・Measured ¥¥ 

by 5 teady m ethod¥¥ 

一一-Modeled ¥¥ 

Coarse sand lL 
---From drainage iL 

experiment ~ ¥ 

--corrected12¥ 

iI 

10
1 

10
2 

Matric suction(cmH 20) 

4

4

4

 

n
U

内

U

n

U

(
F
l工

E
)
h
v
E
Z
U
コ刀巴
o
u
u
=
コ
巴
刀
h
z

Soil hydraulic conducti叩tyfunctions of soils. Dots are measured by steady method. Solid line for 

fine sand is interpolated using measured data by v四 Genuchten'sequation. Broken line for coarse sand is 

obtained合omdrainage experiments using parameter identification. Dash-dotted line for coarse sand is a 

Fig.6・1

(
F
l
x
寸
工

N
E
)

n

U

4

2

 

n
u
n
u
 

a司
E

E

d

司
E
E

〉
ト
ロ

b
一〉一

ω
コK
一
万
』

o
a団
〉
一
伺

E
』
由
工
↑

corrected function. 

0.1 0.2 0.3 0.4 
3 -3 

Water content (m "m -"') 

Therma1 vapor duffusivity DTv of soils. 

-67-

10-1 

Fig.ι2 



果的に移流項(顕熱輸送項)が拡散項に比べて極めて小さいと思われること (Fig.ふ9参照)，ま

た，計算結果が実視j値と比較的よく適合したことから，数値解法上の誤差は小さいと判断した.

土壌水分特性曲績は V却 Genuchten式(式(3-1)，Table 3-3， Fig.3・3)で与えた.不飽和透水係数

については，細砂に対しては，定常法で得られた測定値を V叩 Genuchten式(式(3-5)) で補間し

たもの (Table3-6の@， Fig.6.1中の実穂)を用い，担砂に対しては，排水試験から推定した曲線

(Table 3--6の①， Fig.6.1中の点緯)を用いた.熱伝導串は Mclnnes式(式(3・11)，Table 3・7，日g.3~S)

で与えた.圧力水頭勾配による水蒸気拡散保数は式(6・8)，Fig.3-6で与え，温度勾配による水蒸気

拡散係数は式(6・7)で与えた.粗砂の補正係数。立，第 5章で推定した結果 (Fig.5.S)を用いた.細

砂については，粗砂のζと同様に，絶乾状態で小さく，ある水分量以上ではlとなり，低水分量領

域で大きな値をとると仮定し，後で示す解析結果が実測値と適合するように決定した.解析に用

いた温度勾配による水蒸気拡散係数を粗砂とともに Fig.ι2に示す.

6.2，3初期条件と境界条件

初期温度プロファイlレは，実測データを縄形補間したものを用い，温度境界条件は設定境界温

度で与えた.圧力水頭の初期条件は，ケース W の場合は，土層境界付近での圧力水頭の変化はほ

ぼ直績で滑らかであったため， 5点の実測値を線形補間したもので与えた.ケース Dの場合は，

上層(粗砂層)で懸垂水帯が形成されるため，土層境界付近での圧力水頭の変化が急激となる.

この変化を別途排水実験を行って測定した.その結果を踏まえ，ケース Dでの圧力水頭の初期条

件は，深さ O"""'41.5cm(上層)については，深さ 10.5cmと30.5cmの値を線形補間したものを外

挿し，深さ 41.5cm......70，Scmについては，深さ 50.5cmと70.5cmの値を線形補間したものを外挿し

た.深さ 70，5cm以深では，深さ 70.5cmと90.5cmでの値を綿形補間したものを用いた.

なお，カラム上下端での水分移動ブラックスは 0である.

6.3 結果と考察

ここでは，カラム上下端の温度差が 30"Cの場合の結果を中心に考察を行った.

6.3.1 再現性の評価

ケース W e.ケース Dにおいて，上端を 40
C

C.下端を 10
0

Cに設定した場合とその逆に設定した

場合のカラム内温度，圧力水頭，熱フラックスの経時変化を実測値とともにそれぞれ Figs.ι3，

ふ4，6・5に示す.図中の WI040.D4010といった番号は，最初のアルフアベットが実験ケース，

次の 2桁の数字が下端境界温度，続く 2桁の数字が上端境界温度を表す(以下，本文中も同様). 

①上層:細砂，下層:組砂(ケースW)の場合

ケース Wの計算結果は温度，圧力水頭，熱ブラックスとも実測値をほぼ再現している.特に，

WI040における深さ 3.5cmでの実測温度が一旦上昇した後，徐々に低下しているが，これが許算

結果にも現れている.この温度低下は，カラム上端付近が温度勾配による水分移動によって乾燥

し，熱伝導率が低下することによると考えられるため(第4章参照)，低水分量領域での細砂の温

度勾配に伴う水蒸気拡散係数，不飽和透水係数，熱伝導串が適切に定式化されていたと推測され

る.
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②上層:粗砂，下層:細砂(ケース D)の場合

一方，ケース Dで下端が高温の場合 (D4010)の再現性は熱フラックスを除けば比較的良好で

ある.04010において，深さ 55.5， 75.Scrnの熱ブラックスがかなり過大評価されているが，これ

は，この地点がほぼ飽和状態に近い細砂層に属しており，熱流板自体の熱伝導率(約 0.15Wm.IK・1)

に比べて土壌の熱伝導串が大きくなったため，熱ブラックスの実測値が過小評価された可能性も

高い.これに対し，上端が高温の場合 (DI040) は温度，圧力水頭，熱ブラックスとも実測値が

再現されていない.すなわち，カラム上部の粗砂層の温度低下が再現されず，細砂層の温度変化

さえも実測値との差が大きい.熱、フラックスも粗砂層でかなり過大に計算されている.圧力水頭

については，細砂層で紐やかに変化しているにも関わらず，計算では，実験開始 20......30時間後に

急激に正圧倒に変化しており，再現性も悪い.これに加えて， Fig.6・6にDI040の実験開始時と開

始 200時間後の圧力水頭プロファイノレを示したが，深さ1O.5cmでの計算値が負圧倒に変化してい

ない.つまり，計算上は熱伝導串が低下せず，これが粗砂層の温度の低下傾向を再現しなかった

ことの最大の要因であると考えられる.

このように，可能な限り各種土壌特性値は測定値から定式化したにも関わらず，ケース D，す

なわち，上層に粗砂，下層に細砂を充填し，上端を高温に設定した場合に限り，実測値を再現す

ることはできなかった.

なお，ケース Dについては温度差20
0

C，40
0
Cの場合，ケース W では温度差 200Cの場合につい

ても計算値と実測値との比較を行ったが，同様の結果が得られた.
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6.3.2再現性の向上

上層に粗砂，下層に細砂を充填し，上端を高温に設定した場合に再現性が不良であった原因と

して第一に土壌特性値が適切でなかった可能性が挙げられる.例えば，圧力水頭や不飽和透水係

数は水分量と温度によって変化するため，すべての水分量範囲，温度範囲で測定することは非常

に困難である.ここでは，土壌特性値を若干変化させることで再現性の向上を試みた.

先の実験 DI040の計算では，カラム上部の粗砂層の圧力水頭が負圧倒に変化しなかった.これ

に対し，粗砂の不飽和透水係数を圧力水頭が約・20cmH20以下でより大きくすれば，下向きの液

状水移動を増加させ，粗砂層の水分量を低下，つまり負圧倒に変化させることができるのではな

いかと考えた(温度勾配による水蒸気拡散係数を大きくしても再現性は改良されなかった).-20 

cmH10以下としたのは，不飽和透水係数の同定に用いた重力排水試験時の圧力水頭値が 0-----約-20

cmH10であったことから，少なくともこの範囲での不飽和透水係数の信頼性は高いと考えたため

である.試行錯誤の結果， Fig.6・1中の一点鎖績で示した不飽和透水係数を用いた.

また，最初に行ったシミュレーションで，粗砂層内の温度と熱フラックスが過大に評価された

ことから，温度勾配による水蒸気拡散が過大に評価されているのではないかと考えた.すなわち，

ここで与えた温度勾配による水蒸気拡散係数 DTvは水蒸気を含んだ気相の自然対流分も考慮して

いるが，上端が高温の場合では，粗砂層の含水平が非常に低い領域での気相の対流が抑制された

と推測したわけである.あるいは高温ほどDTvの補正係数5は小さくなるため，実際の Drvは与え

たものより小さいのではなし、かとも推測される.ただし， Cass et al. (1984)は，砂土を用いた実験

で，約 20
0

C以上での5の温度依存性は小さいと報告しており，前者の影響が大きいと考えられる.

ここでは，上記の不飽和透水係数の補正に加えて，粗砂の DTvを 112にして計算を行った.

その結果を温度と圧力水頭について Fig.6-7に示す.温度変化はほぼ再現され，粗砂層の温度低

下の傾向がみられた.一方，細砂層で実験開始直後に大きく圧力水頭が正圧倒に変化しており，

実現U値に反する.ただし，深さ 10.5cm(粗砂層)での負圧側へ変化する傾向は再現されている.

不飽和透水係数の補正のみ，あるいは水蒸気拡散係数の補正のみで、は再現性は改善されなかっ

た.さらに，不飽和透水係数と温度勾配による水蒸気拡散係数以外に土壌水分特性曲撮，圧力水

頭の温度係数を変化させた検討も行ったが，再現性は改良されなかった.

また，実験01535，00545の場合に対して上記と同様の補正を行って計算した結果，深さ 3.5cm

の温度の低下傾向は再現されるものの，若干のずれはみられた.一方，他の実験ケース (D4010，

WI040， W4010)に対して 01040で補正した特性値を用いた結果，補正せずに計算した場合と大

きな違いはみられなかった.これは，これらのケースでの土壌カラム内では，低水分量の粗砂層

領域がわずかで，特性値の補正が計算結果に与えた影響が小さかったためである.

以上の検討より， D1040での圧力水頭変化の再現性に問題が残るものの，本モデノレによりほぼ

現象を再現することが可能であることがわかった，ただし，計算の再現性に対する約・20cmHp

以下での不飽和透水係数の定式化に注意を払う必要があった.また，温度勾配下にある土壌中の

空気が水蒸気を伴って対流するような土壌(つまり，比較的粒径が大きく，間隙の大きさが大き

b 、)を対象とするとき，水蒸気拡散係数に水蒸気を伴った空気の移流分も含めて考えることが可

能であるが，温度勾配の向きによってその大きさを変化させなければならないことがわかった.

第 5章での水蒸気拡散係数に関する考察においてこの性質が現れなかったのは，準定常状態での

実測値から求めたためであると考えられる.
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このように，シミュレーションを行う際には，あらかじめ対象となる土壌の熱環境と水分環境

を把握し，ありうる範囲内での土壌特性値を精度よく定式化することが肝要である.また，成層

土壌を担う際は，各々の土壌に対する土壌特性値を与えればよく，マクロな見地からは，境界面

で特異な熱・水分移動現象は生じていないことが推察される.

6，3，3 熱・水分フラックス成分の分離

実験開始 200時間後の各実験ケースにおける水分ブラックスと熱フラックスの成分プロファイ

ノレを Figs.6・8，6・9に示す.実験 D1040に対してのみ補正した不飽和透水係数と温度勾配による水

蒸気拡散係数を用いた.国中の qwは全水分フラックス，q/は液状水フラックス，qげは温度勾配に

よる水蒸気フラックス， qvV'は圧力水頭勾配による水蒸気フラックス，qhは全熱ブラックス， qhc 

は熱伝導フラックス， q/rLげは温度勾配による潜熱フラックス， qιvV'は圧力水頭勾配による潜熱フ

ラックスである.その他の成分には，液状水と水蒸気の移動に伴う顕熱フラックスが含まれる.

図中の・印は熱流板による実測値である.

一般に，温度勾配による水蒸気移動方向の逆向きに液状水移動が生じ，その量が等しくなって

定常に達するといわれるが， Fig.ふ8より，上端が低温，下端が高温の場合にケース W，Dとも，

上層においてその現象が起きており，先の温度，圧力水頭，熱フラックスの経時変化から早くこ

うした定常状態に遣していることがわかる.しかし，温度勾配の向きが逆の場合には，両ケース

とも上層において，重力勾配が圧力水頭勾配より大きくなり，下向きの液状水移動が生じている

領域の方が大きく，先の経時変化にみられるように，温度，圧力水頭，熱フラックスとも 200時

間経過後も定常に遣していない.このように，温度勾配による水蒸気移動の向きが重力方向と一

致する場合(すなわち，上端が高温，下端が低温の場合)には，水分移動現象が非常に撞雑で，

液状水移動成分と温度勾配による水蒸気移動成分が土壌水分量と温度場の形成に大きく関わり，

このため，先に考察したように，これらの移動係数である不飽和透水係数や温度勾配による水蒸

気拡散係数の定式化が特に重要になったものと考えられる.

熱移動に関しては， Fig.ι9より，ケース W では下層の粗砂層の上部で，ケース Dでは上層の

粗砂層において，低水分量となることにより熱伝導成分が抑制されている一方，それを補完する

ように温度勾配によって水蒸気が移動し，それに伴う潜熱輸送が生じている.

なお，熱移動は熱伝導成分と温度勾配による潜熱輸送成分でほぼ説明できる.また，圧力水頭

勾配による水蒸気移動量は上端が高温の場合を除いて小さい.よって，ある程度のモデルの単純

化が可能であると思われる.
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6.3.4モデルの単純化

上記の考窮に基づき，土壇中の熱・水分移動現象に及ぼす影響が小さい成分を省略するなど，

実用性を考えモデルを単純化することを試みた.対象とした項目は以下のとおりである.

SFl :圧力水頭勾配による水蒸気移動を無視する

SF2 :顕熱輸送を無視する

SF3 :圧力水頭の温度依存性を無視する

SF4 :不飽和透水係数の温度依存性を無視する

SF5 :温度勾配による水蒸気拡散係数の補正係数を一定として担う(細砂:C=8，粗砂:

C=45，ただし 01040の場合はC=35とした)

以上の計算をそれぞれ行い，先に示した計算結果と比較した結果を Tableふ1に示す.表中の値

は，計算開始から 50，100， 150， 200時間後における全節点について，両者の計算値の差の平均

をとった値である.正値は単純化したことによって土層全体にわたり平均して計算値が低下した

ことを示している.ここで，上端が高温 (0叩40. W1040)の場合に圧力水頭に対する差が大き

くなっているが，これはカラム最上端付近の圧力水頭値の絶対値が 106cmH20のオーダに達し，

そうした一部の節点での差が影響した結果で，この値が大きいからといって全層にわたって差が

大きいわけではないことに注意したい.

この費よりi以下のことが明らかになった.

1)圧力水頭勾配による水蒸気移動は，上端が高温の場合(特にケース 0)に温度変化の再現性に

若干艶響している.つまり，上端が高温の場合には粒径が大きい抵水分土層中での圧力水頭勾配

による水蒸気移動量を無視することができない.

2)顕熱輸送は，ケース WI040における温度変化以外に対しては省略可能であるー

3)圧力水頭の温度依存性は，上端が高温の場合の温度変化にわずかながら影響している.時間的・

空間的温度変化が大きい場合に無視できない因子となり得る.

4)不飽和透水係数の温度依存性は，どの実験ケースに対しても温度と圧力水頭の再現性にほとん

ど影響しない.

5)温度勾配による水蒸気拡散係数の補正係数を一定にすると，上端が高温の場合に特に誤差が大

きくなる.

このように，不飽和透水係数の温度依存性については，今回行った実験に対して，常に省略可

能であるが，その他の因子については特に温度勾配の向きによって省略できないケースもあるこ

とが明らかになった.温度勾配の向きが重力方向と逆向きの場合には，目的によって厳密な解析

が必要になることがわかる.
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Table 6・1 Difference of temperat町eand pressme head calculated by simpli日edequations仕um出ose

calculated by original equations at 50， 100， 150，回d200h after the start of calcu1ations. Values are average 

of也edifferences at a1l nodes. SF1: neglecting D lfIV' SF2: neglecting C伊 SF3:neglecting tempe日同日

dependence of hydraulic conductivity， SF4: neglecting sensible heat日uxq加 SF5:C=8 for fine sand and 

C=45 for coarse sand (C=35 for co紅白 sandfor Case DI040) 

DI040 

lrr SF1 SF2 SF3 SF4 SF5 
50 ー0.04 -0.05 -0.04 0.14 -2.17 

Temperature 100 -0.40 ー0.06 -0.24 0.16 -2.86 
(OC) 150 -0.69 ー0.03 ー0.11 0.13 -3.14 

200 ー1.05 -0.01 -0.17 0.11 -3.33 
50 -38.84 -264.89 -270.96 25.68 1563.60 

Pressure head 100 -5153.90 -64.25 -5214.70 24.40 288.24 
(cmH20) 150 -3279.60 563.44 -2761.70 1117.50 8382.00 

200 -7621.00 912.58 -2210.00 765.16 14136.00 

D4010 

lrr SF1 SF2 SF3 SF4 SF5 
50 0.00 -0.03 ー0.01 -0‘02 0.32 

Temperature 100 0.00 -0.02 -0.01 -0.01 0.44 
(C) 150 0.00 -0.02 ー0.01 -0.01 0.47 

200 0.00 ー0.01 -0.01 0.00 0.48 

50 0.00 -0.58 0.03 開 0.01 0.35 

Pressme head 100 0.00 -0.22 0.01 0.01 0.46 
(cmH20) 150 0.00 0.12 圃 0.02 0.00 0.32 

200 0.00 0.20 -0.02 0.00 0.31 

WI040 

hr SFl SF2 SF3 SF4 SF5 

50 -0.01 ー0.42 -0.03 0.06 -0.19 
Temperature 100 -0.09 -0.59 -0.03 0.05 ー0.32

CC) 150 -0.25 -0.75 -0.03 0.04 -0.48 
200 司 0.41 ー0.86 -0.03 0.04 -0.60 

50 -2.24 ー129.65 5.81 3.25 41.79 
Pressure head 100 -778.16 -1595.70 10.87 -6.16 -782.98 
(cmH20) 150 -239.15 -2321.10 -22.56 67.88 -428.78 

200 -784.52 -4696.20 37.97 16.87 岨 1227.30

W4010 

h SFl SF2 SF3 SF4 SF5 

50 0.00 -0.16 0.00 0.01 ー0.10
Temperature 100 0.00 -0‘18 0.00 0.01 ..0.10 

CC) 150 0.00 ー0.18 0.00 0.01 -0.10 
200 0.00 動 0.18 0.00 0.01 -0.10 

50 0.00 -0.17 0.01 0.00 -0.18 

Pressure head 100 0.00 明 0.18 0.01 0.00 -0.24 
(cmH20) 150 0.00 -0.18 0.01 ー0.01 -0.27 

200 0.00 同0.18 0.01 -0.02 -0.29 
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6.4結語

本軍では，細砂と担砂で成層化させた土壌中の熱・水分移動実験に対して数値解析を行い，解

析に用いたモデルの適用性を検討した.その結果，カラム内に形成される温度場，水分環境での

土壇水分特性曲線，不飽和透水係数，温度勾配による水蒸気拡散係数といった土壌特性値が適切

に定式化されれば，ここで用いた支配方程式が有効であることが明らかになった.

特に，温度勾配の向きが重力勾配に逆らって形成されるとき(実際の土壌では，夏季において

地表面が高温になるとき)に温度勾配による水蒸気拡散係数，不飽和透水係数など多くの土壌特

性値の精度が要求されることがわかった.一方，温度勾配の向きが重力方向と同じ場合は，土壌

特性値の高い精度が要求されず，モデJレの単純化も可能であることが示唆された.また，不飽和

帯で水蒸気を含んだ空気の移流が生じるような粒径の大きい土壌では，こうした移動成分の移動

係数を温度勾配による水蒸気拡散係数に含めることが可能であるが，温度勾配の向きに応じてそ

の値を変化させる必要があることもわかった.

以上に得られた知見は，実際に温度勾配下の土壌中における熱・水分移動現象を解析する際，

支配方程式と土壌特性値の必要な糟度を判断する上で有用と考えられる.
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第7章

土壌中熱・水分同時移動理論の応用例

7.1 概説

土壌中の熱・水分間時移動実験とその数値解析に閲する考察より，適切な土壇特性値が与えら

れれば，第 6章で用いた支配方程式は有効であると結論付けることができる.

本章では，このモデルを用いた応用例として，仮想的な帯水層蓄熱を設定し，飽和一不飽和土

壌中の熱環境と水分環境を定量化することによって，蓄熱効率の面から有効な帯水層蓄熱システ

ムについて検討した.また，モデ/レ利用の一例として，乾操寒冷地の地下食料保冷室における熱

負荷特性に関する計算を行った.これは，地下土層中に熱(この場合，冷熱)を貯留し，それを

夏季の食事ト保冷のために利用するという意味で， ATESと類似した自然エネノレギ一利用技術の l

つである.

7.2 効率的帯水層蓄熱システムの検討

7.2.1 解析概要

解析には式(6・1)，(6・2)を用いた.ここでは，流入と流出熱量は均衝しており，見かけ上，横方

向の熱損失はないとした.そこで，水平方向の温度，水分環境は同じと仮定して，解析対象は鉛

直 l次元とした.また，不飽和帯の空気の自然対流による水蒸気移動は，温度勾配による水蒸気

拡散係数を補正することによって考慮し，飽和帯での自然対流は，堀野ら(1992)の知見により，

今回対象とした土壌では無視できるとした.

本解析では，夏季 (8月初め)に帯水層に温水を注入して，冬季 (12月終わり)に温水を回収

する ATESを想定し， 150日間のシミュレーションを行った地下を構成する帯水層として砂層

(細砂と粗砂の 2種類)，難透水性地盤と加圧層として粘土層を仮定した.細砂については豊浦樟

準砂，粗砂については相馬珪砂の土壌特性(土壊水分特性曲錦，不飽和透水係数，熱伝導串，比

熱)を与えた.粘土層は常に飽和帯にあるため，飽和透水係数には 7.9XlO~c皿 so'，熱伝導串には

0.756W mo'K"'，間隙串 0.446，乾燥した粘土の比熱 858Jkgo'K"'，土粒子密度 2.75を与えた.

初期温度は，地表面で 30t，深さ 15m以深で 15t一定とし，地表面から深さ 15阻までは綿形

補間した.蓄熱帯水層中は注入水温で均ーとした.初期圧力水頭は，不飽和帯が細砂の場合は，

地下水面上 1m以浅で懸垂水帯になると仮定してー100cm.H20一定，粗砂の場合は地下水面上 60cm

以浅で同様に・60cmH20一定とし，残りの領域では緯形に変化させた.地表面境界温度乙は日周

期，年周期で変化するとした.
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効串的な帯水層蓄熱、システムに関する知見を得るために，以下の点に絞って計算を行った.

1)不圧帯水層 (No.UA) と被圧帯水層 (No.CA): Fig.7・1①，②

2)不圧帯水層で帯水層が細砂 (No.F) 左粗砂 (No.C)の場合:Fig.7・1③，@

3)不圧帯水層の深さと厚さを変化させた場合 (No.l'"'-7) : Fig.7・1⑤

4)注入水温を変化させた場合:Fig.7-1③，⑤ 

7.2.2結果と考察

蓄熱効串の指標として，蓄熱帯水層の熱エネノレギーE (温水註入直前の温度からの温度変化×

体構熱容量X蓄熱帯水層厚)とシミュレーション開始時(温水注入直後)における同熱エネルギ

-E日の比 EIEOを計算した.その経時変化を Fig.7・2に示す.図中の数値は， 150日後の町民の値

を表す.また， Fig.7・3に， NO.UA， CA， F， C (J..'ずれも注入水温は40
C

C)の 150日後の熱フラ

ックス成分プロファイルを示す.q"は全熱フラックス，qhcは熱伝導成分，qlzLvTは温度勾配による

潜熱輸送成分で，その他の成分はほぼ0であった.矢印は熱移動の方向(正値が下向き)である.
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(1 )不圧帯水置と植圧帯水層

Fig.7.・2(a)から不圧帯水層の方がわずかであるが蓄熱効率が大きいことがわかる.これは，

Fig.7・3から，飽和加圧粘土層の熱伝導量が，不圧地下水面上の細砂層での熱伝導量と温度勾配に

よる潜熱輸送量の和を若干上回ったためと考えられる.沼田における不飽和帯を含めた解析で

は，不飽和帯での水蒸気移動に伴う潜熱輸送を考慮する必要があることが明らかである.

(2)不圧帯水層で帯水層が細砂と粗砂の場合

Fig.7・2(b)より，蓄熱対象となる不圧帯水層が細砂と粗砂では，蓄熱効率はほぼ閉じである.こ

れは;Fig.7・3から，地下水面上の粗砂層では主に温度勾配による潜熱輸送が支配的となり，細砂

層での熱移動量(熱伝導と温度勾配による潜熱輸送の和)より大きくなった一方で，地下水面下

での温度伝導性は，粗砂層よりも細砂層で高く，帯水層下の粘土層への下向き熱移動量が細砂層

で大きくなって，両者が相殺されたためと考えられる.粒径が大きく，水蒸気移動量が増大して，

不飽和帯を通る上方への熱損失量が増加しでも，蓄熱層の蓄熱効率はそれのみに影響されるわけ

ではないが，無視できない因子であることがわかる.

(3)不庄帯水置の漂さや厚さが異なる場合

Fig.7.・2(c)より，帯水層厚が大きい程，蓄熱効率が高く，地下水面が説くない限り，蓄熱層の位

置が蓄熱効串に与える影響は小さい.ここでは，地下水面までが 2mと浅い場合に，不飽和帯へ

の熱損失量が増大し，効率が極端に低下した.これは，地表面温度の影響を受けたためと考えら

れる.
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(4)注入水還を変化させた場合

Fig.7-2(d)は， Fig.7・1③lこ示す帯水層において注入水温が 40，30， 200

Cでの蓄熱効率の遭いを示

している. Fig.7・2(e)は Fig.7・1@1こ示す帯水層で注入水量 300

Cの場合の結果である.図中の数値

横の矢印は注入水温 40"Cの場合 (Fig.7・2(c)) と比較して EIEOがどう変化したかを示している.

これらの図より，注入水撞が蓄熱効率に与える影響は，地下水面深さが 2mと浅い場合を除いて

小さい結果となった.

以上のシミュレーションは，あくまで理想的で，潜在的な蓄熱効率の面から考察したに過ぎな

いが，水蒸気移動に伴う熱移動を含んだ不飽和帯の熱・水分移動特性が帯水層蓄熱効率の評価に

おいて重要な因子となることが明らかになった.蓄熱効率の面からは，帯水層厚さが最も蓄熱効

率に影響するといった知見が得られた.

7.3地下食料保冷システムにおける熱負荷の評価

中国内陸部の乾燥寒冷地においては，冬季に低温となって土壌が凍結する一方，夏季には，蒸

発量の増大に伴う塩類集積が生じるほど高温になる.夏季にはその気候を利用して作物生産(ウ

リ，メロン，スイカなど)が行われているが，貯蔵システムが構築されていないために，野菜類

の冬季の需要が満たされていないのが現状である.今後，こうした地域での所得の向上とともに，

野菜類の需要が急増するものと考えられ，保冷のためのシステム開発が必要になると推測される.

ここで‘は，地下の保温性に着目し，電力などのエネルギー投入を極力節約するように，潜熱蓄熱

システムを利用した地下保冷システムを提案する(中村ら， 1998b).本節では，その実現の可能

性を検討するために，夏季の保冷システムを想定して，潜熱蓄熱システムにかかる熱負荷量を評

価した.

7.3.1 地下保;令システム

例えば，中圏内陸部に位置する酒泉の月別平年気温を Fig.7・4中の実綿に示す(理科年表，

1998). 7月には平均 21.40Cにまで遣する.Fig.7-4中のOは実測土壌温度(大森， 1998)である.

点綿の一部は気温を地表面温度としたとき，熱・水分移動方程式(6-1)，(6-2)から推定される計算

値である.この計算での土壌はこの地域に多く分布する口ay10四とした.その特性値は後述す

る.土壌温度も気温上昇に伴って上昇していることがわかる.したがって，夏季の野菜類貯蔵の

ためには保冷システムが不可欠となり，例えば，保冷室温度を 5"Cとすると，図中斜綿部分を冷

却する必要がある.

ここで提案する地下保冷システムの概要を Fig.7，・5に示す.保冷室の熱負荷調整システムとして

球カプセ/レを用いた帯熱蓄熱システムを導入する.潜熱蓄熱システムは，物質が相変化するとき

に放出・吸収される大きな潜熱を利用するものである.日本においては，エネルギー負荷が昼間

に集中してピーク負荷が増大する問題への対策として，電気料金の安い夜間電力を利用して潜熱

蓄熱を行い，その蓄熱エネルギーを昼間に利用して電力コストの低械を図っている.蓄熱媒体と

して球カプセノレを用いると，①蓄熱槽形状を間わない，@融点の異なる物質をカプセ/レ内に充填

できるため，熱交換効率の高い蓄熱が可能になるといった利点を有する.
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適当な融点をもっ物質を球カプセル内に充填し，それを蓄熱槽に充填する.冬季にコック Aを

開け，コック Bを閉めて低温の空気を蓄熱槽に送り込み，カプセIレ内の物質をi娃固させ，夏季に

コック Aを閉じ，コック Bを聞けて蓄熱層からの冷思を保冷室内に送り込んで低逼に保つ.球カ

プセノレの充填率，送風量，球カプセノレ内の物質などを調整して保冷室の温度を一定に保つよう管

理する

さらに，冬季に保冷室内に冷外気を送り込むことにより，保冷室周辺の土壌を凍結させておけ

ば，夏季における帯熱蓄熱システムの負荷を緩和することができる，

7.3.2熱負荷の評価

(1 )支配方程式

夏季における熱負荷量を評価することを目的としているため，用いた支配方程式には，土壌の

諌結・融解過程を含めず，式(6・1)，(6・2)を用いた.ただし，熱損失項は考慮していない.

(2)土壇特性

対象とした土壌は，内蒙古河套讃区の Clayloamとした土壇水分特性曲融，不飽和透水係数，

熱伝導率には Shi(1998)が定式化した関数を用いた.それぞれ， Figs.7・6，7，・7，7・8に示す.温度

勾配による水蒸気拡散係数の補正係数5はClayloamでは小さいため lとした

(3)数値計算

計算期間は，夏季を含む 5........11月とした.保冷室は深さ 150cmから 300cmに設けた (Fig.7，・9). 

地表面から保冷室上端までの計算では，初期温度条件を大森 (998)のデータをもとに 5月 8日

の地温プロファイ/レで与え，初期圧力水頭条件は均ーとし， -5cmH20一定で与えた.地表面湿度

(え)は Fig.7・4を参考に日周期，年周期で変化するとし，以下の式で与えた.

ぇ =7…ベ去五+~)+S 吋安一子) (7-2) 

tは時間(h)である.下端境界温度は保冷室温度 (5'C)とした.

一方，保冷室以深の計算では，初期温度を 10't一定，初期圧力水頭を-5cmH20一定，上端境界

湿度を保冷室温度 (5"C)，下端境界温度を深さ 6mで IOt一定とした.

また，初期圧力水頭を・50cmH20にした場合と，保冷室温度を 1'Cにした場合の計算も行った.
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(4)熱負荷の経時変化

保冷室温度 5'C，初期圧力水頭・5cmH20の場合の保冷室上端(深さ 150cm)と下端(深さ 300cm)

での熱フラックス変化を Fig.7・10中の実緯に示す(正値;上向き，負値:下向き).保冷室に上端

から入り込む熱ブラックスはt 7.......8月に最大 4.07Wm・2となり，その後徐々に減少して， 11月中

頃から逆に土壌温度が保冷室内温産よりも低温になっている.日変化はみられなかった.

一方，保冷室下端から保冷室内に入り込む熱フラックスは，計算開始から漸誠し， 11月に 0.67W

m・2に遣する.保冷室下端からは常に熱が保冷室内に入り込んでいる.よって，保冷室上端左下端

から保冷室内に流入する熱フラックス(すなわち，逆にいえば，保冷室から外部へ同量の冷熱が

供給されていることになる)だけの熱負荷が熱負荷調整システムにかかり，ピーク負荷はおよそ

5.05Wn1・2となった.5'" 11月にかけての全熱負荷量は6.04x 107J m-2である.これがすべて熱負荷
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7丘3熱負荷鍋和のための運用

先にも述べたように，冬季に地上の冷気を地下保冷室内に送り込むことによって，保冷室周辺

の土壌を擁結させることにより，夏季に必要な熱負荷量を緩和することが可能となるー

内輩古洞套灘区におけるデータ(大森， 1998)より得られた凍結深と融解深(地温OOcの深さ)， 

気温，地表面温度の経時変化を Fig.7・11に示す.最大諌結深は 3-4月にかけて深さ約 130cmま

で遣している.保冷室内に冬季の外気を導入すれば，保冷室周辺の土壌が凍結し，その凍結厚さ

は理想的には Fig.7・H に示した地表面からの凍結庫さに等しくなるはずである.したがって，深

さ 150cmから 300cmに保冷室を設置する場合には，地表面から保冷室までの土壌はすべて凍結す

ることになる.また，保冷室下部の土壌も約 1mほど凍結する.

仮に，土壌の体積含水率が 0.2で，保冷室上下部で 1m分の凍結層が保冷室の冷却に寄与する

と考えた場合，氷 IS3kgm';!分の融解熱 6.12XI07jm'2が人工的なエネ/レギー投入なしで賄えるこ

とになる.ただし，この蓄冷エネルギーを利用できるのは， 5""6月の夏季初期段階に限られるた

め，保冷室壁面，底面に断熱材を取り付け，土壌から保冷室への冷熱の流入を調節するなどして

長期間，氷を土壌中に維持する工夫が不可欠となろうーどれだけの氷が土層内に存在し，その中

で保冷室の冷却に寄与する量がどれだけか，また，その時間的変化を厳密に予測するためには，

保冷室周辺土壌の諌結・融解過程を考慮した解析が必要である.

7.4結語

第 6章で述べた土壌中の熱・水分移動モデル式を. ATESや地下保冷システムにおける不飽和

帯での勲・水分移動現象の定量化に適用した結果，こうした解析がそれらの最適なシステム構築

への一助になり得ることが示された.

ATESにおける効串的蓄熱に関する考察から，蓄熱効率が土壌の熱伝導性だけでなく，水蒸気
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移動に伴う熱移動量にも影響されることが示された.粒径が大きく，間隙体構が大きい土壌では

温度勾配による水蒸気移動量が大きくなるため，こうした土壌を対象としたときは，同拡散係数

の把握が重要となる.また，不圧帯水層の場合，地下水面までの深さよりも蓄熱帯水層の厚さが

蓄熱効率に大きく影響し，厚いほど蓄熱効率が向上する.ただし，地表面から地下水面までの距

離が例えば 2mと短い場合は，地表面温度の影響を受けて蓄熱効率が低下することがわかった.

こうした知見は，蓄熱帯水層選定の一助になるものと考えられる.今後は，地下水流動現象も考

慮、した 2次元あるいは 3次元解析を行い，現場土壌へ適用することによって，より実用的なモデ

ルの運用法を確立する必要があろう.

また，地下食料保冷システムに閲する考察では，理論的計算からは，土壌の凍結を補助的に利

用した保冷システムが可能であることが推察される.ただし，本技術の実用化に向けては.ATES 

の場合と同様に 2，3次元解析を行い，さらに，保冷室内への冷外気を送り込む方法，保冷室内温

度の調節法，適切な熱負荷調整システムの構築と管理法，野菜類の生理的側面からの適切な温度・

ガス環境調整法など，解決しなければならない問題は多い.
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第8章

結 論

飽和←不飽和土壌中の熱・水分同時移動現象は，帯水層熱エネ/レギー貯留技術 (ATES)だけで

なく，植物単体レベルの土壌一植物一大気連続系 (SPAC)，圃場レベノレの熱・水分環境，リモー

トセンシングで対象となるような地域レベルの熱・水分環境を扱う上で，必要不可欠な現象の l

つである.本研究では，比較的規模の大きな土壌カラムを用いた室内実験とその数値解析を行う

ことによって，カラム内の熱・水分同時移動を実験的，理論的に考察し，その基礎的な移動形態

を把握した.なお，理論の利用の可能性についても触れた.本研究で得られた知見を要約すると

以下のようである.

第 l章では，自然エネノレギーの有効利用技術の lつである ATESが今後地域のエネルギー顕と

して見直されるべきものであることを示し，その適切な設計，管理，環境評価のためには，飽和

一不飽和土壊中の熱・水分同時移動現象の解明とその定量化が不可欠であることを指摘した.

第 2章では，飽和一不飽和土壌中の熱・水分移動現象に閲するこれまでの研究成果を整理した.

温度勾配下にある土壌中で生じる液状水移動，水蒸気移動を定式化した水分移動方程式L 熱伝

導，水分移動に伴う顕熱輸送，水蒸気移動に伴う潜熱輸送を定式化した熱移動方程式の導出を

Milly (1982)の理論をもとに示した. Millyのモデルでは，土壌中の気相自体の流れは考虚されて

いない.そこで， Pollock (1986)が撞案した接廃棄物の地層処分で特に問題となる気相自体の流れ

を考慮したモデル式も示した.PoI1ockのモデ、Iレで‘は気相の気相圧が変数として加わるため，解析

に必要なパラメータが増加し，モデノレの精度が低下しかねない.この 2つのそデノレを示すことに

より，気相自体の流れも考慮した，かつ必要なノ〈ラメータの少ないモデノレの開発が重要であるこ

とを示唆した.また，モデ、ノレの入力パラメータとしてその定式化が必要となる土壌の水分特性(土

壌水分特性曲線，不飽和透水係数?水蒸気拡散係数).熱的特性(熱伝導串)の測定法，モデノレ式，

温度依存性について整理したところ，水蒸気拡散係数に関する研究は発展途上であり，土壌水分

特性由競，不飽和透水係数の塩度依存性も理論的に説明できていないことなどが確認された.

第 3章では，本研究で行った-1-地下水変動型」と「地下水位一定型」の熱・水分移動実験の概

要を示した. r地下水位変動型J実験は，地下水盆で囲まれ，外部との水の出入りがない場合を，

「地下水位一定型J実験は，周囲の帯水層あるいは河川，海などとの水の出入りがある場合を認

定したものである.土壌カラム内は，より現実に即したものとして， 2種類の砂土で成層化させ

ており，本実験に用いた砂土(豊浦標準砂と相馬荏砂)の水分特性，熱的特性について述べた，

ここでは，粒径の比較的大きい砂土の不飽和透水係数を排水試験から推定する方法が有効である

こと，また，土壌の熱伝導率の測定について，双子型プロープ法において電圧を 3V，通電時聞を

10秒とすれば，その温度依存性は明確に現れないことを詳述した.
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第 4章では， ATESにおける蓄熱効率向上のための手段として，例えば，地下排水によって地

下土層中に低水分量土層を形成することにより，その土層が帯水層中に蓄えられた熱エネ/レギー

の損失に対して断熱効果の役割を果たすのではないかと考え，これを検討した.ここでは，実験

で成層土壌の粒径の大きな土層中に形成される低水分量領域が果たして熱損失を抑制するかどう

かを，地下水位変動型実験結果より考察した.その結果，低水分量領域では，土壌自体を流れる

熱伝導成分が熱伝導串の低下とともに減少するが，それを補完するように水分移動に伴う熱移動

が生じるため，見かけ上の熱伝導串は低下せず，帯水層からの熱損失は抑制されないことが明ら

かになった.また，実験結果より，カラム内では，温度勾配による水分移動の結果変化した水分

状態が温度場の形成に影響していることが示された.

第 5章では，実験カラム中で生じている熱移動と水分移動がどのような駆動力で生じており，

それがどの程度の量であるのかを，地下水位一定型実験の定常に近い状態について解析した.そ

の結果，粒径の大きな土属中での不飽和帯では，温度勾配による水蒸気移動量が圧力水頭勾配に

よる同移動量よりも 3.......4オーダ大きく，温度勾配が水蒸気の支配的な駆動力になっていること，

熱移動は水分移動に大きく影響されており，熱伝導と温度勾配による水蒸気移動に伴う帯熱輸送

が主な成分であることなどがわかった，また，ここで用いた粗砂の温度勾配による水蒸気拡散係

数Drpの補正係数ζが従来提案されてきた補正係数より大きいことが明らかになり，不飽和の粗砂

層中では，水蒸気を含んだ空気の移流(密度差による自然対流，液状水の移動に伴う移流，微視

的な圧力不均衝，温度不均衡による移流などによる気相自体の流れ)が生じ，それに伴う熱移動

機構が存在する可能性が示唆された.また，こうした移動の多くは温度勾配が起因となるもので

あるから，これに対する補正係数を c，つまり DTvに含めて扱った結果，粗砂の場合，DTvは水分

量が 0.2以下の低水分量領域でかなり大きな値をとることが導かれた.

第 6章では，液状水，水蒸気移動とそれに伴う熱移動を組み込んだMillyのモデルに基づいた

モデル化を行い，地下水位変動型実験に対する数値解析を行ったその結果，カラム内で形成さ

れうる塩度，水分環境での土壌水分特性曲線，不飽和透水係数，温度勾配による水蒸気拡散係数

といった土壌特性値を適切に定式化すれば，モデノレが有効であることがわかった.特に，上端側

が高温，下端側が低温になるように温度勾配が形成されると，低水分量領域において，特に液状

水移動と温度勾配による水蒸気移動の移動方向が一致し，かっ両移動量も無視できない大きさで

あるため，これらの移動係数である不飽和透水係数や温度勾配による水蒸気拡散係数の定式化が

特に重要となった.また，水蒸気を含んだ気相自体の流れを温度勾配による水蒸気拡散係数に含

めて解析を行ったが，このとき温度勾配の向きによってその大きさが変化する場合もあることも

わかった.さらに，モデル運用の実用性を考えて，温度場，土壌水分量の形成に寄与の小さい因

子は無視し，モデルの単純化の可能性を検討した.その結果，上端側が低温，下端側が高祖にな

るように温度勾配が形成された場合に，圧力水頭勾配による水蒸気移動，水分移動に伴う顕熱輸

送，圧力水頭の温度依存性，不飽和透水係数の温度依存性を無視することが可能で，湿度勾配に

よる水蒸気拡散係数の補正係数も温度，水分量に関わらず一定とすることができることが明らか

になった.

第 7章では，前章で有効と結論付けられたそテツレを用いた応用例を示した.まず，蓄熱効串の

面から有効な蓄熱帯水層システムについて，様々な仮想的な蓄熱帯水層を設定して検討を行った.

その結果，帯水層の厚さが地下水面までの深さよりも大きく蓄熱効率に影響し，帯水層厚が大き

明 94-



いほど蓄熱効率が向上すること，ただし，地下水面までの深さが深さ 2mと浅い場合は地表面温

度の影響を受けて蓄熱効率が低下することなど，蓄熱帯水層選定の際の一助になるような知見が

得られた.また，粒径が大きい土層中では，温度勾配による水蒸気移動とそれに伴う熱移動が蓄

熱効率に影響を及ぼすことも示された.別の応用例として，乾爆寒冷地での金料保冷システムと

して，冬季の冷熱を土壌中もしくは潜熱蓄熱システムに導いておいて，夏季にその蓄冷熱を食料

保冷の熱源として利用する技術を考え，保冷のために必要な熱負荷量を計算した.その結果，こ

こで提案した保冷システムは，実用化に向けて様々な課題が存在するが，熱負荷という側面のみ

からみると，土壌凍結を利用した蓄冷熱を組み合わせることによって，理論的に可能であること

が示された.

以上本研究で示したように，土壌中の熱・水分移動モデル式の入力パラメータとして必要な土

壌特性値は，対象土壌の温度，水分環境で正確に定式化されなければ，適切な結果が得られない.

したがって，幅の広い水分量(特に低水分量領域)に対して精度の高い土壌特性を得るための技

術，理論の展開が不可欠である.また，より物理的に厳密なモデ/レを構築するために局所的間隙

内の移動機構を解明することも重要となろう.しかし，一方で実用面を重視するならば，まとめ

られる因子はまとめ，寄与の小さい因子は省略し，必要なパラメータが最小限に抑えられ，かっ

それが簡単に測定あるいは推定できるものであるような単純モデルの構築もまた重要である.本

研究では，比較的融密に現象を考慮した解析とその単純化を行うことによって，土壌中の熱・水

分同時移動機構とそのそデノレ化に関する様々な知見を得ることができた.本研究で得られた成果

が.ATESのみでなく地域や圃場での熱環境，水分環境を研究対象とする際に参考になれば幸い

である.
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