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要 旨

　本論文では全球的な気温上昇時における洪水及び水資源管理に向けて，積雪・融雪・

河川流出の再現計算の実用性に関して議論した。積雪融雪モデルとセル分布型流出モデ

ルを空間解像度 50mで適用し，山岳斜面において積雪が蓄えられるプロセスと，流域
面積 100km2の流域で洪水の評価を行った。

キーワード : 積雪・融雪モデル，分布型流出モデル，降雪の補足率

1. 序論

1.1 本研究の背景

近年中小規模の河川流域における洪水災害が頻発

しており，それらの流域ではダム建設や護岸工事な

どのハード面による治水対策が追いついていない。

しかし経済および環境保護の視点から大小全ての河

川に対して治水対策を施すことは不可能であり，ソ

フト面からの治水対策としてモデルシミュレーショ

ンを用いた洪水予測システムの実用化が期待され

ている．なかでも降雪および融雪過程は直接的に気

温の上昇の影響を受けることから，流出モデルに積

雪・融雪過程を結合したシステムを構築する必要性

は高い。

1.2 解析対象流域

本研究で取り扱う積雪モデルの適用は琵琶湖流

域の中でも，特に年間降水量が多い高時川流域にて

行う。高時川の流域面積は 211km2，幹川流路延長

41.4km であり (Fig. 1 参照)，降水量は冬期に多
量の雪をもたらす北陸性の気候を示す特徴がある。

また，高時川流域は「暖地積雪地帯」などと言われ

るなど，日本海側気候の積雪域の南端に位置する流

域であり，このため地球温暖化に伴う積雪の減少や

融雪出水の早期化等，冬季から春季の流量・流況の

変化が顕在化しやすい。

高時川流域では，勾配の強い上流から流れだした

急流が木之本町で扇状地になり平野を流れ琵琶湖に

注ぐことから，古くから下流部に水害をもたらして

きた。特に下流部は天井川となっており，また堤防

直下に人家が存在することから浸水被害に対する地

域の不安は大きい。幸いなことに大正 10年以降，高
時川本川では大規模な堤防決壊はおきていないが，

堤防に迫る洪水は数年おきにおきている状況である

(Table 1)。

本研究では，滋賀県東北部の高時川上流域に位置

する菅並流量観測所の集水域（流域面積 101km2）

を対象として，冬季積雪時期の流量解析を行う。対

象流域は淀川流域の最北部に位置し，下流部の水田

地帯では 4 月の田起しに融雪水を用いることから，
昔から水争いが絶えない地域である。特に下流域は

天井川になっており，豪雨時には洪水被害を受けや

すい。解析に使用したデータとしては流域内の菅並

（降水，気温，流量），鷲見（気温，積雪深），中河

内（降水，気温，流量，積雪新），虎姫のAMeDAS
と彦根気象台のデータである。解析対象期間は多

雪年であった 2002-2003シーズンと少雪年であった
2003-2004シーズンの 11 月から翌 4 月までの各 6ヶ
月である。

2. 本研究で用いたデータ

2.1 データの概要

Fig. 2 は対象領域である高時川の観測点を表
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Fig. 1 Takatoki River Basin (see Ministry of Land,
Infrastructure and Transport Japan, Biwako
Office Of River 2004)

Table 1 Disaster History of Takatoki River (see Incor-
porated Administrative Agency Japan Water
Agency)

※ 1(総雨量)：明治 29 年 9月洪水は「木之本観測所」，平成 10
年は鷲見観測所，他は「中河内観測所」の地点雨量。() 内は降
雨の継続日数
※ 2(被害状況)：「滋賀県災害史」，「滋賀県防災気象要覧」，「水
害統計」等，―：資料に記載がないため不明。

したものであり，Fig. 3 は流域の標高データであ

る。数少ないデータを高時川全域に適用するために，

降水量（菅並・中河内），気温（菅並・鷲見）共に，

距離に反比例させて全域に内挿する手法をとってい

る。また気温に関しては，気温減率 0.6ｍ/100ｍを
用いて空間解像度 50mの毎時メッシュデータを作
成した。

2.2 雨雪判別と降雪量補正

一般に，地上気温が 1.5～2.3℃を下回ると降水が
雨から雪に変わることから，本研究では 2.1 ℃を閾
知として雨雪判別に用いた。メッシュデータの各グ

リッドでの降水量は近隣の雨量計データを使うが，

Fig. 2 Research Target Area in the Takatoki river
basin (Japan Water Agency)

Fig. 3 50m grid elevation data

降雪を含む流域では降水量データに流域面積を乗じ

ても年間流出量に届かない。Fig. 4 は補正せずに

降水量をそのまま流出モデルに導入した際のハイド

ログラフであるが，このモデルは蒸発散を考慮して

いないのにも関わらず圧倒的に計算流量が少ない。

このことからも，降水量補正の必要性が覗える。

この理由として，雨量計が地形や風などの影響に

より降雪を全て捕捉していないことと，雨量計を設

置していない高い山地では降雪が多い傾向にあるこ

とが推察される。そこで気温により降水が雪と判断

された場合には，雨量計の捕捉率に相当する係数を

乗じて割増することで降雪量を補正している。

観測雨量と観測流量を比較したところ，2002-2003
年シーズンの解析では 2.7を，2003-2004年シーズ
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Fig. 4 Hyetograph, Hydrograph and Discharge data
from November 2002 to April 2003 wothout
Snow Process Model

ンでは 1.8を解析に用いたところ，年間の解析流量
と観測流量が一致した。本研究では，降雪と判別さ

れた場合は 2.0倍に増加させて流出解析を行った。

3. 本研究で用いる流出モデル

3.1 セル分布型流出モデル

本研究では，融雪洪水の予測を行うため積雪・融

雪モデルとセル分布型流出モデルを結合させて，観

測流量との比較を行う。

流域にメッシュ(網)をかけ，その網の一つ一つの
正方形区間 (矩形セル)に降った雨を最急勾配方向
に追跡する。一つ一つのセルが山腹斜面，農地，都

市域，河川などを含む単位領域を表すもので，各セ

ルにおいて雨水が流下し，その直下のセルに流出す

る。高時川流域では 50 mメッシュの標高データを
用いて 330× 287=94,710個のセルについて雨水流
出，融雪水流出を解析した。式を以下に示す。

• 流域全体を，国土地理院発行の数値地形情報
(DEM)を用いて，正方形セルの集合として表
す。

• 上流のセルの雨量は，下流のセル (周囲 8方向)
のうち，最も勾配の大きい 1つのセルにのみに
向かって流れるものとする。(Fig. 5 )

• 各セルの雨水流出追跡は，kinematic wave法
を用いる。

• 表層内の地中流を不飽和流れが支配するマトリ
クス部，および重力水が支配する大空隙部に分

け，さらに地表面流と統合して解析する。土層

のモデルを図Fig. 6 に，また流量関係式を式

(1)に示す。

セルのサイズは，利用できる地形情報，地理情

報の空間分解能に応じて決められる。高時川流域

では 50m メッシュの標高データを用いて 330 ×
287=94710 個のセルについて雨水流出，融雪水流
出を追跡することができる。

Fig. 5 Schematic image of Cell Distributed Runoff
Model

Fig. 6 Surface Soil Layer and Parameters

WHNS =

⎧⎪⎨
⎪⎩

acdm

(
h

dm

)β
(0 < h ≤ dm)

acdm + a (h − dm) (dm < h ≤ dm)
acdm + a (h − dm)
+α (h − da)m (da < h)

(1)

α = i1/2/n · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · (2)

ac = kci · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · (3)

a = kai · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · (4)
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D：全層厚，kc：マトリクス部の透水係数，ka：

大空隙部の透水係数，θm：マトリクス層に対する

空隙率，dm = D · θm，i：斜面勾配，n：等価粗度，

β = ka/kc：透水係数比。

積雪融雪・流出結合モデルの概念図を Fig. 7 に
示す。

Fig. 7 Schematic image of the Snowfall, Snowmelt
and Runoff combined model

3.2 流出パラメータの同定

降雪・融雪期に流出計算を行う前に，流出モデル

のパラメータを無降雪期でキャリブレーションを以

下の手順で行った。

1. 表面流は発生せず，土壌の流れが主となる 0 ≤
h ≤ dc と考えられる小出水を対象として土壌

水の流れを支配するパラメータ ka,dc,β を決定
する

2. 次に表面流が発生する h ≥ ds と考えられる大

規模な出水に対して，地表面流の発生を規定す

るパラメータ n,ds を決定する

ds,dcは，土層中の水を大空隙部を流れるものとマ

トリクス部を流れるものとに分けるためのパラメー

タ γS ，γCであり，基底流量やピーク流量などを
大きく左右する。ここで，マトリクス部の水が占め

る最大の体積含水率を γC，両者を併せた水が占め
る最大の体積含水率（すなわち，空隙率）を γSと
する（γS > γC）。

Fig. 8 は，その γC，γSを決定するために，降雨
期である 2003/06/01～2003/11/30において流出パ
ラメータを様々に変化しながら概ね適するパラメー

タを模索した結果を載せており，その際求まった二

乗平均平方根誤差（RMSE）と相関係数をTable 2
に載せた。また併せて，本研究で用いる流出モデル

パラメータをまとめて Table 3 に示す。以上の結
果から，本研究で用いる流出パラメータは”γC =

0.2”，”γS = 0.1” とした。
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Fig. 8 Calibration of the Runoff parameters during
no snow seasn (1 June 2003 -¿ 30 Nov 2003)

Table 2 RMSE and correlation coefficient

(γC,γS) (0.2,0.1) (0.3,0.1) (0.4,0.2) (0.9,0.5)

RMSE 5.54 6.33 7.00 10.20

相関係数 0.932 0.907 0.895 0.781

Table 3 Calibrated runoff parameters during no snow
seasn (1 June 2003 -¿ 30 Nov 2003)

n (m−1/3) ka (m/s) γS (m) γC (m) β

0.3 0.01 0.2 0.1 4.0

4. 本研究で用いた積雪・融雪モデル

池淵らのモデルは琵琶湖流域の融雪出水に対して

再現性が高かったが，観測データから得られた経験

則的なモデルであり，熱収支や植生の影響，融雪水

の積雪浸透による時間遅れ等が考慮されていない。

木戸ら (2005)の研究では，モデルの融雪過程を
熱収支項として放射収支式・バルク法による顕熱・

潜熱輸送量の式に置き換えることにより，いろいろ

な気象条件をより直接的に融雪分析に反映した。臼

谷ら (2007)の研究では，融雪モデルに近藤・山崎
らの熱収支法 (Kondo and Yamazaki, 1990; 山崎，
1993)を基本とし，さらに植生の影響を考慮するこ
とで融雪を算出している。

4.1 積雪深の計算

雨と雪の判別は 2.1 ℃を基準に行い，気温から新
雪密度と算出する。さらに上部の新雪による積雪の

圧縮深も 1時間ごとに計算している（池淵ら参照。
また流域内の二地点における解析期間の降水量総計
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が観測流量の半分程度であったことから，観測地点

で 2.1 ℃以下の場合は実際には 2倍の降雪があった
とすることで，降雪時の雨量計の捕捉率を改善した。

積雪は新雪の密度と降水量から算出する (Anderson
et al., 1964)。

DNS = a +
(

1.8 × TNS + 32
100

)b

· · · · · (5)

DPNS =
PP

DNS
· ρ · · · · · (6)

ここに，DNS(g/cm3)：新雪密度，DPNS(mm)：
新雪深，a, b：同定するパラメータ，TNS(℃)：新
雪温度（気温に等しいとみなした），PP (mm)：降
水量，ρ：水の密度 (=.. 1g/cm3)。

また，新雪による積雪の圧縮深REDUCT (mm)
も考慮し，以下の式で与える。

REDUCT =

PP · DP ′

WEQ′ ·
(

DP ′

10

)0.35

· 0.3244 · · · · · (7)

DP ′：新雪が積もる前の積雪深 (mm)，WEQ′：
新雪が積もる前の積雪水量 (mm)。
したがって，新雪が積もった後の諸量は，

DP = DP ′ − REDUCT + DPNS · · · (8)

WEQ = WEQ′ + PP · · · · · · · · · · · · · · · · · · (9)

DN =
WEQ

DP
· · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · (10)

DP :積雪深 (mm)，WEQ:積雪水量 (mm)，DN：積

雪密度 (g/cm3)。

4.2 融雪量の計算（Temperature Index法）

本研究では 2種類の融雪モデルとして簡便なDe-
gree Hour法とその改良版である Temperature In-
dex法，そして葉面積指数，日照・可照時間，風速
等のデータから熱収支法 (Kondo et al.参照)を用
いた。なお Degree Hour 法と Temperature Index
法適用時は，鷲見と中河内で観測された積雪深デー

タを用いてキャリブレーションを行った。融雪量は

気温と日射量を用いて，次式で計算する (Laromie
et al., 1972)。

ALB = 0.85 × 0.82NTX0.46 · · · · · · · · · · · · (11)

HTI = BDHF × RAD

359
(1 − ALB)TT (12)

ここに，HTI：融雪量 (mm)，BDHF：融雪定数

(mm/℃・hr)，RAD：日射量 (ly/day)，ALB：ア

ルベド，NTX：新雪が降った日からの日数，TT：

気温 (℃)。
　また 359という値は彦根の 4月の平均日射量で，
琵琶湖流域の積雪は 4月までであると考え，4月の
融雪係数に対する比率を求める意味で用いている。

式 (12)中のBDHF × RAD
359 × (1 − ALB)がいわゆ

るDegree hour法でいう融雪係数に相当するもので
あるが，積雪期，融雪期を通して一定ではなく，日

射量とアルベドによって変化させており，冬，春と

いった季節の違いや天候の違いを融雪量に反映させ

ている。また，式 (12)そのものは結果的に融雪量
が日射量と気温の相乗効果で促進されると考えてお

り，暖地性積雪の融雪の早さを反映している。なお，

降雨による融雪も考慮しており，降雨による融雪量

をHR(mm)，降雨量を PR(mm)，氷の融解潜熱を
80(cal/g)，として

HR = PR × TT

80
· · · · · · · · · · · · · · · · · · · · (13)

で与え，地面融雪量HG(mm)を一定値HG = 0.02
(mm/hr)で与えて，総融雪量HT (mm)を

HT = HTI + HR + HG · · · · · · · · · · · · · (14)

として求めた。

4.3 融雪量の計算（熱収支法）

日射量や風速等の観測データが入手可能な地域で

はでは，物理的な融雪量を計算するモデルが適用可

能である。熱収支を考慮し融雪過程をモデル化した

ものに，近藤・山崎らが提案した熱収支法を用いる

方法がある。基礎式は，積雪全体の熱収支式と雪面

の熱収支式の 2本であり，それぞれ次のように与え
られる。
積雪全体の熱収支式：

1

2
csρs{Z (T0 − Ts) − Zn (T0 − Tsn)}

+W0ρslf (Z − Zn) + M0Δt = GΔt · · · (15)

雪面の熱収支式：
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ε{fvL ↓ +(1 − fv) σT 4
v − σT 4

sn}
−H − lE + λs

T0 − Tsn

Zn
= 0 · · · · · · · · · · · (16)

ここで，Cs：積雪の比熱 (J/kg/K)，ρs：積雪

の密度 (kg/m3)，lf：雪の融解潜熱 (J/kg)，T0:0
(℃)，Ts：雪温 (℃)，Tsn：時間Δt秒後の雪温 (℃)，
W0：最大含水率 (=0.1)，Z：凍結深 (m)，ε：射出率

(=0.97)，λs：積雪の熱伝導率 (=0.42 W/m/K)，σ：

Stefan-Boltzmann定数 (W/m2/K4)，Δt：時間間

隔 (=3,600)，fv:植被層の透過率，G：積雪が受ける

エネルギー (W/m2)，H：顕熱 (W/m2)，lE：潜熱

(W/m2)，L ↓：下向き長波放射量 (W/m2)，M0：融

雪熱 (W/m2)，Zn：時間Δt後の凍結深 (m)，Tv：

植被層の温度 (℃).
式 (15)は，時間がΔtだけ経過する間に，雪面温

度が Tsから Tsnに，また凍結深が Zから Zsnに変

化した場合の積雪全体の熱収支を記述しており，式

の各項は次に示す熱量を表している。

(a) 第 1項は，積雪の温度上昇 (下降)に使う熱量
(b) 左辺第 2項は，積雪内部にとどまる含水を解か

す (凍結させる)のに消費する熱量
(c) 左辺第 3項は，最大含水率を超え，積雪から流

出する水を作り出す熱量

(d) 右辺は，積雪が雪面をとおして受け取る熱量

一方，式 (16)は，厚さ無限小の雪面の熱収支を
表している。

• 顕熱量 (H)及び潜熱量 (lE)
• 植被層の透過率 (fv)
• 下向き長波放射 (L ↓)
• 積雪が受けるエネルギー (G)

上記のデータはそれぞれ別計算によって与えられ，

Kondo and Yamazaki(1990)，臼谷ら (2007)の式を
参考にして用いた。

4.4 積雪水量の減少

本モデルでは，積雪の冷たさを示す指標として，

冷却当量 (Cold Content)という値を用いた。

CC =
−0.5
80

· DP · DN · TP · · · · · · · · · · (17)

冷却当量:CC(mm)，雪温：TP (℃)，積雪深：DP (mm)

CCが正（雪温＜ 0）の場合，総融雪量の一部また
は全部がCCを 0とするまで費やされ，CCが 0（雪
温=0）となってはじめて実際の融雪が生じ，積雪水
量が減少するものとした。また，HT を融雪量に変

換するとき，積雪量の含水量により積雪の比熱と氷

の比熱の比を考え，Thermal quality QT (％)も用
いている。すなわち，融雪量，厳密には昇温熱水高

換算値 RM(mm)はHT/QT で与えられる。

QT = 1 +
0.5
80

· (−TP ) TP < 0 · · · · (18)

QT = 1 − WC

WEQ
TP = 0 · · · · · · · · · · (19)

上式中のWC は積雪内含水量 (mm)である。

4.5 可能保水量

積雪内を融雪水が重力水として降下するプロセス

は雪層中に存在する氷板，氷板中の水みちなどを考

えると非常に複雑になるので，ここではそのプロセ

スを雨水が土壌層を落下する際の限界値，いわゆる

毛管飽和容水量と類似していると考え，重力水とし

て降下する限界値を積雪の可能保水率WHC と定

義し，雪密度の関数として次式のように与えた。

WHC = 0.025 · DN + 0.03 DN ≤ 0.4

WHC = 0.111 · DN + 0.121 0.4 < DN ≤ 0.55 (20)

WHC = 0.2 · DN − 0.04 0.55 < DN

したがって，融雪水のうち可能保水率を超過した

分が重力水として流下可能な水量となる。さらに，

単位時間内の融雪重力水の地面到着率，流出率 PC

を積雪深DP の関数として次式で与えた。

PC =
21

DP + 0.827
· · · · · · · · · · · · · · · · · · · (21)

　式 (21)で表された流出率で積雪中の重力水は地
表に到達し，残りは含水量に置き換えられて，次の

単位時間へ進む。

4.6 積雪浸透モデル

積雪層内の浸透を考慮するために，中津川らが提

案する 1価線形貯留関数法 (中津川ら，2004)を用
いた積雪浸透モデルを用いた。このモデルは積雪内

の水の流れにダルシー則を適用して導出されたもの

で，基礎式は次のように与えられる

ss = ksqs ,
dss

dt
= qrm − qs · · · · · · (22)

ただし，

ks = k01Hs + k02 · · · · · · · · · · · · · · · · · · · · (23)
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ここで，ss:積雪貯留量 (mm)，ks:積雪の貯留係数，
qrm:雪面に与えられる水量 (mm/h)，k01, k02:係数，
Hs:積雪深 (cm)。
式 (22)において，積雪の貯留効果は貯留係数 ks

によって表現される。この ks は，本来雪質 (積雪
密度や氷粒径など)に依存して変化すると考えられ
るが，実用性を考慮して積雪深Hsでパラメタライ

ズし，積雪深に比例して積雪貯留量が増大するよ

うにしている (式 (23))。式 (23)の係数 k01 と k02

は，融雪観測の結果より顕著な融雪事例の ks とそ

のときの積雪深との相関関係 (Fig. 9 参照)から
k01=0.16h/cm, k02=8.24h が報告されている。

Fig. 9 Relationship between storage coefficient k0

and Snow Depth（see Nakatsugawa, 2004)

4.7 日射量と太陽高度

日射量の時間データを扱うため，各グリッド毎か

ら 4方向に隣接しているグリッドとの標高の高低差
を求め，日陰となる時間帯を考慮に入れた。これに

より日射を用いる Temperature Index 法と熱収支
法において，より現実に近い気象条件を再現するこ

とができる。

5. 積雪融雪過程の流出モデルへの導入

5.1 計算手順

降水量に関しては，気温が降水形態判定温度 2.1
℃より大きければ全て降雨量，それ以下なら降雪量

として新雪密度，新雪深，新雪による積雪の圧縮深，

積雪深を求める。積雪深が 0以下であれば積雪は存
在しないとして次の計算へ，積雪深が 0より大きけ
れば融雪量を求める。融雪量に補正 (冷却当量，可
能保水率，流出率等の考慮)をかけて融雪水量を算
出する。以上の手順を図にしたものが Fig. 10 で

ある。

Fig. 10 Flowchartof Precipitation, Snowpacked and
Snow Melting

また，式 (5)のパラメータ a, bは積雪深のピーク

および積雪深の増加量に着目して a = 0.03, b = 2.2
としている。融雪定数は対象地域の積雪を実際に計

算し，誤差が最小となるように決める。流出モデル

の土層厚 ds,dc を表すパラメータを，無積雪期であ
る 2002年 6月-11月の半年間で決定した。

5.2 解析結果

最初に中河内と鷲見の積雪深データを用いて，融

雪係数を 0.25に決定し，2002-2003シーズンの 11月
から翌 4 月まで流量の再現計算を行った。Fig. 12

にハイドログラフの結果（2002-2003年）と，解析
流量と観測流量の誤差（2002-2003 年，2003-2004
年）を示しており，それぞれの結果を比較すること

ができる。

Fig. 11 Shortwave Radiation at noon on 22 Dec 2002

雪モデル無しの流出解析では 2月から 3月にかけ
ての融雪期における計算流量が過小となり，Degree
Hour法を導入すると融雪時期の過大となり，解析
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期間全体の RMSEは悪化した。そこで融雪係数を
変えずに融雪時に時間遅れの効果がある積雪内浸透

モデルを入れると，中河内と鷲見の結果はほぼ一緒

であったが，流量全体の RMSEは向上した。しか
し気温が 0度を下回った時に再凍結を行うモデルを
適用すると積雪深の再現結果は向上したものの，融

雪期の流量の再現性が低下し，融雪係数を 0.35に
増加させても Degree Hour法と積雪内浸透モデル
を合わせたモデルよりも再現性が悪かった。これは

中河内と鷲見は川沿いの標高が低い地点に位置して

いることから，流域の多くを占める山岳域での再現

性を向上させるには，傾斜や深い積雪における様々

な物理過程を考慮する必要がある。

解析流量の比較（2002-2003年）

各モデルの推定精度（積雪深，流量）

Fig. 12 Comparison among 4 hydrographs (without
snowmodel, degree hour method, DH + In-
fltraion process, DH + if + Refreeze process)

さらには Degree Hour法を元に，気温だけでな
く日射量を併用するように改良した Temperature
Index法に，浸透モデルと再凍結過程を適用したと
ころ，融雪係数が 0.27のときに積雪深と流量とも
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Fig. 13 Comparison between hydrographs of the
Degree Hour and the Temperature Index
Method（both of them involve Infilitration
and Refreeze processes) during ’02-’03 snow
season at Sunganami
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Fig. 14 Comparison between hydrograph of the Heat
Budget method and Discharge data during
’02-’03 snow season at Suganami

に最も再現結果が良かった。Fig. 13 に，Degree
Hour法と Temperature Index法の流量結果の比較
を示す。

一方 Fig. 14 には，熱収支法モデルを適用し

たモデルを示している。キャリブレーションを行っ

ていないため，解析期間通した流量の推定精度は

Temperature Index法よりも悪化するが，出水イベ
ント時期の再現性が高かった。

6. 結語

融雪量が気温で決定される Degree Hour 法では，
融雪パラメータを決定した観測地点での再現性は高

かったが，観測データのない山岳域における再現性

は低かった。特に再凍結サブモデルを導入した時に，

流出の時間遅れの効果が過剰であった。気温と日射

量を用いた Temperature Index 法では，地形デー
タと合わせることで山岳域および基底流量の再現性

が向上した。最後に熱収支法では放射収支と潜熱・

顕熱を考慮することで，キャリブレーション無しで
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十分な再現性が得られた。ただし解析に必要な水蒸

気圧や風速データは観測地点が限られていることか

ら，貧観測領域への適応が今後の課題である。
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