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Evaluation of hydraulic properties of a frozen soil based on observed unfrozen water contents
at the freezing front
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Abstract: We evaluated hydraulic properties of a frozen
soil based on the observed temperature, water content, and
pressure head near the freezing front in a one-dimensional
freezing column experiment for an unsaturated silty loam
soil. Amount of unfrozen water near the freezing front
was more than equilibrium amount of water according to
the retention curve at the equivalent pressure head because
freezing was a slow process. We proposed a modified-θ
model to describe nonequilibrium amount of unfrozen wa-
ter in the retention curve. Coupled heat and water flow
equations were simulated with a modified-θ model as well
as two other existing hydraulic property models: the clas-
sical Harlan model, and the modified-K model. The Har-
lan model overestimated water flow from the unfrozen re-
gion to the frozen region. Although the modified-K model
well simulated water flow in a frozen soil, calculated pres-
sure heads and liquid water content showed unrealistic
changes at the freezing front due to the extremely large
decrease in the hydraulic conductivity. The modified-θ
model agreed well with observed liquid water contents
and pressure heads in a frozen soil. The unsaturated hy-
draulic conductivity of a frozen soil based on the modified-
θ model would be more physically feasible than other two
hydraulic property models.
Key Words : frozen soil, unfrozen water, water retention
curve, unsaturated hydraulic conductivity, nonequilibrium

1. はじめに

土中には，0 ◦Cに冷やされても毛管力や表面力の効果
により凍らない水が存在する．この凍土中の不凍水は，
さらなる温度低下により氷に相変化して減少する．凍結
面近傍においては，凍土中の不凍水の圧力が未凍土中の
土中水の圧力より低いため，未凍土から凍土への水分移
動が生じる．氷と不凍水が共存する凍土中においても，
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不凍水の圧力勾配により低温領域へ液状水が移動する
（Hoekstra, 1966; Fukuda et al., 1980）．こうした土中水
の再分布は，春先の農地の水分 · 施肥管理（Baker and
Spaans, 1997; Derby and Knighton, 2001）や地耐力，凍
土下の土壌微生物の活性（Watanabe and Ito, 2007），融
雪水による表土流亡（Singh et al., 2009）などに影響を
及ぼすため，凍結 ·融解過程における不飽和土中の水分
·熱移動を予測することは重要である．
凍結にともなう不飽和土中の水分の再分布過程は，水
の相転移を含むリチャーズ式と熱移動方程式により予測
できる（たとえば，渡辺ら, 2007）．これらの移動式を解
くためには，凍土の水分移動特性，すなわち，不凍水量
と圧力水頭の関係を与える凍土の水分特性曲線と凍土の
不飽和透水係数を適切に表現することが重要である．特
に，凍結面近傍の水分移動特性は，未凍土から凍土への
水分移動量に大きな影響を及ぼす．しかし，凍土の水分
移動特性，とりわけ不飽和透水係数の測定は非常に難し
い．既往の不飽和土の凍結実験（たとえば，Fukuda et
al., 1980; Jame and Norum, 1980; 溝口ら, 1986）におい
ても，凍土中の不凍水量や不凍水圧力の測定の難しさか
ら，凍結面近傍における液状水量や土中水の圧力変化の
連続測定に成功した例はない．凍土の透水係数の測定も
試みられているが（Burt and Williams, 1976; Horiguchi
and Miller, 1986; McCauley et al., 2002），測定可能な温
度や水分量範囲は限られている．それゆえ，凍結面近傍
の土の水分移動特性の検討は十分に行われていない．

未凍土中の水分 ·熱移動モデルを凍結過程に拡張する
ために，Harlan（1973）は，未凍土の水分量–圧力の関
係が凍土の不凍水量–圧力の関係と等しいと仮定し，さ
らに未凍土の不飽和透水係数–液状水量の関係と凍土の
不飽和透水係数–不凍水量の関係を同一の関係式で表現
した（Harlanモデル：木下, 1982）．不凍水の圧力は，ク
ラウジウスクラペイロン式により凍土の温度から与えら
れる．このモデルは，未凍土の移動モデルを比較的単純
に修正することで凍結過程の計算を可能にするが，未凍
土から凍土への水分移動を過大評価することが指摘され
ている（Harlan, 1973）．そこで，氷量増加にともなう水
みちの変化や氷による水みちの閉塞を考慮し，未凍土の
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透水係数を抵抗係数と氷量の割合に基づく指数関数を用
いて補正し，凍土の透水係数の低下を表現するモデルが
提案されている（K 補正モデル：Jame and Norum, 1980;
Lundin, 1990）．しかし，このモデルは凍土の透水係数を
液状水量の等しい未凍土の透水係数より数オーダー小さ
く与えることが多く，物理的に考えにくい（Watanabe,
2008）. また，抵抗係数の決定法も明確に示されていな
い．抵抗係数は，土質や水分量，さらには凍結面と地下水
面の距離や凍結履歴によっても異なり，氷量のみの関数
で表現することの限界が指摘されている（Newman and
Wilson, 1997）．不飽和透水係数は液状水量の影響を最
も強く受けるため，アイスレンズや氷板の生じない不飽
和凍土の透水係数は，氷量ではなく不凍水量の関数で表
現する方が物理的には妥当である（Watanabe and Flury,
2008）．このため，凍土の透水係数モデルの検討には，凍
結面近傍における不凍水量の把握が重要である．

近年，氷量や表面力の効果を考慮した TDR の校正モ
デルがいくつか提案され（Bittelli et al., 2004; Watanabe
and Wake, 2009; 渡辺, 2010），凍土中の不凍水量測定の
精度が向上している（Stähli and Stadler, 1997; Watanabe
and Wake, 2008）．そこで本研究では，不飽和土カラム
の鉛直一次元凍結実験において，温度，テンシオメータ
による土中水圧力，TDR による液状水量の連続的測定
を行った．凍結面近傍の凍土の土中水圧力の変化を温度
とクラウジウスクラペイロン式により推定し，凍結過程
にある土の水分量と圧力の関係を求めた．得られた凍結
過程の水分量–圧力関係に Durnerモデル（Durner, 1994）
を適用し，未凍土と同様に凍土の不飽和透水係数を表
現するモデルを提案した（θ 補正モデル）．そして，従
来の Harlan モデルや K 補正モデルと，ここで提案した
θ 補正モデルを用いた水分 ·熱移動モデルを凍結過程の
水分量変化の実測値と比較し，凍結面近傍の土の不飽
和透水係数の検討を行った．なお，凍結過程の不飽和土
中の水分 ·熱移動のそれぞれのモデルの数値計算には修
正版 HYDRUS-1D（Hansson et al., 2004; 渡辺ら, 2007;
Šimůnek et al., 2008）を用いた．

2. 凍結過程の土中の水分 ·熱移動モデル

2.1水分 ·熱移動モデル
凍結をともなう土中の水分，熱移動は，非等温下の水
分，熱移動式に氷の相変化と潜熱項を加えて表される
（渡辺ら, 2007）．水分量が比較的高く，水蒸気移動が無
視できるときは，次式となる．

∂θl

∂ t
+

ρi

ρl

∂θi

∂ t
=

∂
∂ z

(
Klh

∂h
∂ z

+Klh +KlT
∂T
∂ z

)
(1)

Cp
∂T
∂ t

−Lfρi
∂θi

∂ t
=

∂
∂ z

[
λ

∂T
∂ z

]
−Clql

∂T
∂ z

(2)

ここで，t は時間，T は温度，hは圧力水頭，zは鉛直位
置，θ は体積含水率，ρ は密度である．添え字の l，iは
それぞれ液状水，氷を示し，θl +θi（= θ）は全水分量で

ある．以下，未凍土，凍土に関わらず，液状水量（不凍
水）は θl で表す．また，（1）式の Klh, KlT は圧力勾配お
よび温度勾配で移動する液状水の透水係数であり，KlT

は通常 Klh に土中水の表面張力の温度変化と促進係数を
乗じて表現される（Noborio et al., 1996; 渡辺ら, 2007）．
（2）式については，Cp は熱容量，ql は水分フラックス，
Lf は水の凍結潜熱，λ は熱伝導率である．凍土について
（1）式と（2）式を連立して解くためには，凍土の水分特
性曲線（θl −h関係）と不凍水量曲線（θl −T 関係），透
水係数が必要である．また，熱的性質 C, λ については，
液状水量 θl だけでなく氷量 θi との関係もそれぞれ必要
となる．

氷と水が共存する場合，二相共存系の状態方程式であ
るクラウジウスクラペイロン式が成立する．凍上が生
じず，氷圧を大気圧と等しいとみなせる場合，凍土中の
不凍水の圧力水頭 h と温度 T との関係は次式で与えら
れる．

h =
Lf

g
ln

T
Tm

(3)

ここで，gは重力加速度，Tm は融点である．そして，土
中の水の固液界面と未凍土中の水の気液界面の幾何学的
形状を同一とみなし（渡辺ら, 2007），凍土の θl −h関係
が未凍土の水分特性曲線（θ − h 関係）と等しいと仮定
すると，（3）式用いて任意の温度 T の凍土の不凍水量
θl を推定できる（Williams, 1964; Koopmans and Miller,
1966）．温度平衡状態にある凍土へのクラウジウスクラ
ペイロン式の適用の妥当性は，カロリメトリー法や核磁
気共鳴法を用いた実験からも示されている（たとえば，
Black and Tice, 1989）．

2.2水分移動特性と熱的性質
水 分 特 性 曲 線 は ，van Genuchten モ デ ル（van

Genuchten, 1980）で与えた 2種類の土の水分特性曲線の
線形和で表す Durnerモデル（Durner , 1994）を用いた．
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−m2

(4)

ここで，Se は有効飽和度，θr は残留体積含水率，θs は
飽和体積含水率，α , n, m = 1−1/nは水分特性曲線の傾
きを与えるパラメータ，w1，w2 は重み付けパラメータ
であり w1 +w2 = 1 である．Mualem（1976）のモデル
に基づく閉形式の不飽和透水係数は，次式で与えられる
（Priesack and Durner, 2006）．
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ここで，Ks は飽和透水係数，ℓ は間隙結合係数である．
なお，w2 = 0のとき，Durnerモデルは単一な土となり，
通常の van Genuchtenモデルとなる．
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液状水（不凍水）量 θl の凍土の透水係数 Klh(θl) は，
間隙氷の成長にともなう水みちの変化などにより， θl と
等しい水分量の未凍土の透水係数 Klh,unfrozen(θl) より低
いと考え，未凍土の透水係数に対して氷量 θi の割合によ
り指数関数的に減少する Klh(θl) を仮定するモデルが提
案されている（Jame and Norum, 1980; Lundin, 1990）．

Klh(θl) = Klh,unfrozen(θl)×10−
θi
θ Ω (6)

ここで，抵抗係数 Ωは経験的に与えられる定数である．
（6）式に従えば，不凍水量 θl が等しい凍土であっても，
全水分量 θ が異なれば氷量 θi（= θ −θl）も異なるため，
Klh −θl 関係は一致しない．また，Ω は氷の発生にとも
なう不凍水の流路の変化を与えるパラメータとみなせる
が，砂やシルトでは 8程度と非常に大きな値の報告もあ
り（Gosink et al., 1988），詳細は不明な点が多い．
凍土の熱容量 Cp は，各相の熱容量とそれぞれの体積
割合の積の総和として表される（渡辺ら, 2010）．一方，
凍土の熱伝導率 λ は液状水量と氷量によって非線形に変
化する．本研究では，Hannson et al.（2004）のモデルを
用いた．

λ =C1 +C2 (θ +Fθi)

− (C1 −C4)exp
[
−{C3 (θ +Fθi)}4

] (7)

ここで，C1, . . . ,C4 は実験，あるいは固相率などの物
性値からそれぞれの土に与えられる定数，F1, F2, F =

1+F1θi
F2 は凍土の熱伝導率の非線形性を表現するパラ

メータである．（7）式は Campbell（1985）の未凍土の熱
伝導率モデルに氷量の項を加えたモデルであり，渡辺ら
（2010）はこれを実測値に基づき検討している．

3. 凍結実験

3.1カラム実験
北海道十勝農業研究センター芽室研究拠点で採土した
火山灰性のシルトローム（採土時の体積含水率 θ = 0.4
m3 m−3）を，内径 7.8 cm，高さ 35 cmのアクリル鉛直
カラムに，採土時の乾燥密度（ρb = 0.95 g cm−3）に等し
く下層より 2 cm ずつ順に充填した．カラム側面に 3 線
式 TDRプローブ（線径 1.5 mm ×間隔 5 mm ×長さ 74
mm）とテンシオメータ（直径 6.5 mm ×長さ 10 mm）を
5 cm間隔で，T型熱電対（線径 0.08 mm）を 1 cm間隔で
挿入し，カラム壁面を厚さ 1 cm の発泡ゴムシートとグ
ラスウールで断熱した．定容積採土円筒（100 mL）を用
いた変水位透水試験により求めた試料の飽和透水係数は
18 cm d−1 あった．また，非定常法で求めた試料の熱伝
導率変化に適合した（7）式のパラメータは，C1 = 0.286，
C2 = 1.26，C3 = 6.61，C4 = 0.172，F1 = 2.5，F2 = 1で
あった．

カラムを 4 ◦Cの恒温室に 24 h静置したところ，カラ
ム内の温度分布は T = 4 ◦C で一定，水分分布は上端で
h =−340 cm，下端で −305 cmの直線分布になった．こ

の初期状態に対して，カラム上下端の温度制御セルに恒
温冷媒を循環させることで，試料上端に − 8 ◦C，下端に
2 ◦Cの温度境界条件を与え，試料を上端から下方へ凍結
した．実験中，上下端はカラム内への給排水のない水分
フラックスゼロの境界条件とした．試料の凍結過程にお
いて，比誘電率と土中水の圧力水頭，温度の経時変化を
5分間隔で測定した．TDR測定には TDR100（Campbell
Scientific, Inc.）を用いた．凍土の比誘電率は，液状水量
のみならず，氷量や土粒子表面の吸着水量の影響を受け
る．そこで，TDRで測定した比誘電率を，核磁気共鳴実
験との比較をもとに作成した凍土用の検量式（Watanabe
and Wake, 2009; 渡辺ら, 2010）を用いて不凍水量 θl に
換算した．実験は三連で行い，凍結開始前（0 h）および
凍結開始後異なる時間（24，48 h）に試料を 2.5 cm間隔
で切り分け，炉乾により各凍結時間の各深さの全水分量
θ を求めた．なお，各カラムにおいて温度と比誘電率分
布の時間変化が一致することを確認した．また，同一高
さにおけるカラム中心部と壁面近傍の温度差は 0.1 ◦C以
内であり，土が一次元的に凍結しているとみなした．

3.2水分量と圧力の関係
Fig. 1（a）に，25 ◦C の室温において吸引法（HW），
加圧板法（PP），露点計測式水ポテンシャル計（WP）
（Campbell et al., 1973; Gee et al., 1992）で測定した試料
の水分特性曲線を示す．Fig. 1には，カラム凍結実験に
おいて TDR とテンシオメータで測定した各深さの液状
水量（0 ◦C以下では不凍水量）と圧力（測定可能範囲：
h ≥ −800 cm）の関係，および凍結後の TDR で測定し
た不凍水量と（3）式を介して温度から換算した圧力の
関係（熱電対の測定誤差が圧力推定に影響しない範囲：
T < −0.08 ◦C）を示した．Fig. 1（a）の拡大図である
Fig. 1（b）の第 2横軸には，（3）式に基づく圧力に相当
する凍土の温度を示した．圧力，温度軸は，それぞれ絶
対値の指数軸を用いた．図は 0 ◦C 以下の温度低下によ
り不凍水量が減少すること，またそれにともない圧力も
低下することを表している．また，図から（3）式による
凍結前後の土中水の圧力変化は，−0.08 ◦C相当の −800
cm 付近においてテンシオメータの測定値と連続的な変
化を示すことがわかる．テンシオメータと（3）式のクラ
ウジウスクラペイロン式による温度からの推定を併用す
れば，凍結面近傍の圧力変化を連続的に測定可能である．

カラム実験開始時の未凍結試料の水分量と圧力の関係
は，吸引法や加圧板法で求めた水分特性曲線と一致した．
凍結面への水分移動により未凍土内の水分量が低下して
圧力が h =−500 cm程度以下に減少すると，カラム実験
で測定された凍結面近傍の水分量は同じ圧力の室温の水
分特性曲線から得られる水分量より高くなった．こうし
た傾向は，T >−1 ◦Cの温度変化の速い凍結初期におけ
る凍土において見られ，とりわけカラム上部（2.5，7.5
cm）で顕著であった．一方，凍結速度の遅いカラム中央
部（12.5 cm）や，カラム上部においても，凍結が進行し
て温度の変化速度が遅くなる T <−1 ◦Cにおいては，凍
土の水分量 θl と圧力 hの関係は，未凍土の水分特性曲線
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Fig. 1　 (a)シルトロームの水分特性曲線．HW, PP, WPはそれぞれ室温における吸引法，加圧板法，露点計測式水ポテンシャル計
の測定値．×印はカラム凍結実験における TDRによる測定値．実線と点線は Table 1のパラメータ値を用いた Durnerモデルによ
る適合曲線．(b) は (a) の破線枠内の拡大図．カラム実験において TDR で測定した各深さの水分量に対応する圧力は，h >−800
cm はテンシオメータによる測定値（白抜プロット），T < 0◦C は（3）式による推定値（灰塗プロット）．
(a) Water retention curves for the silt loam soil. HW, PP, and WP represent observed data at the room temperature using a hanging
water column, a pressure plate, and the dew point potensiometer, respectively. Multiple marks are liquid water contents measured with
TDR in a column freezing experiment. Solid and dotted lines are the fitted Durner model with parameter values shown in Table 1. (b)
Enlargement of part of Fig. 1(a). Outline marks are observed pressure heads using tensiometers while gray marks are estimated values
based on Eq. (3) for T < 0◦C.

Table 1 　数値計算に用いた水分特性曲線（（4）式），不飽和透水係数（（5）式）のパラメータ．
Soil water retention curve (Eq. (4)) and hydraulic conductivity (Eq. (5)) parameters used in numerical simulation.

θr θs a1 n1 w2 a2 n2 ℓ Ks Ω
cm−1 cm−1 cm d−1

Harlanモデル 0.019 0.625 0.0101 1.35 0 − − −1 18 0
K 補正モデル 0.019 0.625 0.0101 1.35 0 − − −3 18 7
θ 補正モデル 0.085 0.625 0.0133 2.33 0.531 0.0003 1.85 1.42 40 0

に近くなった．温度制御開始後 48 h の凍結面にあたる
17.5 cmについては，温度が 0 ◦Cから −0.3 ◦Cへと低下
した（Fig. 1（b）第 2横軸）が，温度の変動も激しかっ
た．これは，熱電対の測定精度が ±0.03 ◦C 程度あるこ
とや，潜熱の発生による温度の変動が原因である．その
ため，0 ◦Cから −0.3 ◦Cにおける 12.5 cmと 17.5 cmの
温度から換算される圧力の逆転は，推定値の誤差の範囲
とみなすのが妥当と考える．温度の低下速度に氷の成長
速度が及ばない非平衡状態が生じると，不凍水量と圧力
の関係は，平衡状態の水分特性曲線より高い液状水量を
持つ．これが，凍結面近傍の凍土が温度平衡状態にある
凍土より多くの不凍水を持つ原因と考えられる．一方，
不凍水と氷が平衡状態に近づくと，不凍水の圧力と水分
量の関係に対して未凍土の水分特性曲線が適用できると
考えられる．

Fig. 1の水分特性曲線と水分量–圧力関係に対して，（4）
式の Durner モデルをエクセルのソルバーを利用して非
線形最小二乗法により適合した．まず，室温で測定した
未凍土の水分特性曲線は，圧力低下に対し水分量が単調
に減少しているとみなし，w2 = 0とした van Genuchten
モデルを適合した．一方，カラム凍結実験の水分量–圧力

関係ついては，−300 cm以上の未凍土の水分特性曲線と
カラム凍結実験で測定した 2.5, 7.5, 12.5, 17.5 cmの水分
量–圧力関係の全ての測定値に対して Durnerモデルを適
合した．最適化したそれぞれのパラメータの値を Table
1 に示す．Fig. 1 には，適合した van Genuchten モデル
を実線，Durnerモデルを点線で示す．2種類の土の水分
特性曲線を重ね合わせる Durner モデルは，凍結過程の
階段上の水分量–圧力関係を良く表現している．

3.3数値計算
（1）∼（3）式の水 ·熱移動モデルに対して，次の 3種
類の水分移動特性モデルを適用し，凍結過程の水分分布
の数値計算を行い，それぞれのモデルについて比較検討
した．
（1）Harlanモデル：未凍土の実測値に基づく水分特性

曲線と（5）式の不飽和透水係数．
（2）K 補正モデル：未凍土の実測値に基づく水分特性

曲線と（6）式の抵抗係数 Ωで補正した凍土の不
飽和透水係数．

（3）θ 補正モデル：凍結初期の温度非平衡の不凍水量
θl 変化を考慮した非平衡水分特性曲線と（5）式
の不飽和透水係数．
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ここで，Harlan モデルと K 補正モデルの未凍土の水分
特性曲線は Fig. 1 中の実線の van Genuchten モデル，
θ 補正モデルの非平衡水分特性曲線は点線の Durner モ
デルである．以下の凍結過程の計算においては，初期
圧力以下の h < −300 cm の液状水を対象としている．
そのため，−300 < h < −80 cm にみられる実線の van
Genuchten モデルと点線の Durner モデルの違いは，計
算結果に影響を及ぼさない．

水分移動式，熱移動式における初期条件と境界条件は，
カラム実験の実測値を与えた．また，いずれのモデルに
おいても，凍土の土中水圧力は，温度とクラウジウスク
ラペイロンの（3）式により求め，仮定した水分特性曲線
により凍土の不凍水量 θl を与えた．

不飽和透水係数 Klhのパラメータの間隙結合係数 ℓ，飽
和透水係数 Ks，抵抗係数 Ω は，水分分布の実測値を出
来る限り再現するように試行錯誤で決定した（Table 1）．
その際，未凍土内の水分分布は，初期水分量の θ = 0.4
m3m−3 付近の Klh の影響を強く受けること，また，凍土
から未凍土への水分移動には，凍結面近傍の 0.3 < θ <

0.35 m3m−3 の Klh の影響が大きいことの 2 点に特に留
意しながら，それぞれのパラメータ値を試行錯誤により
変化させた．また，θ 補正モデルでは，（5）式の間隙結
合係数 ℓ の増大は Klh −θ 曲線の傾きを増加させ，飽和
透水係数 Ks の変化は Klh −θ 曲線の値を平行移動させる
点を考慮した．

Harlan モデルは，水分分布の全領域に適合すること
ができないため，未凍土内の水分分布と適合するように
間隙結合係数 ℓ を求めた．また，Ks には実測値を用い
た．K 補正モデルは，凍土内の水分分布と適合するよう
に抵抗係数 Ω を決定しつつ，未凍土内の水分分布にも
適合するように ℓ を決定した．θ 補正モデルは，ℓ を適
合パラメータとするだけでは全領域の透水係数を過小評

価した．これは，未凍土から凍結面付近の 0.3 < θ < 0.4
m3m−3 の領域の Klh を ℓ のみで再現できないためであ
る．そこで，θs = 0.63 m3m−3 の飽和透水係数 Ks に仮想
的な値を与えることにより，0.3 < θ < 0.4 m3m−3 の領
域の Klh を変化させた．そして，凍土と未凍土内の両水
分分布に最も適合する Ks と ℓ を求めた．Fig. 2 に，そ
れぞれのモデルについて，不飽和透水係数 Klh と水分量
θ（凍土については不凍水量 θl）の関係を示す．図中，
カラム実験の初期水分量（θ = 0.4 m3m−3）を破線で示
した．K 補正モデルにおける（6）式の氷量には，数値
計算で得られた各深さの氷量を与えた．θ 補正モデルで
は Klh −θ 曲線の傾きが未凍土から凍土（θ = 0.4 → 0.3
m3m−3）にかけてなだらかに変化するのに対し，K 補正
モデルでは未凍土と凍土の間で Klh −θ 曲線の傾きが異
なり，凍土の Klh の減少割合がいずれのモデルより大き
くなった．また，K 補正モデルでは，凍結初期の氷量の
違いにより， Klh −θ 曲線が深さ毎で異なった．たとえ
ば，Fig. 2においては，比較的高い水分量で凍結する 7.5
cm 深に対し，凍結面への水移動により水分量が減少し
た後に凍結する 12.5 cm深の透水係数は θ = 0.365にお
いて 1オーダー小さくなった．

4. 結果と考察

4.1温度分布と水分分布
Fig. 3（a）に，試料下端の温度制御開始後 0, 24, 48 h
の温度分布を示す．図中，プロットはカラム実験の測定
値，実線は計算値である．カラム実験では，端面の温度
制御を開始すると上端より凍結が進行し，24 hで凍結面
（−0.3 < T < 0 ◦C）が約 11 cm，48 hで約 17 cmまで達
し，凍結面の進行速度は時間の経過とともに遅くなった．
計算結果は，いずれの水分移動特性モデルを用いた場合
も実測の温度分布と良く一致し，水分特性曲線や凍土の
透水係数モデルの影響は小さかった．

Fig. 3（b）–（d）に 3種類の水分移動特性モデルで計
算した凍結過程の土中の水分分布を示す．図中，実線と
点線は全水分量 θ と不凍水量 θl を示し，これらの差は
氷量 θi に相当する．白抜プロットは炉乾による全水分
量，黒塗プロットは TDR による不凍水量の測定値をそ
れぞれ示す．カラム実験において，土を上端から一次元
凍結すると，未凍土から凍結面へ上向きに水分が移動し
た．この結果，全水分量は凍土（上方）で増加し，未凍
土（下方）で減少した．また，凍結面は時間の経過にと
もない下方へ進行した．この際，いずれの時間において
も凍土内（Fig. 3（a）で T <−0.3 ◦Cの領域）の全水分
量はほぼ等しく，初期水分量からの増加量はおよそ 0.05
m3m−3 であった．また，未凍土内（Fig. 3（a）で T > 0
◦Cの領域）の全水分量は全層でほぼ等しく，減少速度も
ほぼ一様であった．

間隙結合係数を ℓ=−1とした Harlanモデルは，未凍
土内の高温端（下端）の水分変化をよく表すが，凍結面
近傍の未凍土の水分量を過小に，そして凍土の全水分量
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を過大評価した（Fig. 3（b））．これは，凍結面近傍の透
水係数を過大評価しているため，未凍土から凍土へ過剰
な水分移動が生じたことが原因である．そこで，より大
きな ℓを与えることで凍結面近傍の透水係数を低下させ
たところ，凍土内の全水分量分布はわずかに減少したが，
同時に未凍土全体の透水係数も低下するため，未凍土内
の水分移動量を過小評価し，高温側の下端周辺の水分分
布を過大評価，凍結面近傍の未凍土の水分量を過小評価
した．このことから未凍土の水分特性曲線を用い，凍結
による不飽和透水係数の低下を考慮しない Harlan モデ
ルでは，凍結過程の水分移動を十分に表現できないと言
える．

K 補正モデルと θ 補正モデルについては，θ ≈ 0.4
m3m−3 の未凍土に対して ℓ = −1 の Harlan モデルとほ
ぼ等しい不飽和透水係数 Klh を与えた上で，凍結面近傍
の 0.3 < θ < 0.35 m3m−3 の凍土の Klh を小さくする分
布（Fig. 2）を与えたところ，各時間の全水分量分布の実
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測値をよく表した（Fig. 3（c），（d））．しかし，凍結面近
傍の未凍土内における水分減少については，K 補正モデ
ルの方が少なくなった．また，K 補正モデルの液状水量
は凍結面で急変するのに対し，θ 補正モデルでは凍結面
で未凍土の液状水量と凍土の不凍水量が滑らかに変化し
た．Fig. 4に 3つのモデルで計算した凍結開始後 48 hの
不飽和透水係数の分布を示す．K 補正モデルの透水係数
は，凍結面において 10−2 cm d−1 から 10−8 cm d−1 近く
まで急激に低下したのに対し，θ 補正モデルの透水係数
は凍結面近傍の未凍土内から凍土内にかけてなだらかに
低下し，その低下量も K 補正モデルに比べ少なかった．
Fig. 3（c），（d）に見られる凍結面近傍の水分分布の違い
は，こうした透水係数分布に対応した水分移動量の違い
が原因である．Fig. 3（c），（d）の −1 ◦C以下の凍土内
の不凍水量分布については，いずれの水分移動特性モデ
ルを用いた計算も実測値をよく表した．温度の変化速度
の遅い −1 ◦C以下の凍土については，水分特性曲線の差
は少なく，未凍土の水分特性曲線と（3）式により温度か
ら推定した液状水量が，不凍水量を妥当に表していると
言える（Fig. 1（b）の第 2横軸参照）．

4.2液状水量と圧力水頭の時間変化
未凍土から凍土への水分移動量は，凍結面近傍の圧力
変化や液状水量変化にともなう透水係数の変化に最も強
く影響を受ける．そこで，全水分量分布をよく表した K
補正モデルおよび θ 補正モデルについて，さらに詳細な
検討を行った．Fig. 5（a）–（d）は，異なる深さにおけ
る土中の液状水量と土中水圧力水頭の経時変化である．
Fig. 5 中，プロットは TDR による液状水量とテンシオ
メータによる圧力の測定値，実線は計算値である．Fig.
6は，Fig. 5に示した凍結面近傍の各深さにおける K 補
正モデルと θ 補正モデルの不飽和透水係数の変化であ
る．凍結面（0 < T <−0.3 ◦C）は，凍結開始より約 10 h
で 7.5 cm深，25 hで 12.5 cm深に達しており（Fig. 5の
上向き矢印），22.5 cm以深の測点は常に未凍土内に位置
した．液状水量の実測値は，未凍土内では時間とともに
緩やかに減少し，0 ◦C近くの凍土内では温度の低下にと
もない急激に減少した．また，温度変化が緩やかになっ
た −1 ◦C（Fig. 5の下向き矢印）以下の凍土内では液状
水量（不凍水量）はほぼ一定となった．圧力水頭は初期
圧力から水分量の減少にともない低下した．K 補正モデ
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Fig. 6 　 K 補正モデルと θ 補正モデルによる凍結土中の異な
る深さの不飽和透水係数の時間変化．
Unsaturated hydraulic conductivities as a function of time at dif-
ferent depths in a freezing soil simulated with the modified-K
model and the modified-θ models.

ルでは，実測値に見られない液状水量と圧力水頭の極端
な変化が凍結面を境に現れた（Fig. 5（a），（b））．また，
計算結果は，実測値に比べ 17.5や 22.5 cm深の未凍結時
の水分や圧力が減少せず，0 ∼−1 ◦Cの凍結時に不凍水
量が急激に減少した．これは，氷の発生により不飽和透
水係数 Klh(θl)が，狭い領域で（Fig. 4）短時間に（Fig.
6）急減することに起因する非現実的な変化である．ま
た，こうした Klh の急激な変化は，凍結面近傍の数値計
算に極端に小さな時間刻みと空間刻みを必要とし，解の
収束に多大な時間を要したり，計算を不能としたりしや
すい．

一方，θ 補正モデル（Fig. 5（c），（d））では，Fig. 5
（a），（b）の K 補正モデルに見られた凍結時の液状水量
と圧力水頭の凍結開始時の急変は現れず，実測値の滑ら
かな変化をよく再現した．透水係数の変化も，液状水量
の変化同様，滑らかに変化しており（Fig. 6），K 補正
モデルに比べてより現実的な変化を示していると思われ
る．また，数値的な評価が困難になることは少なく，計
算時間も K 補正モデルに比べて短い利点を持つ．

本研究は，比較的速い速度で凍結する土において，不
凍水量と圧力の関係を反映した非平衡状態の水分特性曲
線（θ 補正モデル）が評価できれば，より物理的に妥当
な不飽和透水係数の評価が可能なことを示していると考
える．凍土の不凍水量と圧力の関係に対して，土の深さ
や水分量，凍結速度，すなわち温度の変化速度が及ぼす
効果についてはさらなる検証が必要である．また，本研
究では，凍結過程の水分分布の実測値に適合して Durner
モデルの Ks と ℓ を決定したが，たとえば蒸発法やマル
チステップ法などにより求められる未凍土の不飽和透
水係数との比較も必要であると考える．また，未凍土の
水分特性曲線に対しては van Genuchtenモデルを用いた

が，Durnerモデルにより未凍土の持つ団粒構造を考慮し
た水分特性曲線による検討も必要であろう（坂井 ·取出,
2007）．さらに，（1）∼（3）式の温度と圧力が平衡状態
として与えられる水分移動モデルを，凍結速度を考慮し
た非平衡モデルへと改良することも今後の課題である．

5. おわりに

凍結過程にある土の水分特性曲線と不飽和透水係数の
検討を目的に，不飽和シルトロームの一次元カラム凍結
実験を行い，水分 · 熱移動モデルによる解析を行った．
凍結面近傍の圧力水頭は，テンシオメータによる測定と
凍土内のクラウジウスクラペイロン式に基づく温度から
の推定により，連続的に測定できることを確認した．ま
た，凍結速度が遅い際には，凍土の不凍水の圧力と不凍
水量の関係が未凍土の水分特性曲線と一致したが，凍結
速度が速い凍結面近傍においては，凍土は水分特性曲線
から推定される水分量より過剰の不凍水を持つことが明
らかになった．これは，温度の低下に対して氷の成長が
瞬時には生じないことによる非平衡状態が原因と考えら
れた．

得られた水分量や圧力の実測値に対して，未凍土の水
分特性曲線と不飽和透水係数を凍土にも拡張して用いる
Harlanモデル，凍土の不飽和透水係数を氷量と抑制係数
で指数関数的に減少させる K 補正モデル，凍結初期の
不凍水量変化を考慮した非平衡の水分特性曲線と不飽和
透水係数を凍土と未凍土に用いる θ 補正モデルを用い
て，凍結過程の透水係数の変化を検討した．Harlanモデ
ルは，未凍土から凍土への水分移動を過大評価したが，
K 補正モデルと θ 補正モデルは凍結過程にある土中の水
分分布を概ね表すことができた．この際，K 補正モデル
については実測値に見られない液状水量と圧力水頭の極
端な変化が凍結面を境に現れた．これは K 補正モデル
の透水係数が凍結面を境に急激に変化することに起因す
る．一方，θ 補正モデルは，凍結時の液状水量と圧力水
頭の滑らかな変化をよく再現し，不飽和透水係数の変化
も滑らかな減少を示した．比較的速い速度で凍結する土
では，不凍水量と圧力の関係を表す非平衡状態の水分特
性曲線が評価できれば，未凍土と凍土を同一の水分移動
特性関数を用いることにより，より物理的に妥当な不飽
和透水係数の評価が可能であると考えられる．その際，
非平衡状態の水分移動特性関数には，自由度の高い曲線
を与えることができる Durner モデルが有用である．今
後は，凍結過程に加えて融解過程に対しても，異なる土
質，初期水分量，凍結速度における水分特性曲線や凍結
面近傍の透水係数の変化を検討することが課題である．
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要 旨

不飽和シルトロームの一次元カラム凍結実験において土中の温度，水分量，圧力水頭の変化を測定し，
凍土の水分特性曲線と不飽和透水係数の検討を行った．温度の低下速度が氷の成長速度を上回る凍結面
近傍においては，凍土が未凍土の水分特性曲線より過剰の不凍水を持つ非平衡状態が生じた．この非平
衡の水分特性曲線を用いる θ 補正モデルを提案し，水分 ·熱移動モデルによる凍結過程の水分移動を数
値計算した．そして，未凍土の水分移動特性を凍土に拡張した Harlanモデル，凍土の不飽和透水係数
を氷量と抑制係数で減少させる K 補正モデルと比較検討をした．Harlanモデルは，未凍土から凍土へ
の水分移動を過大評価した．K 補正モデルは，凍結過程の水分分布を概ね再現したが，凍結面における
透水係数の急激な減少のため，実測値とは異なる液状水量と圧力水頭の極端な変化が凍結面に生じた．
一方，θ 補正モデルは，凍結時の液状水量と圧力水頭をよく再現し，より物理的に妥当な凍土の不飽和
透水係数を評価することができた．
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