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1. はじめに

近年我が国では土地利用型農業において，高精度測位
技術及び機械制御技術の発達を背景として，“スマート
農業” と称される農法が推進されている（農林水産省,
2023）．この農法の骨子は，圃場内の土壌理化学性の空
間的な分布を位置情報とセットで取得して 2次元マップ
を作成し，このマップを高精度測位で制御された農業機
械に搭載して，圃場内の各地点における土壌理化学性の
値に応じた各種の栽培管理（例えば，可変施肥）を行う
ものである．しかしながら，開放系である野外農地の環
境は，植物工場や温室のような閉鎖系のそれとは大きく
異なる．野外の農地では，土壌理化学性に地点間のバラ
ツキ，すなわち空間的な変動があり，一部の土壌理化学
性は気温や降水量などの気象要因や農作業などの人為的
要因の影響を直接受け，空間的な分布が時間的に変化し
て，作物生育や各種の栽培 ·圃場管理に様々な影響をも
たらす．従って， “スマート農業” を効果的に進めるた
めには，土壌理化学性の空間的 ·時間的な変動を適切に
モニタリング ·解析して管理に結び付けることが重要で
ある．
農地を含む野外における土壌理化学性の空間的な変動

（以下，「空間的不均一性」と記す）に関する主要なアプ
ローチは，1970 年代から 1980 年代にかけて提案され，
Fig. 1のように整理される．これらのアプローチは，不
均一性に対する視点や仮定が異なるため，対象とする
農地の立地条件に応じた適用が求められる．本稿では，
Fig. 1に従い，野外における土壌理化学性の空間的不均
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一性に対する主要なアプローチの特徴と適用性について
概説することを目的とする．

2．本稿における数式中の変数記号及び
スケールを表す用語について

本稿では，Fig. 1 に記す主要なアプローチの特徴を，
数式を援用して解説する．その際，数式中の変数記号の
重複を極力避けるため，原著論文とは異なる記号を用い
ることをお断りしておく．また，スケールを表す用語と
して，「小スケール（数百 cm3 以下）」及び「大スケール
（数 aまたは数十 a以上）」を用いる．

3. 土壌理化学性の空間的不均一性に係る
サンプリング要素

一般に，野外土壌における理化学性調査は，複数の地
点における土壌の採取もしくは機器による観測を通じて
行われる．本稿では，これらをまとめて「サンプリング」
と記す．Fig. 2にサンプリングに関わる要素のイメージ
を示す．以下では，1 地点で採取された土壌もしくは機
器による観測を「サンプル」，そのスケール（サイズ）を
「サンプルスケール」，サンプリングの対象とする領域
を「対象領域」，対象領域におけるサンプルの配置を「サ
ンプル配置」と記す．サンプル配置には，不規則な配置
（例：ランダムな配置）や規則的な配置（例：格子状の配
置）がある．規則的な配置におけるサンプル間の距離を
「サンプル間隔」と記す．

4. 対象領域の空間的均一性 ·不均一性の分類

対象領域における土壌理化学性の空間的均一性 ·不均
一性に関して，Freeze（1975）は，Greenkorn and Kesseler
（1969）に従い，4つの分類概念を示した（Freeze, 1975）．
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Fig. 1 土壌理化学性の空間的不均一性に関する主要なアプローチ．

Fig. 2 サンプリングとその要素．

それらは「均一な単一土層」，「各層内の理化学性が均一
な複数の土層から成る成層」，「統計学的に均一 ∗1 な単一
土層」，及び「各層内の理化学性が統計学的に均一な複数
の土層から成る成層」である．
上述の 4 分類以外に，「トレンド ∗2」という分類概念
がある．これは，対象領域内の理化学性の分布に何らか

の傾向や規則性があり，場所によって平均が変化する領
域の状態を指す．例えば，「傾斜した農地では一定方向
に標高が高くなる」，「水田転換畑では通常，用水路側が
湿っており，排水路側が乾いている」，「作物の畝立て栽
培では，高い場所（畝部）と低い場所が規則的に（周期
的に）配置されている」，などである．
本稿では，5，7，8，9章において「統計学的に均一な
対象領域（単一土層）」を対象とする．

∗1 統計学的均一 (statistical homogeneity)：対象領域において，対象
とする土壌理化学性に 2次の定常性 ∗3 が適用される状況

∗2 トレンド (trend)：文献によってはドリフト (drift)と記される
∗3 2次の定常性 (second order stationarity)：対象領域において，対象
とする土壌理化学性の平均と分散の期待値が場所に依らず一定で
ある状況

5. 確率 ·統計学的方法

本稿では，複数の土壌理化学性間の関係に対するアプ
ローチ（例えば，Geostatisticsにおける co-regionalization,
co-kriging）を省略する．

5.1推測統計学
本節と次節において，大文字 Z または Z(x) は母集団
を表し，小文字 zまたは z(x)は標本を表す．土壌理化学
性 Z の空間的不均一性に対する推測統計学的アプローチ
は，対象領域において，あるサンプルスケールで採取さ
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Table 1 作土層からのサンプリングに基づく土壌化学性の変動係数（% 表示）と対象領域のスケールとの関係
（Beckett and Webster（1971）の Table 5 より作成）．

Within-field More than
one field

1 m2 0.01 ha One field

Range Median Range Median Range Median Range

av. K∗ 11-40 30 11-112 35 21-142 70 35-125
av. P∗∗ 7-15 30 13-121 40 11-131 45 35-320

Ca

10-20

10- 40 20-260 30 ━
Mg

10- 20
15- 71 45 25- 65

Na ━ ━ ━
N∗∗∗, OM∗∗∗∗ 25- 30 ━ 30- 55

∗ available K　 ∗∗ available P　 ∗∗∗ Nitrogen　 ∗∗∗∗ Organic Matter

れた n個の土壌理化学性 zの数値（z1 ∼ zn）を母集団 Z
からの標本とみなし，母集団の分布関数，分布関数の平
均，分散及び相対的な変動の大きさ（変動係数）を推定
するものである（Cline, 1944）．対象領域は Z の単一母
集団とみなされる領域であり，鉛直方向では単一の土層，
平面方向では同一の土壌分類単位や一枚の農地などであ
る（Cline, 1944）．

Z の標本平均 z̄，標本分散 s2，標本変動係数CV は，以
下の式で与えられる．

z̄ =
1
n ∑n

i=1 zi (1)

s2 =
1

(n−1) ∑n
i=1 (z̄− zi)

2 (2)

CV =
s
z̄

(3)

Beckett and Webster(1971)は，既往の論文における土
壌化学性の変動を総括した．第一に，彼らは，単一の土
壌分類単位内に存在する土壌化学性の変動係数が対象領
域のスケールの増大に伴い，増大する傾向があることを
示した（Table 1）．第二に，彼らは，小スケールにおけ
る変動の要因として，農地における施肥量のバラツキや
土壌微生物活動のバラツキなどを，大スケールにおける
変動の要因として，気象や土壌母材などを挙げた．第三
に，彼らは，各スケールで生じる変動が重ね合わされる
結果，“対象領域の増大に伴い，土壌化学性の変動係数が
増大する傾向（Table 1）”が生じることを指摘した．

Warrick and Nielsen（1980）は，土壌物理性の変動に
関する既往の論文を総括し，土壌物理性を変動係数の大
きさや標本分布形に依って分類した（Table 2）．彼らは，
変動係数が小さい物理性（乾燥密度など），中程度の物理
性（0.1 bar, 15 bar水分），大きい物理性（飽和 ·不飽和透
水係数など）の 3分類を示すとともに，変動係数が小さ
い物理性及び中程度の物理性は概ね正規分布に従い，変

動係数が大きい物理性は概ね対数正規分布に従うことを
指摘した．
我が国では，農地における土壌物理性の不均一性に関
する全国的な調査結果が 1971年に公表された（例えば，
長堀, 1971）．調査結果に基づく土壌物理性の分布形，変
動係数の傾向は，Warrick and Nielsen（1980）の指摘と
同様であった．農地土壌のサンプリングについてのシン
ポジウム（1972）では，“飽和透水係数の分布の非対称性
とサンプルスケールによる標本分布の違い”，“土壌物理
性の空間的変動を波として捉える” など，後のアプロー
チに通じる先駆的な議論も行われた．
推測統計学的アプローチは，対象領域における土壌理
化学性の平均を一定精度で推定するためのサンプル数の
決定に適した手法である．しかしながら，このアプロー
チでは，土壌理化学性 Z の標本値に位置情報が反映さ
れていないため，Z の空間的な分布の解析はできない．
言い換えれば，対象領域における Z の等値線図（以下，
「マップ」）の作成はできない．

5.2 Geostatistics∗4

∗4 地質統計学，地球統計学とも呼ばれる．
Geostatistics では，対象領域における土壌理化学性 Z
を位置 x を属性とする確率変数 Z(x) と定義する．次い
で，対象領域内の Z(x) の平均の期待値は位置 x に依ら
ず，どの場所でも等しいと仮定する．

E {Z(x)}= m (4)

（4）式において，記号 E {}は期待値，mは xに依存し
ない定数である．
分散に関わる仮定は 2通りに分かれる．
第 1は，対象領域において Z(x)の分散の期待値は有限
であり，位置 xに依らずどの場所でも等しいと仮定する．

E
[
{Z(x)−m}2

]
= σ2 (5)

（5）式において，mは（4）式で記した Z(x)の平均の
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Table 2 野外土壌における主要な土壌物理性の平均、標準偏差、変動係数（%表示）の実測値（Warrick
and Nielsen（1980）より作成）．

Parameter Mean
Standard
deviation

Coefficient of
variation (%)

Low variation
1. Bulk density (g cm−3) 1.3 0.09 6.9

1.4 0.095 6.8
2. Water content (%) at zero tension 40/45 4.5/4.8 11/11

47 4.8 10
Median variation

3. Sand/silt/clay 53/28/19 15/9.1/6.8 28/32/36
(%) 26/27/47 11/6/8 42/22/17

4. Water content (g g−1 %) at 0.1 bar 27 5.4 20
23 9.2 40

Water content (g g−1 %) at 15 bar 9.5 3.1 33
7.5 3.8 51

High variation
5. Saturated hydraulic conductivity (cm hr−1) 14 26 190

Saturated hydraulic conductivity (cm day−1) 20 22 110
6. Unsaturated hydraulic conductivity
at 90 % saruration (cm day−1) 0.63 1.75 280
at 60 % saruration (cm day−1) 0.0026 0.011 420

lag 1

lag 2

lag 3

・・

・・

・・

Fig. 3 1 次元のセミバリオグラムの推定値 γ∗(h) の計算法．

期待値，σ2 は位置 x に依存しない定数である．（4）及
び（5）式で表される条件は，2次の定常性もしくはエル
ゴード性と呼ばれる．この条件下で，距離 h離れた 2点
における Z(x)と Z(x+h)の自己共分散 C(h)，自己相関
関数 ρ(h)及びセミバリオグラム（semi-variogram）γ(h)
が存在し，以下の式で表される．

C(h) = E {Z(x+h)Z(x)}−m2 (6)

ρ(h) =
C(h)
σ2 (7)

γ(h) = σ2 −C(h) (8)

第 2 は，対象領域において Z(x) と Z(x+ h) の差の

2 乗の期待値が h のみの関数で表されると仮定する．
この仮定は “intrinsic hypothesis” と呼ばれ（Journal and
Huijbregt, 1978），（9）式で表されるセミバリオグラム
γ(h)のみが存在する．

γ(h) =
1
2

E
[
{Z(x+h)−Z(x)}2

]
(9)

1次元上に等間隔で配置された n個のサンプルから得
られた zの値とサンプル間隔の倍数 ĥ（lagという）を用
いて，1次元の γ(ĥ)の推定値 γ∗(ĥ)は，以下の式により
計算される（Fig. 3）(Webster, 1985）．

γ∗(ĥ) =
1

2(n− ĥ) ∑n−ĥ
x=1

{
z(x+ ĥ)− z(x)

}2
(10)
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Fig. 4 代表的な一次元のセミバリオグラム γ(h)．

Fig. 5 Fig4（a）及び（b）に示す γ(h) に対応する測線上の
Z(x) の分布形状．

|h|が小さいほど，すなわち位置 xに近い地点ほど Z(x)
に近い値が観測されるとき（すなわち，両者の値が似通っ
ているとき），代表的な一次元の γ(h)のグラフは Fig. 4
（a）のような形状になる（Journal and Huijbregt, 1978）．
Fig. 4（a）において，増大傾向が頭打ちになる γ(h)の値
は sill，その時の hの値は range of influence，h = 0にお
ける γ(h) の値は nugget effect と呼ばれる（Journal and
Huijbregt, 1978）．このような γ(h) の形は，Fig. 5（a）
のように測線に沿った Z(x) の分布が滑らかである場合
に相当する．一方，Fig. 5（b）のように測線に沿った
Z(x) の分布が短い間隔で大きく変動する場合，γ(h) は
Fig. 4（b）のように横軸にほぼ平行なグラフとなる．こ
のような γ(h)は pure nugget effectと呼ばれる（Journal
and Huijbregt, 1978）．原口（1990）は，耕耘及び代かき

作業後の乾燥密度，含水比及び体積含水率の γ(h)は pure
nugget effectとなることを例示し，短い周期で不連続な
測線上の分布が pure nugget effectを示した要因であると
考察した．
また，有限なサンプルスケール v を持つサンプルが
一次元で等間隔に配置されたときのセミバリオグラム
γv(h)は，

γv(h) =
1
2

E{Zv(x)−Zv(x+h)}2 (11)

(11）式において，Zv(x)はサンプルスケール vの重心
x におけるサンプルスケール v 内の Z(x) の算術平均で
ある．(11）式を変形していくと，（12）式のようになる
（Journal and Huijbregt, 1978）．

γv(h) = γ̄(v,vh)− γ̄(v,v) (12)

（12）式において，γ̄(v,vh)は xを重心に持つ vと x+h
を重心に持つ v 内のあらゆる点の組合せにおけるセミ
バリオグラムの平均，γ̄(v,v)は xを重心に持つ v内のあ
らゆる点の組合せにおけるセミバリオグラムの平均であ
る．（12）式において，h ≫ vのとき，右辺第 1項は xと
x+hの 2点間のセミバリオグラムに漸近するので，（12）
式は近似的に（13）式で表される．

γv(h)∼= γ(h)− γ̄(v,v) (13)

（13）式は，有限なサンプルスケール v におけるセミ
バリオグラムの sill値は，Z(x)が v内で平均化されるた
め，2 点間のセミバリオグラムの sill 値より小さくなる
ことを表している．
次に，p個の既測定値 Z(xi)（i = 1 ∼ p）による未測定
点 qにおける Z∗(q)の線形推定式は以下のように表され
る（Fig. 6）．

z∗(q) = ∑p
i=1 τiZ(xi) (14)

∑p
i=1 τi = 1 (15)

（14）及び（15）式において，τi は既測定値 Z(xi)の重
みである．重み τi を決定するために，Z∗(q)の推定誤差
が最小となる条件を導入する．

E
[
{Z(q)−Z∗(q)}2

]
→ minimum (16)

（16）式は，Lagrangeの未定乗数法を用いて解くこと
ができ，（14）及び（15）式の重み τi を求めることができ
る．τiが求まると，（14）式により推定値，（16）式により
推定誤差（推定分散）を求めることができる．このよう
に，未測定点の値を誤差付きで推定できることが，他の
内挿法（例えば，Thiessen法）に無い Geostatisticsの特
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徴である．なお，推定値と推定誤差は Fig. 6の既測定点
の配置やセミバリオグラムの関数形に依存する（Burgess
and Webster, 1980a），（10）及び（14）式）．
（14）から（16）式による推定方法は，punctual kriging
と呼ばれる（Journal and Huijbregt, 1978）．この方法を
対象領域内の多数の未測定点で繰り返し適用することに
より，Z(x)のマップを得ることができる．
また，punctual krigingの手法を，対象領域内の部分領
域における平均値の推定に応用することができる．Fig.
6のように，r 個の既測定値 Z(xi)（i = 1 ∼ r）の重み λi

による線形式を用いた部分領域 B の平均値の推定を考
える．

Z∗(B) = ∑r
i=1 τiZ(xi) (17)

∑τi = 1 (18)

punctual kriging と同様に，Z(B) の推定誤差が最小と
なる条件は，

E
[
{Z(B)−Z∗(B)}2

]
→ minimum (19)

punctual kriging と同様に，Lagrange の未定乗数法を
用いて，（18）式の重み τi を求めることができる．τi が
求まると，（17）式により部分領域 Bの平均値の推定値，
（19）式により推定誤差（推定分散）を求めることがで
きる．ここでも推定値と推定誤差は Fig. 6の既測定点の
配置やセミバリオグラムの関数形に依存する（Webster,
1985），（88）及び（92）式）．この手法は，block kriging
と呼ばれ，点の測定値から面（もしくは立体）の平均値
を推定するスケールアップの一手法である．
なお，トレンドのある対象領域に対しては，トレンド

をある関数式で近似し，測定値との残差が（4）及び（5）
式を満足するとき，Geostatistics を適用して解析する手

Fig. 6 既測定点の観測値から未測定点及び未測定エリアの
推定に係る概念図．

法が提案されている（Journal and Huijbregt, 1978）．
ここで注意すべき点として，kriging 手法（（14） ∼

（19）式）が適用できる土壌理化学性は Fig. 7 に示すよ
うな空間的な加法性を有する性質に限られることであ
る（Journal and Huijbregt, 1978）．単位体積当たりの物
質量，例えば，体積含水率や化学物質の体積ベースの含
有量（カリウムなどの肥料成分の含有量など），土層の厚
さ，ピエゾメータによる地下水位などはこの条件に当て
はまる．一方，土壌の単位質量当たりの物質量（含水比，
前述の肥料成分の土壌の単位質量当たりの含有量）は，
厳密にはこの条件に当てはまらない．また，示強変数で
ある pH及び水移動方程式のパラメータである飽和透水
係数，不飽和透水係数もこの条件に当てはまらない．

1970 年代から 1980 年代にかけて，野外における土
壌理化学性の空間的不均一性に Geostatisticsを適用した
論文が相次いで公表された．土壌調査分類学分野におい
て，Webster and Cuanalo（1975）は，土壌分類単位の境
界を見出すために，3.2 kmの測線上に 10 m間隔で採取
した土壌理化学性（粘土 ·シルト含量，pH，炭酸カルシ
ウム含量，土色など）の空間系列の自己相関関数を計算
した．その結果，自己相関関数は距離の増大に伴って減
少し，距離約 230 mで横ばいとなる傾向を示した．彼ら
は，測線上の地質が概ね 230 m間隔で変化していること
を考慮し，lag23（= 230 m）を range of influenceと結論
付けた．

Burgess and Webster（1980a）は，15.2 m間隔の格子
で採取されたナトリウム含有量とレキ含有量に対して，
異方性のない 4方向のセミバリオグラムを単一のセミバ
リオグラムに統合し，これを用いて punctual kriging を
行い，マップを作成した．誤差のマップは統合したセミ
バリオグラムの大きな nugget effectを反映して，場所ご
との値が不連続に変動するものとなった．Burgess and
Webster（1980b）は，上記と同じデータに block kriging
を適用し，punctual krigingよりスムーズな誤差のマップ
が得られることを示した．
土壌物理学分野において，Gajem et al.（1981）は，9
つの測線を使って，0.2 m，2 m，20 ｍ間隔で各々 100
個の土壌を採取し，土壌物理性（0.1及び 15 bar土壌水
分，有効水分量，乾燥密度など 9種類）の空間的相関を
解析した．その結果，彼らはサンプリング間隔に応じて，
nuggetと sillの異なるセミバリオグラムが得られること
を示した．この結果について，Webster (1985)は，対象
領域の増大に伴うバラツキの増大により，セミバリオグ
ラムは対象領域のスケールに依存することを示した，と
述べている．

Vieira et al.（1981）は，均一と考えられる 88 aの対象
領域内において，8測線上に 160地点，合計 1,280地点
で鉛直一次元方向の湛水定常浸透速度を測定し，得られ
たデータから双曲線で近似されるセミバリオグラムを得
た．彼は，このセミバリオグラムと punctual kriging か
ら得られたマップを 9 次の多項式によるマップと比較
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Fig. 7 空間的な加法性を有する物理量 g の模式図．

し，前者が後者よりスムーズなマップが得られることを
明らかにした．

Geostatistics は，先述した空間的な加法性を有する土
壌理化学性に対して， punctual kriging に基づき，対象
領域におけるマップを作成するのに有効である．また，
block krigingを用いて，対象領域内の部分領域における
平均 ·分散の推定，すなわちスケールアップが可能であ
る（Fig. 6）．

6. 透水係数の平均のサンプルスケール依存性
と確率 ·統計学的方法による
スケールアップの限界

6.1実験事実
徳永 ·深山（1971）は，長さ 1 m，幅及び深さが 5 cm
のフリュームを用いて，水田の作土層及び耕盤層から不
攪乱土壌を採取し，これを長さ方向に 1 cm 毎にスライ
スして，各々の乾燥密度と含水比を測定した．これらの
測定値を用いて，連続する N 個（= N cm）のスライスか
ら成る直方体（5 cm·5 cm·N cm）の乾燥密度と含水比の
平均と変動係数（CV）を算出した．その結果，乾燥密度
の平均はサンプルスケール N に依らずほぼ一定であり，
CV は N = 1 cm（25 cm3）から N = 5 cm（125 cm3）ま
で大きく減少した．含水比の平均もサンプルスケール N
によらずほぼ一定であり，CV は N = 1 cm以降緩慢に減
少した．これらの結果から，彼らは通常用いられる 100
cm3 コアサンプルは，水田の作土層及び耕盤層の乾燥密
度と含水比の平均とバラツキの把握に適正なサンプルス
ケールであると結論づけた．

Anderson and Bouma (1973) は，亀裂のある野外土層
において，内径 7.5 cm，深さ 5，7.5，10及び 17 cmの
4種類の円筒サンプルを用いて不攪乱土壌の飽和透水係
数（Ks）を室内で測定し，現場透水試験で得られた Ks と
比較することにより，この土層の Ks の平均を適切に評
価するサンプル長を検討するとともに，サンプル長が Ks

のバラツキに与える影響を検討した．その結果，サンプ
ル長の増大に伴って Ks の平均は顕著に減少し，サンプ
ル長 17 cmの Ks の平均が現場透水試験で得られた Ks と
ほぼ一致することを示した．また，サンプル長の増大に
伴って Ks の分散は顕著に減少した．彼らは，サンプル

長が大きいほど亀裂の幅が狭まる確率が高くなるため，
Ks の平均が減少傾向を示したと考察した．
長田（1971）は，内径 3.1，4.7，7.4 cm，高さ 5 cmの

3種類の円筒サンプルを用いて，砂質土水田と畑の作土
層から不攪乱試料を採取して，飽和透水係数を測定し，
内径の違いによる飽和透水係数の平均の差の有無に対し
て t 検定を行った．その結果，15例中 8例で内径の違い
により，飽和透水係数の平均に有意差があったと述べて
いる．
これらの結果より，野外土壌における乾燥密度や含水
比の平均はサンプルスケールに依存しないが，飽和透水
係数の平均は断面積及び深さ方向のサンプルスケールに
依存する場合のあることが実験事実として示された．

6.2 透水係数のスケールアップに対する確率 · 統計学
的方法の限界
水移動に対する決定論的アプローチでは，対象領域の
土壌を均一系とみなして，水移動方程式中のパラメータ
である飽和 ·不飽和透水係数に単一の数値または関数を
与える．一方，Table 2に示されるように，野外土壌では
小スケールのサンプルで得られた飽和 ·不飽和透水係数
は大きくばらつき，前節で述べたように，これらの平均
はサンプルスケールに依存するという実験事実があり，
飽和 ·不飽和透水係数に単一の数値または関数を与える
ことは容易ではない．仮に，対象領域と等しいスケール
で測定された透水係数が存在すれば，それは対象領域
を代表する単一の透水係数とみなすことができる．そこ
で，小スケールのサンプルで得られる透水係数から大ス
ケールの対象領域を代表する単一の透水係数を推定でき
るか，すなわち透水係数のスケールアップが可能か，と
いう問題設定ができる．
この問題に関して，推測統計学で扱われる確率変数
は，平均がサンプルスケールに依存する透水係数に対し
て，サンプルスケール毎に異なる母集団を設定せざるを
得ない．加えて，母集団間の確率 ·統計学的性質（例え
ば平均，分散）を関係づける理論を持たない．従って，
小スケールで得られた透水係数から大スケールの透水係
数を推定することはできない．また，Geostatisticsでは，
kriging を使って空間的な加法性を有する乾燥密度や体
積含水率などのスケールアップは可能だが，空間的な加
法性を有さない透水係数のスケールアップはできない．
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Fig. 8 REV 概念によるアプローチの模式図．

Fig. 9 確率論的水移動方程式によるアプローチの模式図．

このように，透水係数のスケールアップに対して，確率
· 統計学的方法には限界がある．これに代わるアプロー
チとして，「代表的体積要素（Representative Elementary
Volume，以下「REV」）概念」（Fig. 8），「確率論的水移動
方程式（Stochastic waterflow equation)」（Fig. 9）がある．

7. REV概念

7.1均一系における REV
土壌中の水移動を偏微分方程式で記述するためには，
土壌を連続体とみなす必要がある（岩田, 1994）．土壌は
多孔質体であり，ミクロに見れば固相と間隙の 2相に分
かれ，水移動に寄与する間隙は有限な大きさであり，数
学的な意味での無限小ではない．加えて，間隙は複雑な
ネットワークを形成しており，そこでの水移動を数学的
に記述することは困難である．そこで，均一な多孔質に
おいて，複雑な間隙ネットワークにおける平均的な水移

動を記述しうる体積（Representative Elementary Volume;
REV）を仮定することにより，土を連続体とみなして移
動現象を偏微分方程式で記述する考え方が提案された
（Bear, 1972）．

Bear（1979）は，間隙率を例に取って均一な多孔質体
における REVを論じた． Fig. 10は，サンプルスケール
を大きくしていくと，サンプル内部に含まれる間隙率の
ミクロなバラツキが平均化され，サンプル間の変動が減
少して，あるサンプルスケール（Umin）で一定値に収束
することを示している．さらにサンプルスケールを大き
くしていくと，あるサンプルスケール（Umax）で再びサ
ンプル間の変動が増大する場合がある．Bear (1979)は，
Fig. 10 において，Umin <U0 <Umax なる U0 を REV と
定義した．

Baveye and Sposito（1984）は，Fig. 10に示されるよ
うな REV の存在を証明するデータが無いと批判した．
この批判に対して Brown and Hsieh（2000）は，白雲岩
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Fig. 10 REV の定義に係る模式図（Bear (1979) に基づき
作図）．

の 1,650 cm3 のサンプルを対象として，137Cs ガンマ線
による CTスキャンを用いて最小体積 1.4×10−7 cm3 の
画像を取得し，隣り合う画像を順次組み合わせて，体積
の増加に伴う固相率の変動を検討した．その結果，体積
の増加に伴って固相率が一定値に収束することを示し，
REVの実在を例証した．

7.2野外土壌への REV概念の拡張
土壌調査分類学者の Bouma は，野外土壌における飽
和透水係数の測定値間の変動を小さくするためのサンプ
ルスケールに着目した（Bouma, 1985）．彼は土壌調査分
類学における土壌構造の単位（ped）を用いて，土壌タ
イプごとの仮の REVを提示し（Table 3），実測に基づく
REVの決定の必要性を論じた．このように，REV概念
は，空間的に不均一な野外土壌に拡張された．

Lauren et al.（1988)は，マクロポアを含む野外土壌の
37地点において，縦 75 cm，横 160 cm，深さ 20 cmの土
壌コラム（以下，「コラム A」と記す）を作成して，湛水
定常浸透速度を測定した．その後，このコラムの内部に
順次小さいコラム（縦 75 cm ×横 120 cm ×深さ 20 cm，
縦 50 cm ×横 50 cm ×深さ 20 cm，直径 20 cm ×深さ
20 cm，直径 7 cm ×深さ 6 cmの 4段階（順に「コラム
B」，「コラム C」，「コラム D」，「コラム E」）を設けて，
各コラムで湛水定常浸透速度を測定することにより，こ
の土壌の湛水定常浸透速度を適切に評価しうる REV を

Table 3 土性ごとの土壌構造の特徴と仮の REV との関係
（Bouma (1985) の Table 1 より作成）．

Texture Structure
Hypothetical REV

( cm3)

sandy no peds 102

loamy small peds 103

clayey medium peds
continuous macropores 104

clayey large peds
continuous macropores 105

Fig. 11 サンプルスケールの異なる５種類のコラム（Lauren
et. al.（1988) に基づき作図）．

検討した（Fig. 11）．その結果，「コラム B」と「コラム
C」の平均，分散に比べて「コラム D」と「コラム E」の
平均，分散が有意に大きく，「コラム A」の平均はそれら
の中間であった（Table 4）．彼らは，「コラム A」では測
定に不備があり，「コラム D」と「コラム E」ではマクロ
ポアの存在密度を十分に反映しなかったと考察し，「コ
ラム B」より小さい「コラム C」を湛水定常浸透速度の
REVと結論付けた．
古賀 ·佐藤（1998）は，18 aの休耕田内の盛土部，切
土部，中間部において，縦横各 180 cm，深さ 45 cmの土
壌ブロックの四方を鉄板で仕切り，内部に給水して，湛
水による現場透水係数を測定した．その後，ブロックを
順次 2分割（縦 90 cm，横 180 cm），4分割（縦 90 cm，
横 90 cm），8分割（縦 45 cm，横 90 cm），16分割（縦
45 cm，横 45 cm）し，各分割区において上述の方法で
現場透水係数を測定し，各ブロックの面積による現場透
水係数の平均と変動の変化を調べた．その結果，ブロッ
クの面積の減少に伴い，現場透水係数が減少する傾向を
示すとともに変動係数が増加した．この傾向は，粗間隙
の発達した盛土部で顕著であった．4分割と 8分割の平
均は，盛土部を除き，分割前のブロックの約 1/2，それ
らの変動係数は，切土部を除き，2 分割の約 1.2 倍から
2倍であった．これらの結果を総合して，彼らは 4分割

Table 4 Fig. 11に示すコラム A、コラム B、コラム C、コラ
ム D 及びコラム E における湛水定常浸透速度の平均、モー
ド、メディアン、標準偏差及び変動係数（Lauren et. al.（1988)
に基づき作成）．

Mean Mode Median SD CV No. of
Size % samples

cm d−1

A 21.3 10.3 16.6 16.9 79 37
B 13.7 6.4 10.7 11.0 81 36
C 14.4 6.3 10.9 12.5 96 37
D 36.6 6.3 20.3 54.9 150 37
E 34.5 4.8 16.3 64.0 186 35
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Fig. 12 異なる飽和透水係数が割り当てられた二次元的な小
ブロックの配置と 2通りの圧力境界の模式図．(a)動水勾配が
1 方向のケース、(b)動水勾配が 1 方向でないケース（Smith
and Freeze (1979) に基づき作図）．

（縦 90 cm，横 90 cm）及び 8分割（縦 45 cm，横 90 cm）
が，調査圃場において現場透水試験に適したサンプルス
ケール，すなわち REVであると述べた．
以上のように，透水係数のスケールアップに対して，

REV 概念はサンプルスケールを大きくする，という方
法論である．対象領域に関する適用条件は文献に記され
ていないが，サンプルスケールを大きくすると透水係数
が一定値に近づくという考え方から，統計学的に均一な
対象領域への適用を想定していると思われる．この方法
論の特徴に関して，宮﨑（2000）は，REV は 3 つの基
準（複数サンプル間の標準偏差が小さくなるサンプルス
ケール，サンプルが対象領域の構造を代表するサンプル
スケール，測定が極度に困難にならないサンプルスケー
ル）によって経験的に決められる場合が多いことを指摘
し，対象領域の様々な条件（例えば，亀裂や暗渠のある
圃場の透水性）における REVの目安を論じた．

8. 確率論的水移動方程式

8.1 水移動パラメータの空間的不均一性の水移動方程
式への組み込み
地下水学分野の研究者 Freeze (1975)は，空間的に不均
一な野外土壌において，単一の飽和透水係数で記述され
る決定論的な水移動解析が適用される系は存在しないこ
とを指摘した．彼は，統計学的に均一な対象領域内の飽
和透水係数を位置 xを属性とし，確率分布と空間的相関
関数が与えられた確率変数 Ks(x) とみなした．次いで，
対象領域を小ブロックに分割し，各小ブロックに Ks(x)

の標本値を割り当てることにより，空間的に不均一な
Ks(x) の配置を表現し，このような配置が多数存在しう
るとみなした（Fig. 9）．
彼は Ks(x)の多数の配置に対応した水移動方程式の数
値解として得られる各地点の圧力水頭及び水フラックス
の平均を再現する単一の飽和透水係数（以下，「有効飽和
透水係数」と記す）を持つ等価な多孔質体が存在するか
否か，存在するならば有効飽和透水係数は各小ブロック
に割り当てられた Ks(x)の値のどのような関数で表され
るか，という問題を提起した．

8.2有効飽和 ·不飽和透水係数に関する解析的研究
Smith and Freeze (1979)は，モンテカルロ法を用いて，
確率論的水移動方程式の手法を断面 2 次元における飽
和水移動に適用した．彼らは，境界条件の異なる 2通り
の対象領域を設定し，これを縦 10 ·横 20の等サイズの
小ブロックに分割した（Fig. 12）．次いで，各小ブロッ
クに対して，確率分布と空間的相関関数を与えた Ks(x)
の 300 通りの配置を与え，各配置における断面 2 次元
の飽和水移動方程式を数値的に解くことにより，各地点
の圧力水頭と動水勾配の平均と分散の空間的な分布を求
めた．次いで彼らは，Gutjahr et al.（1978）及び Dagan
（1979）により提案された Ks(x)の実現値の幾何平均が，
Fig. 12 に記述される 2 つの系の有効飽和透水係数とな
りうるかを検討した．その結果，彼らは，動水勾配が 1
方向の場合（Fig. 12（a）），小ブロックの飽和透水係数の
幾何平均で表される単一の飽和透水係数を与えた圧力水
頭及び水フラックスの解が，300通りの飽和透水係数の
配置における圧力水頭及び水フラックスの平均と一致す
ること，すなわち，小ブロックの飽和透水係数の幾何平
均が，有効飽和透水係数であることを指摘した．一方，
動水勾配が 1 方向でない場合（Fig. 12（b）），小ブロッ
クの飽和透水係数の幾何平均で表される単一の飽和透水
係数を与えた水フラックスの解は，300通りの配置の平
均水フラックスを 10 ∼ 20 %過小評価した．これらのこ
とから，彼らは，Ks(x) の実現値の幾何平均で表される
有効飽和透水係数が存在するか否かは，対象領域におけ
る境界条件に依存すると述べた．

Yeh et al.（1985）は，確率論的水移動方程式の手法を
鉛直一次元の定常不飽和水移動（（20）式）に適用した．
彼らは，（21）式で表される不飽和透水係数を仮定した．

∂
∂ z

{
K
(

∂φ
∂ z

−1
)}

= 0 (20)

K (φ,x) = Ks(x)exp(−c(x)φ) (21)

（21）式において K (φ,x) は不飽和透水係数，Ks(x) は
飽和透水係数，φ は土壌水分圧力，x = (x,y,z)，c(x)は
フィッティングパラメータである．
彼らは， Ks(x)，c(x)を確率分布と空間的相関関数が
与えられた確率変数とみなし，これらと φ を平均と微小
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な変動の和と仮定して以下の式で表した．

lnKs = lnKs + lnK′
s　 (22a)

φ = φ̄ +φ ′ (22b)

c = c̄+ c′ (22c)

上式で lnKs，φ̄，c̄ はそれぞれ lnKs，φ，及び c の平
均，lnK′

s，φ’，及び c′ はそれぞれ lnKs，φ，及び cの微
小な変動である．
彼らは，（21），（22a），（22b）及び（22c）式に摂動法
を適用し，cを定数とした場合の Ks の幾何平均，分散及
び空間的相関距離を変数とした有効不飽和透水係数の関
数式を解析的に導いた．

Mantoglou and Gelhar（1987）は，確率論的水移動方
程式の手法を 3 次元の非定常不飽和水移動に適用した．
彼らも Yeh et al.（1985）と同様に，（21）式で表される
不飽和透水係数を仮定した．その上で，彼らは（21）式
中の Ks，c及び Richards式における比水分容量の 3個の
水移動パラメータを確率分布と空間的相関関数が与えら
れた確率変数とみなして，Yeh et. al.（1985）と同様に摂
動法を適用して，Ks の平均 · 分散 · 空間的相関に加え，
平均フラックスの三次元方向の成分を変数とする有効不
飽和透水係数の式を解析的に導いた．

Yeh et al.（1985）及び Mantoglou and Gelhar（1987）
は，確率論的水移動方程式の手法による飽和 ·不飽和水
移動解析のごく一例である．この方法論においては，不
飽和透水係数及び比水分容量の確率分布（平均，分散，分
布形）と空間的相関，これらのパラメータ間の結合分布，
不飽和透水係数の異方性など，解析の要因を多数変える
ことができるので，その後も多くの論文が公表されてい
る（例えば，Unlu et al.（1990），Polmann et al.（1991））．
Iwata et al.（1995）は，確率論的水移動方程式の手法に
は多くの仮定があり，数学的に複雑であるので，理論の
発展途上であると述べた．
なお，Yeh et al.（1985）及び Mantoglou and Gelhar

（1987）が採用した（22a）式に基づく摂動法は，Ks の変
動係数がごく小さい場合に限定されると考えられる．こ
の点に関する試算を付録に記した．モンテカルロ法では
このような制約はない．
以上のように，確率論的水移動方程式によるアプロー
チは，統計学的に均一な対象領域において，透水係数を位
置を属性とする確率変数とみなすことにより，小スケー
ルで得られる透水係数の測定値から対象領域を代表する
透水係数を理論的に推定しようとする，スケールアップ
の一手法である．

8.3有効不飽和透水係数に関する室内及び野外実験
8.3.1室内実験
Wildenschild and Jensen（1999a）は，縦 100 cm，横

110 cm，厚さ 8 cmのタンクを，縦 5 cm，横 8 cm，厚さ
8 cmもしくは縦 5 cm，横 5 cm，厚さ 8 cmのセルに区
切り，各セルに 5種類の砂（飽和透水係数の大きい順に
1.13×10−3 cm s−1，1.07×10−3 cm s−1，6.70×10−4 cm
s−1，1.23×10−4 cm s−1，5.64×10−5 cm s−1）をモザイ
ク状にランダムに配置し，統計学的に均一な系を模した
実験系（Fig. 13）を 3通り作成した．彼らは，3通りの
配置において，タンクの上部に約 1.3×10−4 cm s−1 から
約 4.3×10−7 cm s−1 まで 14通りのフラックスを与えて
鉛直一次元の不飽和定常流を策出し，タンク内に配置し
た 30 個のテンシオメータによるサクションの平均値と
タンク全体の不飽和透水係数（すなわち，定常な鉛直不
飽和フラックス）との関係，タンク内に配置した 12 個
の TDR センサーによる体積含水率の平均値と上述した
サクションの平均値との関係を求めた．その結果，彼ら
は 3通りの配置におけるサクションの平均値と不飽和透
水係数との関係，及び体積含水率の平均値とサクション
の平均値との関係は，ほぼ同一の曲線で表されることを
明らかにし，統計学的な均一系を模した系における有効
不飽和透水係数の存在を示唆した．
次いで，Wildenschild and Jensen（1999b）は，Wilden-

schild and Jensen（1999a）が実験で得たサクション分布
とフラックス分布を 5 通りの有効不飽和透水係数（各
セルに割り当てられた不飽和透水係数の算術平均，幾
何平均及び両者の組合せ，逆解析，確率論的な推定式
（Wildenschild and Jensen, 1999b，（2）式）に基づき推定
した．その結果，（i）算術平均及び幾何平均による有効
飽和透水係数はサクション分布の実験結果を精度よく再
現したが，フラックス分布を再現することができなかっ
た，（ii）算術平均と幾何平均の組合せによる有効飽和透
水係数はサクション分布とフラックス分布の両方を精度
良く再現した，（iii）逆解析及び確率論的な推定式による
有効飽和透水係数はサクション分布とフラックス分布の
両方を精度良く再現した．これらの結果に基づき，彼ら
はWildenschild and Jensen（1999a）が実験で用いた系に
おける鉛直一次元の定常不飽和水移動において，有効不
飽和透水係数が存在すると結論した．

8.3.2野外実験
Nielsen et al.（1973）は，150 haの裸地内に 20の観測

地点を設置し，各地点に設けた 6.5 m四方のプロットに
約 1週間湛水し，定常浸潤速度を観測した．その後，湛
水を停止するとともに地表面蒸発を防止して，約 100日
間にわたり排水させた（以下，「再分布過程」と記す）．
各地点において，定常浸潤過程から再分布過程に至る一
連のポテンシャル分布の変化を 6 点の深さ（30.5，61，
91.4，121.9，152.4，182.9 cm）に設置したテンシオメー
タにより観測し，各深さの土壌サンプルから求めた水分
特性曲線を使って体積含水率分布に変換した．次いで，
再分布過程における鉛直方向の動水勾配を 1 と仮定し，
体積含水率の収支から各地点 ·深さにおける鉛直方向の
フラックスを算出した．算出されたフラックスは，動水



56 土壌の物理性　第 155号　 (2023)

 

Fig. 13 5 種類の砂を 2 次元的に配置した不均一系の室内実験（Wildenschild and Jensen（1999a）より引用）．

Fig. 14 Las Cruse 試験サイトのトレンチ及び試験エリアの平面図（Wierenga et al.（1991）より作成）．

勾配 1の下では不飽和透水係数に等しいことから，各地
点 · 深さにおける不飽和透水係数 K(θ) を以下の式で表
した．

K(θ) = K0 exp{b(θ −θ0)}　 (23)

(23）式において，K0 は各地点における定常浸透速度，
θ0 は定常浸透過程での体積含水率，θ は湛水定常浸潤か
ら再分布に至る過程での体積含水率，bはフィッティン

グパラメータである．彼らは，K(θ)を各地点 ·深さで算
術平均して，150 haの対象領域を均一とみなした場合の
単一の K(θ) を算出し，これが各地点 · 深さで平均した
フラックスを約 20 %の相対誤差で予測したと報告した．

Wierenga et al.（1991）は，ニューメキシコ州 Las Cruse
の北東約 40 km に位置する裸地に，縦 26.4 m × 横 4.8
m ×深さ 6 mの巨大なトレンチを掘った（Fig. 14）．深
さ 6 mまでの現地の土壌は，目視で 9個の土層に分割さ
れた．彼らは各土層で 50 個の不攪乱試料，合計 450 個
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の不攪乱試料を採取し，飽和透水係数 Ks 及び体積含水
率 θ と土壌水分圧力 φ との関係を室内で測定し，得られ
たデータを van Genuchten（1980）によって提案された
（24）及び（25）式に当てはめ，9個の土層を単一な土層
と見なした場合の（24）及び（25）式のパラメータを推
定した．

Se =
θ −θr

θs −θr
=

1[{
1+(βφ)δ

}ε]
,

ε = 1−1/δx

(24)

K = KsSe
0.5
{

1− (1−Se
1
ε )

ε}2
(25)

（24）式及び（25）式において，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，φ は土壌水分圧
力，β 及び δ はフィッティングパラメータである．
これらの準備の下に，彼らはトレンチの 1辺に沿った

4 m × 9 m の試験エリアを設け（Fig. 14），そこに平均
1.82 cm day−1 で 86日間点滴灌漑した時の体積含水率の
変化を中性子水分計によって観測した．次いで，彼らは
（24）及び（25）式を用いた鉛直一次元の不飽和水移動方
程式（（26）式）による体積含水率の予測値と体積含水率
の観測値とを比較し，両者が良く一致したと報告した．

∂θ
∂ t

=
∂
∂ z

(
K −D

∂θ
∂ z

)
, D = K

∂θ
∂h

(26)

Hills et al.（1991）は，Wierenga et al.（1991）と同じ
サイトにおいて，1.2 m × 12 m の灌漑エリアを設けた
（Hills et al.（1991），Fig. 1）．彼らは，このエリアにお
いて平均 0.43 cm day−1 で 75.5日間点滴灌漑した時の体
積含水率の変化を中性子水分計によって観測した．次い
で，彼らはWierenga et al.（1991）と同様に，深さ 6 mま
での 9個の土層を単一な土層と見なした水移動パラメー
タを用いて，鉛直方向 zと水平方向 xの二次元不飽和水
移動方程式（（27）式）による体積含水率の予測値と体積
含水率の観測値とを比較し，両者が比較的良く一致した
と報告した．

∂θ
∂x

=
∂
∂x

(
D

∂θ
∂x

)
− ∂

∂ z

(
K −D

∂θ
∂ z

)
(27)

Nielsen et al.（1973），Wierenga et al.（1991）及び Hills
et al.（1991）の取り組みは，確率論的水移動方程式の点
から見ると，確率変数である水移動パラメータの一つの
実現値に基づいて水移動パラメータの平均値を求め，対
象領域における水移動を決定論的に予測したことに相当
する．
一方，Las Cruse サイトにおける大掛かりな実験の

当初の目的は，野外のデータを用いた確率論的水移動
方程式の検証，決定論的アプローチとの比較であった
（Wierenga et al., 1991）．Wierenga et al.（1991）及びHills
et al.（1991）以降でも，Las Cruseサイトでの観測結果に
関する複数の論文が公表されているが（例えば，Vinson
et al., 1997），筆者らの知る限り，確率論的水移動方程式
が野外で検証されたという報告は見当たらない．

8.4 確率論的水移動方程式に基づく透水係数のスケー
ルアップに対する疑問
確率論的水移動方程式に基づくスケールアップは，統
計学的に均一な対象領域における小ブロックの飽和 ·不
飽和透水係数の確率論的な性質から対象領域を代表する
単一の透水係数（有効飽和 ·不飽和透水係数）を推定する
ことに相当する． 8.2で紹介したように，Freeze（1975）
を嚆矢として，この方法論に関する数多くの論文が公表
されている．
しかしながら， 6.1に記したように，現実には透水係
数の平均がサンプルスケールに依存するという実験事実
がある．このことは，確率論的水移動方程式の解析に用
いられる小ブロックのスケールに依って飽和 ·不飽和透
水係数の平均が異なること，すなわち，飽和 ·不飽和透
水係数の確率論的性質が小ブロックのスケールに依存し
て一意的に定まらない，という状況が生じる． 8.3.1で
紹介した室内実験は，小ブロックのスケールを固定した
条件下で有効不飽和透水係数を検討したものであり，透
水係数の平均がサンプルスケールに依存する実験事実を
模したとは言えない．
加えて，確率論的水移動方程式に基づくスケールアッ
プ手法に疑問を投げかける報告が存在する．荻野 ·村島
（1985a）は，水田転換畑における暗渠設計理論を確立す
るため，計画降雨量において湛水を許容しない畑状態
（Fig. 15）を仮定し，計画暗渠排水量U，作土の透水係数
k，作土の厚さ H を用いて理論的な暗渠間隔 Lを導いた．

L = 2H
(

k
U

) 1
2

(28)

(28）式は，Hooghoudtの式として知られる（Hooghoudt,
1940）．

Fig. 15 暗渠を有する水田転換畑で湛水を許容しない条件の
模式図．
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計画暗渠排水量U を与件とすると，作土の透水係数 k
が求まれば，（28）式により暗渠間隔 L を設計すること
ができる．荻野 ·村島（1985b）及び村島 ·荻野（1985）
は，暗渠が施工済の複数の水田転換畑において，k を 2
通りの方法で推定した．第一の方法は，満水非湛水状態
からの暗渠排水の時間変化を測定し，計画暗渠排水量U
はピーク排水量で近似されるとして，（28）式から透水係
数（「k1」と記す）を推定した．第二の方法は，水田転換
畑内の数か所において，オーガーホール法（内径 10 cm，
深さ 50 cm）により透水係数を測定してその平均を求め
た（「k2」と記す）．村島 ·荻野（1985）は，k1と k2の比を
補正係数 J と定義し，k1 が 10−3 オーダーの水田（砂質
土水田）で J は 10 ∼ 30，k1 が 10−6 オーダーの水田（粘
質土水田）で J は 500 ∼ 1,000であることを示した．彼
らの実験結果は，統計学的に均一と考えられる水田作土
において，一筆単位の有効透水係数がオーガーホール法
で観測された小スケールの透水係数から推定できなかっ
たこと示唆している．
仲江川ら（1999）は，飽和透水係数 Ks のサンプルス
ケールが対象領域の平均浸透量の推定に及ぼす影響を検
討した．彼らは，Ks の平均がサンプルスケールに依存
する場合（太田 ·片桐, 1988），どのサンプルスケールで
得られた Ks の平均を用いるかに依って，平均浸透量に
大きな算定値の違いが生じると述べた．これは，透水係
数の確率論的性質が小ブロックのスケールに依存して一
意的に定まらない，という筆者らの疑問を端的に表して
いる．

9. 野外土壌への相似理論の適用
（スケーリング）

Miller and Miller（1956）は，粒子径の異なる 2つの均
一多孔質体において，特性長 ε1 及び ε2 で表される相似
を仮定し（宮﨑, 2006，図 2），空隙の幾何学的な形状か
ら「換算圧力」，「換算透水係数」を導いた．

ε1
p
σ

= ε2
p
σ

(29)

ω
K

(ε1)
2 = ω

K

(ε2)
2 (30)

（29）式及び（30）式において，pは液体の圧力低下，
σ は水の表面張力，K は毛管伝導度（無次元化された透
水係数），ω は液体の粘性係数である．
彼らはこれを Darcy 式に適用し，粒子径の異なる均
一多孔質体において，浸潤過程における深さ方向の圧
力分布が同一曲線上に集約されることを示した（宮﨑,
2006，図 3）．

Peck et al.（1977）は，相似理論を流域の水収支に適用
するため，対象領域を N 個の小ブロックに分割し，（31）
及び（32）式で表される特性長 µ とスケーリングファク

ター β を導入した．

β =
µ
µ̄

(31)

µ̄ =
1
N ∑N

r=1 µr (32)

（31）及び（32）式において，µ は対象領域における各
小ブロックを特徴付ける仮想的な長さ，µ̄ は N 個の小ブ
ロックにおける µ の平均である．次いで，（31）式の β
が平均 1，標準偏差 0.25の正規分布に従うとアプリオリ
に仮定して，（29）式及び（30）式により，透水係数と土
壌水分圧力の平均を以下の式により算定した．

Kr = β 2
r Km (33)

φr =
φm

βr
(34)

Km =
1

N2

{
∑N

r=1 Kr
0.5
}2

(35)

φm = N
{

∑N
r=1

1
φr

}−1

(36)

（33）から及び（36）式において，βr は r 番目の小ブ
ロックにおけるスケーリングファクター，Kr は r番目の
小ブロックにおける透水係数，Km は N 個の小ブロック
における透水係数の平均，φr は r番目の小ブロックにお
ける土壌水分圧力，φm は N 個の小ブロックにおける土
壌水分圧力の平均である．
彼らは，（31）式から（36）式に基づく手法（以下、「ス

ケーリング」）を植生のある流域の水収支解析に適用し
た．彼らは，水分特性曲線と不飽和透水係数の平均を用
いた決定論的アプローチとスケーリングによる確率論的
アプローチによる土壌水分貯留量の計算結果を比較した
結果，両者がほぼ一致したと報告したが，この結論に至
る計算過程は示されていない．

Warrick et al.（1977）は，（31）式によって表されるス
ケーリングファクター β を導入すると，野外土壌におけ
る水分特性曲線や不飽和透水係数の大きなバラツキが，
バラツキの小さい単一な曲線に集約できることを示し
た．彼らは，Nielsen et al.（1973）によって得られた水分
特性曲線の土壌水分圧力 φ を飽和度の関数として表し，
φ の平均 φ̂ と場所 r における φr の偏差の 2乗を最小に
する βr を以下の式に基づき計算した．

SSφ = ∑r(φ̂r −βrφr)
2 → minimum (37)

∑βr = 1 (38)
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次いで，彼らは（38）式の条件下で，不飽和透水係数
K のバラツキを最小化する βr を（39）式に基づき，（37）
式とは別に計算した．

SSK = ∑r (lnK̂r +2lnβr − lnKr)
2 → minimum (39)

（39）式で K̂r は K の平均，Kr は場所 rにおける K で
ある．
彼らは，（37）式及び（39）式で求めたスケーリング
ファクターは，Peck et al.（1977）の仮定と異なり，対数
正規分布に従ったと述べた．また，彼らは，これら 2種
類のスケーリングファクターが高い相関を持つことを示
したが，その回帰直線は 1 : 1の直線から外れた（Warrick
et al., 1977），Fig. 10）．Miller and Miller（1956）の相
似理論に依れば，両者は等しく，その関係は 1 : 1の直線
上にあるはずである．この結果は，野外土壌の空間的不
均一性に対する相似理論の適用に疑問を投げかけるもの
である．
宮﨑（2006）は，Miller and Miller（1956）の相似理論
は「ミクロに完全な相似形状を仮定したとき，マクロな
結果を得る」手法であるのに対し，Peck et al.（1977）や
Warrick et al.（1977）のスケーリングファクターは「ミ
クロな相似という前提条件を無視してマクロな量の比較
を行う」手法であると述べ，後者によって相似理論の物
理的な美しさも損なわれていった，と批判した．

Peck et al.（1977）や Warrick et al.（1977）によるス
ケーリングは，Fig. 9の各ブロックにおいて，水分保持曲
線や不飽和透水係数の空間的不均一性を単一のパラメー
タ（スケーリングファクター）β の配置で表すことに特
徴がある．しかし，β の確率分布や空間的相関関数が小
ブロックのスケールに依存して一意的に定まらないとい
う疑問は確率論的水移動方式に基づくアプローチと共通
する．

10. Time stability

krigingによるマップの作成は，時間的な変動がきわめ
て小さい土壌理化学性（例えば，単位体積当たりの重金
属含量）に対して有効である．一方，時間的な変動が大
きい土壌理化学性（例えば，体積含水率）や作物の吸収
や化学反応の影響を受けて季節的に変動する土壌理化学
性（例えば，単位体積当たりの無機態窒素含量）に対して
は，ある一時期での調査によって作成されたマップが別
の時期に有効であることは保証されない．従って，時間
的な変動が大きい土壌理化学性では kriging によるマッ
プの有効性に限界があり，異なった視点からのアプロー
チが必要である．

Vachaud et al.（1985）は，Time stabilityと呼ばれる概
念を提案した．彼らは，対象領域内の各地点における土
壌理化学性の値の累積分布関数上のランクが時間的に不
変であることを Time stability と定義し，土壌水分貯留

量を対象として 2通りの解析方法を提案した．
第一は，異なる 2時期 j及び j’において，各地点 iで
観測された土壌水分貯留量の大きさを高い順に番号付け
し，（40）式によって両者の順位相関係数 rs を計算する
ものである．

rs = 1−
6∑n

r=1 (Ri, j −RI,J′)
2

n(n2 −1)
(40)

（40）式において，rsはスピアマンの順位相関係数，Ri j

は観測地点 i，観測時期 j における土壌水分貯留量の観
測値の順位，Ri j′ は地点 i，観測時期 j′ における土壌水
分貯留量の観測値の順位，n は観測地点数である．異な
る 2時期 jと j′ の観測において，各観測地点の土壌水分
の大きさの順位が一致する場合，rs = 1となる．順位相
関係数は，対象領域における土壌水分貯留量の空間的な
高低の傾向の時間的安定性を定性的に表す指標である．
第二は，土壌水分貯留量の観測時期 j ごとに，各観測
地点 iと全観測地点の平均 RJ との相対偏差を計算し，全
観測時期を通じた相対偏差の平均を計算して，各観測時
期における土壌水分貯留量の平均 RJ からの偏差が最も
小さい地点を代表的観測地点とするものである．解析手
順は，以下の式で表される．

∆i j = Ri j − R̄J , R̄J =
1
n ∑Ri (41)

δi, j =
∆i, j

RJ
(42)

δ̄l =
1
m ∑m

j=1 δi, j (43)

（41）式において，nは観測地点数，mは観測時期数，
Ri j は観測地点 i における観測時期 j での土壌水分貯留
量，RJ は観測時期 jにおける全観測地点の土壌水分貯留
量の平均，∆i j は観測時期 jにおける観測地点 iの土壌水
貯留量分の平均からの偏差，n は観測地点数である．ま
た，（42）及び（43）式において，δi, j は観測時期 jにお
ける観測地点 iの土壌水分貯留量の平均からの相対偏差，
mは観測時期数，δi は δi, j の観測時期 j に関する平均で
ある．
彼らは，20 aの草地において 7時期 ·17地点で観測さ
れた土壌水分貯留量に上記の 2通りの解析手法を適用し
た．第一に，彼らは 2時期ごとにスピアマンの順位相関
係数を計算し，高い値（0.789 ∼ 0.988）を得た（Table
5）．第二に各時期 ·各地点での観測値に（41）から（43）
式を適用し，Fig. 16に示す結果を得た．彼らは，Fig. 16
において，（43）式で表される δi が 0に近い地点 9また
は地点 6が，対象領域の土壌水分貯留量の平均的挙動を
示す観測地点であると述べた．

Kachanoski and de Jong（1988） は，Vachaud et al.
（1985）が提案した Time stability は空間スケールに影
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Table 5 7 時期 ·17 地点で観測された土壌水分貯留量の順位相関係数（Vachaud et al.（1985)より作成）．

Date
(1) (2) (3) (4) (5) (6) (7)

1982.9.7 1981.10.28 1982.12.2 1981.7.29 1981.8.18 1982.7.16 1981.8.25

Average soil water
428.81 425.77 424.77 382.06 354.72 347.23 344.46storage (mm)

(1) 1
(2) 0.953 1
(3) 0.941 0.953 1
(4) 0.988 0.961 0.946 1
(5) 0.953 0.922 0.882 0.968 1
(6) 0.863 0.789 0.843 0.836 0.852 1
(7) 0.860 0.824 0.824 0.794 0.863 0.930 1

響される点を論じた．彼らは，720 m の測線上に 10 m
間隔で 3 時期で測定された土壌水分貯留量の分布（Fig.
17）を時系列を模して “空間系列” とみなした．Fig. 17
の June 28 と July 12 の土壌水分貯留量間のスピアマン
の順位相関係数は 0.97と高かったが，July 12と October
1の間のそれは 0.77であった．後者が前者より低かった
点について，彼らは信号処理分野のコヒーレンシースペ
クトルの手法を適用して解析した．
時期 t における土壌水分貯留量の空間系列 St のパワー
スペクトル v2

t は，以下の式で与えられる（Kachanoski
and de Jong（1988，（9）式））

v2
t = (2m+1)−1N−1×

∑m
i=−m

[{
∑N

j=1 St( j)cos(2π fk+i j)
}2

+
{

∑N
j=1 St( j)sin(2π fk+i j)

}2
]

(44)

（44）式において，St( j)は時期 t·地点 jにおける土壌
理化学性， fk = K/N はサイクル（この逆数は波長，す
なわち空間スケール），N は測線上に等間隔 L で配置し

Fig. 16 Grenoble site において各観測時期における各観測
地点の土壌水分貯留量の平均からの偏差の平均を小さい順に
並べた図（Vachaud et al.（1985) より引用）．

た地点の総数，K = 0,1,2,･･･,N/2，m は平滑化係数で
ある．

2 時期 t1，t2 における土壌水分貯留量の空間系列間の
共分散（クロススペクトル）は，以下の式で与えられる
（Kachanoski and de Jong（1988，（10）式））．

vt1t2( fk)

= (2m+1)−1N−1 ∑m
t/I {Ft1( fk+i)Ft2( fk+i)}

(45a)

（45a）式において，

Fig. 17 3 時期における土壌水分貯留量の測線上の分布と
土壌水分貯留量の観測点の相対標高（Kachanoski and de Jong
（1988）より引用）．
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Fig. 18 第一の時期と第二の時期の空間系列間、及び第二の
時期と第三の時期の空間系列間におけるコヒーレンシースペ
クトル（Kachanoski and de Jong (1988) より引用）．

Ft1( fk) = ∑ j St1( j){cos(2π fk j)− isin(2π fk j)} (45b)

Ft2( fk) = ∑ j St2( j){cos(2π fk)− isin(2π fk j)} (45c)

（44），（45a），（45b）及び（45c）式より，2時期 t1，t2
における土壌水分貯留量の空間系列間の相関係数の 2乗
は（46）式で与えられる．

Rt1t2
2( fk) =

{
vt1t2( fk)

}2

v2
t1v2

t2
(46)

（46）式において，V 2
t1 及び V 2

t2 は S( j) の t1 及び t2 に
おけるパワースペクトル，Rt1t2

2 はコヒーレンシースペ
クトルと呼ばれる．コヒーレンシースペクトルは，2 時
期の土壌水分貯留量の空間スケールごとの相関の強さを
表す．Fig. 18は，Fig. 17の June 28と July 12との間，
及び July 12 と October 1 の間のコヒーレンシースペク
トルである．期間中に降雨の無かった June 28と July 12
の間のコヒーレンシースペクトルはどの空間スケールで
も高かったが，期間中に相当量の降雨のあった July 12
と October 1の間のそれは 50 m以上のスケールで高く，
30 m 以下のスケールで低い傾向を示した．この結果の
要因について，彼らは，30 m以下のスケールにおいて地
表面の曲率の短い間隔での変動により雨水の側方移動が
生じ，これが観測地点間の土壌水分貯留量の多寡を引き
起こした結果，より低いコヒーレンシースペクトルの要
因となったと考察した．
一方，耕耘 · 代かきなど土壌管理作業を伴う農地で
は，Time stability 概念が有効でない場合がある．原口
（1990）は，2つの水田ほ場（以下，「L1 圃場，L2 圃場」）
において，代かき前後の作土層の乾燥密度，体積含水率，
含水比を測線上の同一地点で観測し，代かき前後の観測
値間の相関係数とスピアマンの順位相関係数（（40）式）
を計算した．代かき前後におけるこれらの物理性の順位
相関係数は L1圃場では−0.291 ∼ 0.385（Table 6），L2圃
場では−0.222 ∼ 0.225（Table 7）の範囲であり，Vachaud

et al.（1985）の得た 0.789 ∼ 0.988，Kachanoski and de
Jong（1988）の得た 0.77 ∼ 0.97 より顕著に低かった．
この例は，ある一時期に測定された水田作土の土壌物理
性の空間分布が，代かきによって大きく攪乱され，時間
的に維持されないことを示している．
確率 ·統計学的手法，REV概念，確率論的水移動方程
式およびスケーリングでは，トレンドのない統計学的に
均一な対象領域の仮定が必要であったが，Time stability
は対象領域内のトレンドの有無に関わらず適用できる点
に特徴がある．また，Vachaud et al.（1985）による第二
の方法（（41）から (43）式）は，対象領域において多くの
地点で観測できない場合に代表的な観測地点を決定する
のに有効である．例えば，水田転換畑における土壌水分
測定では，経験的に圃場の中央付近に土壌水分計が設置
される（例えば，瑞慶村ら, 2022）が，このような経験的
な観測地点の選択に係る合理性について，Time stability
の手法を適用することにより裏付けることが可能である
（諸泉ら, 2002;亀山ら, 2019）．

11. その他のアプローチ

11.1仲江川らによる集約化規範
水文学分野において，仲江川らは地球規模の水循環に
影響を与える蒸発散量，熱収支及び浸透量の推定式中の
パラメータを確率変数とみなし，対象領域におけるパラ
メータの空間的不均一性が対象領域の平均に与える影響
を検討した．彼らは，空間的に分布するパラメータを領
域平均で表すことを「集約化」，集約化に伴う推定誤差を
許容誤差範囲内にするための条件を「集約化規範」と表
現した（仲江川ら, 1998a）．以下では，浸透量を対象と
した「集約化」及び「集約化規範」の例を紹介する．
仲江川ら（1998b）は，Philip式（（47）及び (48）式）
を対象として，対象領域内の小ブロックの土壌理化学性
の空間的不均一性が対象領域の浸透量推定に及ぼす影響

Table 6 同一地点における代かき前後の乾燥密度、含水比及
び体積含水率の相関係数と順位相関係数（L1 圃場）．

乾燥密度 含水比 体積含水率

相関係数 0.429 −0.225 ∼ 0.198 0.088 ∼ 0.193
順位
相関係数 0.385 −0.291 ∼ 0.063 0.048 ∼ 0.132

Table 7 同一地点における代かき前後の乾燥密度、含水比及
び体積含水率の相関係数と順位相関係数（L2 圃場）．

乾燥密度 含水比 体積含水率

相関係数 0.085 −0.141 ∼ 0.132 −0.231 ∼−0.161
順位

相関係数 0.067 −0.148 ∼ 0.225 −0.222 ∼−0.172
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を検討した．

fi(t) = 0.5Sit−0.5 +Ai (47)

I(t) = Sit0.5 +Ait (48)

（47）及び（48）式において， fi は浸透速度，I は積算浸
透量，t は時間，Si は初期土壌水分量によって定まるパ
ラメータ，Ai は土壌パラメータである．
彼らは，Entekhabiの方法（仲江川ら, 1998b），（4）∼

（9）式）に従い，（47）式及び (48）式を飽和透水係数 Ks，
空気侵入圧 φb，飽和体積含水率 θs，パラメータ τ の関
数で表した．

fi(t) = 0.5Ks(1+Sc
i )+PQt−0.5 (49)

I(t) = 0.5Ks(1+Sc
i )t +PQt0.5 (50)

上式の P，Qは，

P =

{
1

1+4τ
+

τSi
1

τ+4

(1+4τ)(1+3τ)
− Si

1+3τ

}0.5

(51)

Q = (2θsKsφb)
0.5 (52)

φ = φb

(
θ
θs

)−1
τ

(53)

彼らは，各パラメータが統計的に独立であると仮定し，
対象領域における平均の積算浸透量の推定誤差を許容誤
差範囲内にする 2通りの方法を提案した．
第一は，浸透量の推定式中のパラメータを平均と偏差
の和で表して Taylor展開し，ある次数までを推定値，そ
れ以下の次数を誤差とみなし，相対誤差が収まる条件
を与えるものである．例えば，浸透量の推定式において
（51）及び（53）式中の変数 τ に正規分布を仮定し，τ を
平均 τ̄ と偏差 τ ′ の和で表した．

τ = τ̄ + τ ′ (54)

（54）式を（51）,（52）,（53）式に，次いで（50）式
に代入し，τ ′ の 3次の項まで Taylor展開すると，

I(t) =
1
2

Ks(1+ c0)t +Qp0t
1
2

+

(
1
2

Ksc2t +Qp2t
1
2

)
τ ′2

+

(
1
2

Ksc3t +Qp3t
1
2

)
τ ′3

(55)

(55）式の c0，c2，c3 は，（48）式の Ai を τ ′ について
Taylor展開した時の 0，2，3次の係数，p0，p2，p3 は，
（48）式の Si を τ ′ について Taylor展開した時の 0，2，3
次の係数である．（55）式の右辺第 1項と 2項の和が I(t)
の精度良い推定値である条件は，許容相対誤差を δ とし
て以下の式で表される．

δ >

(
1
2 Ksc2t +Qp2t

1
2

)
τ ′2

1
2 Ks(1+ c0)t +Qp0t

1
2

(56)

（56）式は，Taylor展開の第 2項までの和が，高次の第 3
項の値に比べて十分大きいという条件である．同様に，
右辺第 1項から第 3項の和が I(t)の精度良い推定値であ
る条件は，

δ >

(
1
2 Ksc3t +Qp3t

1
2

)
τ ′3

1
2 Ks(1+ c0)t +Qp0t

1
2 +
(

1
2 Ksc2t +Qp2t

1
2

)
τ ′2

(57)

彼らは，（56）及び（57）式のような不等式で表される
条件を “集約化規範”と表現した．
第二の方法は，平均と偏差の和で表せないパラメータ
の場合，そのパラメータに関して直接積分して得た浸透
量を真値，パラメータの領域内の算術平均を代入して得
た浸透量を推定値とみなし，両者の差が一定の誤差範囲
に相対誤差が収まる条件を与えるものである．例えば，
（50）式中の変数 Ks は平均と微小な偏差の和で表すこと
ができないとして，（50）式を Ks に関して直接積分して
得た結果を真値，Ks の領域内の算術平均を求めて (50）
式に代入した結果を推定値とみなし，両者の差を前者で
除した値が許容相対誤差 δ より小さい条件を “集約化規
範”と表現した．
仲江川らによる集約化規範は，浸透量の推定式中のパ

ラメータを確率変数とみなす点で，確率論的水移動方程
式と同様なアプローチである．この手法は，確率分布と
空間的相関関数が一意的に定まる条件下では有効である
が，確率変数 Ks の平均がサンプルスケールに依存し，確
率分布と空間的相関関数が一意的に定まらない条件では
有効ではない（仲江川ら, 1999）．

11.2原口らによる土壌物理性の分布形に関する研究
乾燥密度や体積含水率は正規分布に適合し，飽和透水

係数は対数正規分布に適合することが経験的に知られて
いる（Warrick and Nielsen, 1980）．土壌物理性によって
適合する分布形が異なる要因は，岡部ら（1996），原口 ·
安中（1997），原口（2000）によって検討された．
岡部ら（1996）は，直径 20 cmの不攪乱試料を脱気水

で毛管飽和し，試料下部の吸引圧を 5 mmH2Oずつ段階
的に増加させた時に脱水する粗間隙の本数を目視でカウ
ントし，間隙径が大きいほど単位面積当たりの本数が小
さいことを明らかにした．
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Fig. 19 土壌間隙構造モデルの概念図．

この結果に基づき，原口 ·安中（1997）は，対象とす
る土層は粗間隙とマトリクスから構成され，粗間隙径 D
が大きいほど単位面積当たりの本数 µ が小さく，サン
プル断面積 aに含まれる粗間隙の本数は平均 aµ を持つ
ポアソン変数と仮定した（Fig. 19）．次いで，粗間隙中
の水移動が Hagen-Poiseuille則に従うとして飽和透水係
数を算出した．その結果，サンプル断面積 aが小さいと
き，飽和透水係数は稀に含まれる直径 Dの大きい粗間隙
を流れる大きな流量によって右に尾を引く対数正規分布
に近似されること，サンプル断面積 aを大きくすると平
均 aµ を持つポアソン変数は正規分布に近づくので，飽
和透水係数は正規分布に近づくことを明らかにした．次
いで，原口（2000）は，Fig. 19の間隙構造モデルに基づ
き，体積含水率と乾燥密度は正規分布に近似されること
を明らかにした．
原口らのアプローチは，乾燥密度や飽和透水係数をミ
クロな間隙構造に由来する確率変数の関数で表し，派生
分布の理論（G.P. ウォズウァース and J.G. ブライアン,
1986）を適用して土壌物理性の分布形を検討したものと
解される．

12. 終わりに

土壌理化学性の空間的不均一性に関して，本稿を通じ
て筆者らが主張した点は以下のように要約される．

◆ 推測統計学と比較して，Geostatistics は「対象とす
る土壌理化学性の空間的なマップ作成が可能である
点」，「スケールアップの理論を有している点」及び
「未測定点での値もしくは未測定エリアの平均値の
推定誤差を評価できる点」が優れている．

◆ 空間的な加法性を有する土壌理化学性に対しては
kriging が適用できる．作物生産と密接に関係する
肥料成分は空間的な加法性を有し，施肥成分の空間

的なマップやスケールアップを通じた栽培管理への
展開が容易である．

◆ 均一系の水移動方程式を野外土壌に適用するため
には，透水係数のスケールアップが必要である．し
かし，透水係数は空間的な加法性を有さないため，
kriging を用いて小スケールで得られた透水係数か
ら大スケールへのスケールアップはできない．

◆ 透水係数のスケールアップに関する別のアプローチ
として，「REV概念」と「確率論的水移動方程式」が
ある．前者はサンプルスケールの増大によって透水
係数をスケールアップする手法であるが，REV は
多大な労力をかけて実験的 ·経験的に求める必要が
ある．また，後者は透水係数を確率変数とみなすこ
とにより，小スケールで得られた透水係数から大ス
ケールにおける透水係数を理論的に推定する手法で
あるが，透水係数の平均がサンプルスケールに依存
する実験事実により，確率変数の性質が一意的に定
まらないことがこの手法に疑問を投げかけている．

◆ 相似理論の空間的不均一性への適用は，スケーリン
グファクターを確率変数と見なす点で「確率論的水
移動方程式」と同様なアプローチである．このため，
スケーリングファクターの確率論的性質が一意的に
定まらないという問題は「確率論的水移動方程式」
と共通する．

◆ 野外土壌の理化学性には，時間的な変動が小さい項
目と変動が大きい項目がある．Geostatistics は時間
的な変動が小さい項目のマップ作成に有効だが，時
間的な変動が大きい項目にはさほど有効ではない．
Time stabilityは，時間的な変動が大きい項目（例え
ば，土壌水分）に関して，空間的な分布の時間的安
定性の評価や空間的に不均一な対象領域の平均的挙
動を示す観測点の探索を行う手法であり，トレンド
系にも適用できるユニークなアプローチである．

◆ 野外土壌の土壌理化学性の測線上の分布を 1セット
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の数値とみなすアプローチと，空間系列とみなすア
プローチが存在する．後者に関して，Geostatistics
は，土壌理化学性の空間系列に対して，時系列解析
で用いられる自己相関の手法を適用したアプローチ
である．一方，Time stabilityの空間スケール依存性
（Kachanoski and de Jong, 1988）は，土壌理化学性の
空間系列に対して，信号処理分野のパワースペクト
ル及びクロススペクトルの手法を適用したアプロー
チであり，土壌理化学性の時間的な変動が，どの空
間スケールに支配されているかを検討するのに適し
ている．

今日では，ドローンなどの近接リモートセンシングを
用いて，多大な労力をかけることなく土壌理化学性の
空間的な分布を得ることができる．同様に，作物の生育
量や収量の空間的な分布も得ることができる．“スマー
ト農業” の典型的な例である可変施肥は，ドローンで撮
影された土色（腐植含量）に基づく地力マップから，場
所ごとの施肥量を変える手法である．場所ごとの施肥量
を変えたことによる効果は，作物の収量マップから評価
することができる．このように，“スマート農業” では
空間的に分布する複数の項目間の関係を扱う場面が多
い．本稿では，複数の項目間の関係を扱う手法，例えば
cross-variogramや co-krigingについては，筆頭著者の能
力不足ゆえ省略した．また，REVの存在を仮定して，作
土層の単一の飽和 ·不飽和透水係数を逆解析により求め
るアプローチがあるが，同様な理由により省略した．会
員のどなたか，続編を書いていただければ幸いである．

付録

飽和透水係数の変動係数の実測値と（22a）式による摂
動近似の妥当性に関する試算
対数正規分布の平均の期待値 x′ と標準偏差の期待値 s′

は，正規変換後の正規分布の期待値 µ ′ と分散の期待値
σ ′2 を用いて以下の式で表される．

x′ = eµ ′+ σ ′2
2 (付 1)

s′ =
{

e2µ ′+σ ′2
(

eσ ′2 −1
)}

(付 2)

仮に（22a）式の lnK′
s が lnKs より十分小さいという条

件を σ ′/µ ′ = 0.05，すなわち変動係数 5 %とすると，x′

と s′ は µ ′ のみの関数として，以下の式で表される．

x′ = eµ ′+0.00125µ ′2
(付 3)

s′ =
{

e2µ ′+0.0025µ ′2
(

e0.0025µ ′2 −1
)}

(付 4)

Ks の実測値の第一の事例として，Table 2 中の Ks の

平均（14 cm hr−1），標準偏差（26 cm hr−1），変動係数
（190 %）を採り上げる．まず，x′ = 14 　を満足する付
録 3）式の µ ′ は，繰り返し計算により 2.63041となる．
これを（付録 4）式に代入して s′ を計算し，%表示の変
動係数 s′/x′×100を計算すると約 13.2 %となる．これ
は実測値 190 %から大きく乖離している．
第二の事例として，Ks の平均（3.57 cm hr−1），標準
偏差（2.82 cm hr−1），変動係数（79 %）の事例（原口,
1998）を採り上げる．同様な手順で % 表示の変動係数
を計算すると約 4.6 %となる．これは実測値 79 %から
大きく乖離している．
以上の試算例から，（22a）式に基づく摂動法は，Ks の
変動係数がごく小さい場合に限定されると考えられる．
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要 旨

本稿では，野外土壌の理化学性の空間的不均一性に対する主要なアプローチの特徴と適用性について論
じた．均一系の水移動方程式を野外土壌に適用するためには，透水係数のスケールアップが必要であ
る．Geostatistics では kriging を用いた透水係数のスケールアップはできないことを指摘した．代わる
手法として，REV概念はサンプルスケールの増大によって透水係数をスケールアップする手法である
が，REVは労力をかけて実験的に求める必要があることを指摘した．確率論的水移動方程式は小スケー
ルで得られた測定値から大スケールにおける透水係数を理論的に推定する手法であるが，透水係数の平
均のサンプルスケール依存性は，この手法に疑問を投げかけることを指摘した．Time stabilityは時間的
にも変動する土壌水分に対して，代表的な観測点の選定に有効であり，トレンド系にも適用できる特徴
を指摘した．

キーワード：空間的不均一性，Geostatistics， REV，確率論的水移動方程式， Time stability




