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はしがき 

 

人工林，特にヒノキ一斉林では，樹冠の閉鎖が進むと下層植生が消失し，土壌

の表面侵食が起こることが知られている。これらの表面侵食に関するデータは

かなり蓄積されてきており，特に近年申請者らの Cs-137を用いた評価により，
過去における侵食量も推定できるようになってきた。また，このような林地で

は，降雨時に容易に地表流が発生し、土壌侵食が発生するのみならず，ピーク

流量が増大するために下流の洪水を引き起こす可能性もある。さらには，土壌

の保水能力は低下し，渇水期の流量は減少するであろう。 
そこで本研究では，水流出特性の変化を明らかにするために，実際に林床が裸

地化したヒノキ人工林において，小流域を複数選定し流出特性について調査を

行い，ヒノキ人工林の流出特性に対する影響を評価することを目的とする。 
人工林化にともなう洪水流量の増加については，古くからその問題が指摘さ

れてきた。しかしながら，実際にどの程度，施業の悪いヒノキ林で，洪水時の

流出量が増加し渇水期の流量が減少するかについては，実際の観測データは極

めて少ない。そのため，実際にはどのような流量変化が起こっているのか，ま

たどのような対策を取ったらよいのかについて，まだほとんどわかっていない

のが現状である。これは，１つには降雨時のみに流出が発生するプロットから

の流出を測定する方法が確立してなかったことに起因すると考えられる。申請

者らは，パーシャルフリュームと静電容量式のセンサーを組み合わせることに

より，常時水流がないプロットでも正確に流量を測定することができるように

なった（写真参照）。この手法を多くのヒノキ林について適用することによって，

人工林化による洪水流量の変化をとらえることが可能となった。本報告書にお

いては，科研実施期間に得られた成果について報告するものである。 
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三重県大宮町における人工林の荒廃による水・土砂流出特性 
 

恩田裕一・福山泰治郎 
 

はじめに 
斜面において雨水による物質移動には、雨滴衝撃による短距離の移動と、飽和地表流による

物質の輸送がある。日本の山地森林域の斜面では、浸透能が高いのでホートン型の地表流が発

生することは稀であるとされている（谷ほか, 1992）。本研究の調査地であるヒノキ林地斜面で

も、土砂生産に対する雨滴衝撃による表層物質の移動の寄与が大きいことが示唆されている（福

山・恩田, 2003）。 
その一方で、ヒノキ林地において浸透能が低下し、地表流が発生する可能性が指摘されてい

る。間伐遅れのヒノキ林では、枝が枯れ上がり、樹冠に捉えられた雨滴が林床に直接到達する

ため、表層土壌の構造が破壊されてクラストと呼ばれる層が形成され、粗孔隙が塞がれて浸透

能が低下する（恩田・山本, 1998；湯川・恩田, 1995；恩田・湯川, 1995）。さらに、林床の浸透

能低下によって、地表流の発生頻度が増大し、豪雨イベント時の流出のピーク（洪水流量）が

大きくなる可能性が指摘されている。しかしながら、ヒノキ林地斜面において、ホートン型地

表流がどの程度発生するのかは明らかにされていない。 
斜面上の土壌の剥離と運搬の活発さを示す土壌侵食強度の評価と、流域からの土砂生産量の

評価は、区別して取り扱う必要があるとされている（Miura, 2002）。斜面スケールで、プロット

などを用いて土壌侵食強度を評価することは、表層土壌の流亡による林地の荒廃を評価する上

で重要であるが、ダムの堆砂など下流域への影響を評価するためには、流域スケールでの土砂

生産を評価する必要がある。しかし、斜面スケールの侵食強度評価と流域スケールの土砂生産

の関連が明らかにされていないにも関わらず、斜面上の土壌侵食強度が森林全体を代表する値

として用いられ、森林の表面侵食防止機能の評価が行われている（三菱総合研究所, 2001）。前

節で示されたように、斜面スケールでは、プロットの斜面長を増大させても単位面積あたりの

流亡土砂量が増加しない。つまり、プロットスケールの侵食速度を面積に比例させて、流域ス

ケールの土砂生産量を外挿することはできないと考えられる。したがって、斜面スケールの侵

食強度評価と流域スケールの土砂生産の関連を明らかにする必要がある。 
そこで本研究では、1)ヒノキ林地斜面においてホートン型地表流の発生を確認すること、2)

ヒノキ林地斜面と源流域における水文観測からヒノキ林流域の土砂生産プロセスを明らかにす

ることの 2 点を目的として、ヒノキ人工林源頭部流域において、林地斜面と流域下端で水文観

測と流亡土砂量の観測を行った。 
 
調査地の概要 

調査地として、三重県度会郡大宮町神原地区のヒノキ林を選定した。大宮町は、東経 136 度

25 分、北緯 34 度 21 分に位置する（Figure 1）。土壌は片麻岩を基岩とした森林褐色土壌である。

大宮町は東海地区気候帯に属するが、海岸からやや離れた山間地帯にあるので、比較的内陸的

な気温となっており、年間平均気温は 18.2 ℃である。また大台山系を含む多雨域に近く、年

降水量は 2,400 mm であり、高温多雨域に分類される。一方、山間地帯であるので夏期温度は

高いが冬季温度はかなり下がり、寒暖の年較差の大きい内陸性の気候を示す。 
貯水池（樋谷池, 0.89 ha）上流域のヒノキ林を調査流域（23.95 ha）とした（Photo 1）。調査

流域は、標高 90～260 m に位置し、平均起伏比（流域分水界の最高標高と流域出口の標高の差

を流域の最大辺長で除した値）は 0.356、平均傾斜は 19.6°である（Figure 2）。流域内の 2 つの

渓流が流域下端の貯水池に注いでいる。貯水池周辺一帯は、多くが雑木林であったが、約 40
年前に伐採された後、主にヒノキが植林され、15 年後、20 年後、25 年後に部分的に間伐が行
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われた。しかし計画通りに間伐が行われている林分は少ない。林冠が鬱閉し、下層植生やリタ

ーがない部分が多く見られる。ヒノキ林の他に広葉樹林も若干分布している。貯水池から上流

域を撮影した写真を Photo 1 に示す。 
調査流域の中で、特に下層植生が少なく、土壌侵食が激しいと考えられる小流域を集中観測

流域（0.33 ha, Figure 3）として設定した。流域の平均起伏比は 0.931、平均傾斜は 42.9°であり、

急峻な地形である。流域左岸側から見た流域上流部を Photo 2 に示す。集中観測流域において

毎木調査を行い、林況を Table 1 に、直径と樹高の関係を Figure 4 に、胸高直径分布を Figure 5
に示した。集中観測流域では、流域の中心付近の谷線上に崩壊跡が 1 箇所あり、その下流側に

多量の礫が流亡しているのが見られる（Figure 3 において点線で示した位置）。谷線の下流側は

ガリが発達し、基岩が露出している。ガリの最上流部（Photo 3）からパーシャルフリュームま

での基岩が露出した流路（Photo 4）を、Figure 3 において実線で示した。左岸斜面にも、崩壊

跡が 2 箇所見られる。無降雨時には流出がなく、降雨と降雨後に流出が発生する。 
基岩が露出している流路上に、6 インチのパーシャルフリュームを設置し、水文観測を行っ

た（Photo 5）。パーシャルフリュームの下に 300 l のタンクを設置し、流亡土砂量の観測を行っ

た。左側斜面に、流出プロット（0.001 ha）を設置した。プロットの斜面長と幅はそれぞれ 5 m, 
2 m である。流出プロットの下端に 90° V ノッチ堰を設置し、地表流測定と侵食土砂の採取を

行った（Photo 6）。流域内 2 箇所に転倒マス雨量計を設置し、樹冠通過雨量を観測した。 
 
 
方法 

流域スケールの水文観測のために、集中観測流域（0.33ha）下端の、岩盤が露出した谷線上

に 6 インチのパーシャルフリューム（有限会社竹内鉄工所製）と圧力センサー式水位計（Unidata, 
model6521）を設置した（Figure 3, Photo 5）。水位計に接続されたデータロガー（EME Systems, 
Owl2c）を用いて水位の変動を 5 分間隔で記録した。地表流発生時に一定時間の流量を測定し、

記録された水位と対応させることによって水位流量曲線（H-Q curve）を作成し、水位を流量に

換算した。パーシャルフリュームの下に 300 l のタンクを設置し、土砂を沈殿させて採取した。 
プロットスケールの水文観測のために、集中観測流域内部の左岸側斜面に斜面流出プロット

を設置した（Figure 3, Photo 6）。プロットの斜面長と幅はそれぞれ、5 m, 2 m で傾斜は 34°で

ある。プロットの周囲を幅 20 cm のベニヤ板で囲み、外部からの表面流去水や土砂の流入を防

いだ。プロットの下端にプラスチック製の V ノッチ堰を設置した。越流部分の角度は 90°であ

る。V ノッチ堰の内部をステンレス製の整流板で前後に分割し、下流側に圧力センサー式水位

計を固定し、データロガーにより水位の変動を 5 分間隔で自記記録した。また、堰の上流側を

土砂トラップとして利用した。雨量は、転倒マス式雨量計（Davis Instruments 製, Rain Collector 
Metric Standard♯7852M）を、パーシャルフリューム近傍と V ノッチ堰近傍に各 1 台設置し、

樹冠通過雨量を 5 分間隔で記録した。雨量計と水位計をデータロガーに接続し、約 1 ヶ月ごと

に流出土砂と雨量データ、水位データを回収した。観測期間は 2002 年 5 月 18 日から 2003 年 7
月 30 日である。 
 
結果と考察 
斜面プロットにおける水文観測 

観測期間中の総降雨量は 2305 mmで、77 回の降雨イベントを観測した。そのうち 12 回の降

雨イベント時に表面流出が観測された。表面流出が観測されたときの降雨強度は 4.0-40.8 mm 
h P

-
P

1（平均 15.9 mm h P

-
P

1, 標準偏差=12.0）、5 分間最大雨量は 0.6-9 mm（平均 3.4 mm, 標準偏差=2.2）
であった。このヒノキ林地では最終浸透能が最も低い地点でも 220 mm h P

-
P

1 であり（原田, 1999）、
5 分間雨量に換算すると約 18 mmに相当するが、それよりもはるかに弱い降雨イベント時にも
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表面流出が観測された。原田（1999）は、本研究対象地において表面流出を観測し、5 分間雨

量が 2 mmを超過すると地表流が発生することを報告している。 
ほとんどの場合、降雨強度が増加した直後に表面流出が開始し、降雨中か降雨終了後 20 分以

内に停止した。流出率は、0.2-97 %（平均 30 %, 標準偏差=29）であった。降雨強度など、表面

流出が発生する条件や、流出率などに大きなばらつきが見られたが、林地斜面における表面流

出の発生が、先行土壌水分条件や表層土壌の撥水性（小林ほか, 2003）などに影響を受けるた

めと考えられた。 
降雨特性と表面流出の発生の関係を詳細に見るために、2002 年 9 月 27 日 14:00 から 2002 年

9 月 28 日 8:55 までのハイドログラフをFigure 6 に示した。この期間の積算雨量（樹冠通過雨量）

は 121.6 mm、期間内最大降雨強度は 23.3 mm h P

-
P

1、期間内最大 5 分間雨量は 3.6 mmであった。

この期間を詳細に見ると、降雨強度に応じて表面流出が断続的に 10 回発生していた。流出が開

始する時点の 5 分間雨量は、1.0-2.8 mm（平均 1.9 mm, 標準偏差=0.57）であった。一方、流出

が停止する時点の 5 分間雨量は、0.4-1.0 mm（平均 0.6 mm, 標準偏差=0.22）であった。この結

果から、5 分間雨量が 2 mmを超過すると表面流出が発生し、0.6 mmを下回ると表面流出が停止

する傾向が示された。 
2002 年 5 月 18 日から 2003 年 7 月 30 日までの、斜面プロットにおける流亡土砂量と粗大有

機物流亡量は、それぞれ 4.0 kg, 0.3 kg であった。斜面プロットでは、降雨イベントにかかわら

ず流亡土砂量の変動が比較的小さく、弱い降雨イベント時にも土砂の流亡が観察された（Figure 
7）。斜面プロットでは、期間内最大 5 分間雨量・期間内最大降雨強度の増加に対して、ゆるや

かに土砂量が増加する傾向を示した（Figure 8, 9）。また、期間降水量と土砂量との間に良い相

関が見られた（Figure 10）。 
 

流域下端における水文観測 
2002 年 5 月 18 日から 2003 年 7 月 30 日までの総降雨量は 2091 mm で、75 回の降雨イベント

が観測された。流域下端における流亡土砂量と粗大有機物流亡量は、それぞれ 68.1 kg, 3.2 kg
であった。土砂が回収されたのが 16 回である。流域スケールでは、降雨イベントに応じて流亡

土砂量の変動が非常に大きく、流域からの土砂生産に対して、低頻度（年に 2-3 回）の豪雨イ

ベントの寄与が非常に大きかった（Figure 7）。土砂の年間総流亡量の約 90 %が、2 回の豪雨イ

ベントによるもので、それ以外の比較的弱い降雨では、ほとんど土砂は流亡しなかった。 
次に、降雨特性と流亡土砂量の関係について述べる。まず、期間内最大 5 分間雨量と流亡土

砂量の関係をFigure 11 に示した。期間内最大 5 分間雨量が 5.6 mｍ以下の時は、ゆるやかに土

砂量が増加し、5.8 mmを越えると急激に増加する傾向が見られた。次に、期間内最大降雨強度

と流亡土砂量の関係をFigure 12 に示した。最大降雨強度が 20 mm h P

-
P

1 以下では流亡土砂量はほ

とんど増加しなかった。20-30 mm h P

-
P

1 付近はデータがないが、30 mm h P

-
P

1 を超過すると流亡土砂

量が急激に増加した。これらの結果から、降雨強度 20-30 mm h P

-
P

1 が表面流発生の閾値と考えら

れた。さらに、期間内最大ピーク流量と流亡土砂量の間に良い相関が見られた（Figure 13）。こ

れらの結果から、流域スケールでは地表流の掃流力による土砂輸送が主要な土砂生産プロセス

であると考えられた。 
 
ヒノキ林流域における土砂生産プロセス 

ここでは、斜面スケールと源流域スケールで水文観測を行った結果から、ヒノキ林流域にお

ける土砂生産プロセスを考察する。斜面プロットから流亡する土砂量は、期間内の最大値と最

小値が 1 オーダー程度の差で、比較的変動が小さかった（CV=69.8 %）のに対し、流域から流

亡する土砂量は、期間内の最大値と最小値が 3 オーダー程度の差があり、変動が大きかった

（CV=159.6 %）（Figure 7）。斜面プロットから流亡する土砂量は、期間降水量（土砂回収の間

3



隔に相当する期間の総降水量）と相関があるのに対し、流域から流亡する土砂量は地表流の流

量（各測定期間中の最大ピーク流量）と高い相関が見られた。前章において、ヒノキ林地斜面

では雨滴衝撃による表層物質の移動が卓越していることが示唆された。本章では、斜面プロッ

トにおいて比較的弱い雨でも土砂流亡が起きることが観測されたが、この結果は、ヒノキ林地

斜面において雨滴衝撃による表層物質の移動が卓越していることを支持すると考えられた。 
 
まとめ 

本章では、1)ヒノキ林地斜面においてホートン型地表流の発生を確認することを目的として、

ヒノキ人工林源頭部流域の林地斜面で水文観測を行った。その結果、本調査地における最終浸

透能（220 mmh P

-
P

1）よりも弱い降雨イベント時でも表面流出が観測された。表面流出が観測され

たときの降雨強度は 4.0-40.8 mm h P

-
P

1（平均 15.9 mm h P

-
P

1, 標準偏差=12.0）、5 分間最大雨量は 0.6-9 
mm（平均 3.4 mm, 標準偏差=2.2）であった。ほとんどの場合、降雨強度が増加した直後に表面

流出が開始し、降雨中か降雨終了後 20 分以内に停止した。流出率は、0.2-97 %（平均 30 %, 標
準偏差=29）であった。表面流出が発生する降雨強度や、流出率などの変動が大きかった。 
次に、2)ヒノキ林地斜面と源流域における水文観測からヒノキ林流域の土砂生産プロセスを明

らかにすることを目的として林地斜面と流域下端で水文観測と流亡土砂量の観測を行った。そ

の結果、ヒノキ林では、弱い降雨イベント時に斜面表層物質が雨滴衝撃によって徐々に斜面上

を移動し、谷底付近に一時的に堆積し、年に数回の豪雨イベント時に地表流によって運搬され

る土砂生産プロセスがあると推察された。 
 
 
引用文献 
福山 泰治郎・恩田裕一・森脇寛(2003)ヒノキ林におけるプロットサイズ（斜面長）と侵食土砂

量の関係．地形． Vol. 24, No. 4, p. 397-406. 
原田大路（1999）ヒノキ林における降雨流出に果たす地表流の役割, 愛知教育大学総合科学課

程地球環境科学領域卒業論文, p1-98. 
小林政宏（2003）森林土壌の撥水性と表面化学組成の関係, 第 114 回日本林学会大会学術講演

集 
三菱総合研究所（2001）地球環境・人間生活に関わる農業及び森林の多面的な機能の評価に関

する調査研究報告書, 森林の多面的機能の経済評価, (3)表面侵食防止機能. P 25.  
Miura, S., Hirai, K., Yamada, T. (2002) Transport rates of surface materials on steep forested slopes 

induced by raindrop splash erosion: Journal of Forest Research. 7, 201-211. 
恩田裕一・湯川典子（1995）ヒノキ林において下層植生が土壌の浸透能に及ぼす影響（Ⅱ）下

層植生の効果に関する室内実験．日林誌, 77, 399-407． 
恩田裕一・山本 高也（1998）:リターに被覆された土壌表面におけるクラスト形成プロセスの

解明，日本林学会誌, 80 巻 4 号, 302-310. 
谷 誠・太田猛彦（1992）森林斜面での雨水流動：森林水文学. 塚本良則編, 319 pp, 文英堂出版, 

東京, 102-157. 
湯川典子・恩田裕一（1995）ヒノキ林において下層植生が土壌の浸透能に及ぼす影響（Ⅰ）散

水型浸透計による野外実験：日林誌, 77, 224-231． 
 

4



Nagoya

Osaka

Mie Prefecture

Ohmiya town
34ﾟ21’N

136ﾟ25’ E

1000 km0

★

Figure 1. The location of the study site in Ohmiya, Mie Prefecture.
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集中観測流域

Figure 2  A topographic map indicating the locations of sampling
and small sub-basins
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Figure 3 集中観測流域
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Table 1 Stand description of experimental sub-basin  

Hinoki Sugi Matsu Others Total
Number of trees 1311 28 18 2 1359

Stand density (stands/ha) 3972.7 84.8 54.5 6.1 4118.2
Mean diameter (cm) 11.9 16.1 9.2 25.0 12.0

DBH (cm2) 48.5 2.0 0.5 0.4 51.4
Stand volume per unit area(m3) 384.5
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Photo 4 基岩が露出した流路（流域下端から上流を撮影）
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The role of subsurface water flow paths on hillslope
hydrological processes, landslides and landform

development in steep mountains of Japan

Yuichi Onda,1* Maki Tsujimura1 and Hidekazu Tabuchi2

1 Institute of Geoscience, University of Tsukuba, Tsukuba, Japan
2 Department of Forestry, Nagoya University, Nagoya, Japan

Abstract:

Hydrological monitoring was conducted in high-relief watersheds in the Japan Alps to investigate the relationship
between hillslope hydrological processes and landform evolution in steep granite and shale mountains. In the Koshibu
watershed, underlain by Mesozoic shale, the drainage density and frequency was significantly lower than in the Yotagiri
watershed underlain by granite. Drainage micro-morphology analysis showed that hillslopes in the watersheds K1 and
K6 (Koshibu basin) are mostly combinations of talus and bedrock exposures. In contrast, watershed Y1 (Yotagiri basin)
is composed of several zero-order streams with hollows. Infinite slope stability analysis indicates that the regolith shear
strength in the K6 watershed (Koshibu basin) is lower than that of the Y1 hillslope, but groundwater levels were higher
in the Y1 hillslope than in the K6 hillslope during storm events. These data suggest that, although the shear strength of
the soil is stronger in the Yotagiri watershed, the slopes are unstable because of the groundwater conditions, whereas
deep-seated landslides may occur episodically in the Koshibu watershed associated with extreme storms and very high
antecedent soil moisture. These differences would strongly contribute to the different observed hillslope processes and
drainage characteristics. Copyright  2004 John Wiley & Sons, Ltd.

KEY WORDS bedrock spring; shallow landslide; deep-seated landslide; shale; runoff; hydrogeomorphology

INTRODUCTION

Shallow landsliding and subsequent refilling of landslide scars are thought to be important geomorphic pro-
cesses in most humid areas (Iida and Okunishi, 1983; Dietrich et al., 1986). The susceptibility to landsliding
is related to shear strength of the regolith and to the formation of a perched groundwater table. Soil shear
strength has been measured in many studies, and a number of models simulating the location of landslides
have been developed (Okimura, 1983; Montgomery and Dietrich, 1994; Wu and Sidle, 1995). However, few
studies have studied the combination of shear strength and groundwater level during storm events (Sidle and
Swanston, 1982).

In 1961, a heavy storm hit the Ina area, central Japan, causing many landslides. In an area underlain by gran-
ite, a great number of landslides occurred; but in another area underlain by Cretaceous sedimentary rock, few
landslides were observed. Such differences in landslide occurrence between granite and Cretaceous sedimen-
tary rocks are common in Japan (e.g. Hayashi, 1985; Onda, 1994). However, the reason for the differences of
landslide occurrence between these lithologies remains poorly understood. Field studies suggest that the runoff
from watersheds underlain by Cretaceous sedimentary rocks follow deep groundwater flow paths through
bedrock fissures (Onda et al., 2001; Kato et al., 2000). Because hillslope flow paths are important aspects of
the water cycle, bedrock infiltration and exfiltration may be good indicators of landslide susceptibility.

* Correspondence to: Yuichi Onda, Geomorphology Laboratory, Institute of Geoscience, University of Tsukuba, Tsukuba 305-8571, Japan.
E-mail: onda@atm.geo.tsukuba.ac.jp

Received 10 September 2001
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638 Y. ONDA, M. TSUJIMURA AND H. TABUCHI

Recently, field evidence has shown that runoff through bedrock fissures may play a major role in runoff
generation processes (Wilson and Dietrich, 1987; Montgomery et al., 1997; Onda et al., 1999, 2001; Noguchi
et al., 2001). Many of the fracture flow studies on the groundwater movement in bedrock (e.g. Singhal and
Gupta, 1999) have been encouraged by the need for the disposal of nuclear wastes. The emphasis in most of
these studies has focused on the groundwater movement within bedrock; only a few studies have assessed
the input of groundwater to fractures or output of fracture groundwater. Other studies have been conducted
on bedrock groundwater along hillslopes, especially in limestone areas, but these mainly focused on runoff
processes (e.g. Mulholland et al., 1990). Several studies emphasized the effects of bedrock outflow on landslide
initiation (e.g. Wilson and Dietrich, 1987; Mathewson et al., 1990), but very few field studies have addressed
the input of shallow groundwater to bedrock fractures in hillslopes. Understanding the groundwater flow
paths, including bedrock fractures, will benefit assessments of soil water status and differences in landslides
between areas of contrasting lithologies and resulting landforms.

In this study, the influence of geology on landslide initiation is evaluated by hydrometric monitoring
including the soil water, distribution of bedrock springs, and stream hydrographs in areas where landslide
density varied with bedrock type. in particular, we focused on the infiltration into bedrock during storm events.

STUDY AREA

The Ina experimental watersheds are located in a region approximately 2500 m above sea level in the Japan
Alps, central Japan. Two regions were selected for this study (Figure 1): (1) Yotagiri basin, mostly underlain
by granite, and (2) Koshibu basin, mostly underlain by Mesozoic shale. Two experimental watersheds were
investigated in Koshibu basin: K1 (5Ð31 ha, relief ratio 0Ð67) and K6 (1Ð2 ha, relief ratio 0Ð75). Watershed K6
has two notable bedrock springs. The two watersheds in Yotagiri basin are Y1 (6Ð30 ha, relief ratio 0Ð78) and
Y2 (0Ð88 ha, relief ratio 0Ð97). The Y1-U subcatchment of the Y1 watershed was also monitored. Watersheds
Y2 and Y1-U were also drained by bedrock springs.

The experimental watersheds have steep slopes (>40°), with a 0Ð6 to 1Ð5 m soil mantle, estimated by a
Doken-type knocking pole penetrometer (Iida and Okunishi, 1983). Average soil thickness in the Koshibu
(K) watersheds is 61Ð5 cm and 63 cm in the Yotagiri (Y) watersheds. Laboratory measurements for saturated
hydraulic conductivity (field cores, volume: 100 cm3) for 16 samples in the K watersheds and 18 samples
in the Y watersheds were 6Ð55 ð 10�5 m s�1 and 1Ð39 ð 10�4 m s�1, respectively. These data are about an
order of magnitude higher than the soil data in less steep Japanese watersheds in Japan (e.g. Onda, 1992).
Mean annual gross precipitation in the study area is approximately 1800 mm.

A second-growth forest of Japanese larch (Larix kaempferi ) plantation was distributed in the lower part of
the basins in the Yotagiri study area, and Japanese beech (Fagus crenata) was found at the upper part of the
Yotagiri study area and throughout all of the Koshibu study area.

METHODS

Topographic analysis

First-order streams were identified as any topographic convergence on medium-scale (1 : 25 000) topographic
maps (Takayama, 1972). Microtopographic analysis was conducted to study the different valley forms based
on the detailed field surveys. Such analysis classifies hillslopes based on functional geomorphic processes
(Tamura, 1974). We classify the hillslope microtopography as bedrock exposures, talus-like gravel or boulder
accumulations, and bedrock springs.

Soil and water measurement

Soil thickness was measured by the Doken-type cone penetrometer, having a 5 kg weight, 50 cm falling
height, and 2Ð5 cm cone diameter. The Nc value means the number of blows per incremental 10 cm depth of

Copyright  2004 John Wiley & Sons, Ltd. Hydrol. Process. 18, 637–650 (2004)
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Y watershed

K watershed

Oh

To

Ch

Deep-seated landslides

Figs. 2&4

Figs. 2&4

Figure 1. Location of the Ina experimental watersheds and deep-seated landslides (Oh, Ohnishiyama landslide, 1961, 1Ð8 ð 105 m3; To,
Tobigasu landslide, unknown date, 6Ð0 ð 104 m3; Ch, Chausuyama-landslide, 1903, 3Ð25 ð 10 m5)

penetration. The regolith depth used for our stability analysis corresponds to an Nc D 6 value from knocking
pole penetrometer tests; this depth is reported as the depth corresponding to the potential failure plane in
granitic hillslopes (Okimura, 1983), and Nc D 50 is the soil–bedrock interface (Iida and Okunishi, 1983).

Water discharge was measured in the various watershed outlets as follows: watershed Y1, using a 6 in
(15Ð2 cm) Parshall flume; watersheds K1 and K6, using a 5 in (12Ð7 cm) Parshall flume; watershed Y2, using
a 60° V-notch weir; watershed Y1-U, using a 30° V-notch weir. Upstream of both the Y1 and K6 flumes,
automated tensiometers were installed at depths of 30 to 100 cm in the soil. Tensiometers contained pressure
transducers connected to water reservoirs located above the soil, thus positive pore water pressures (as well
as negative heads) could be recorded on data loggers.

Five groups of tensiometers were installed in each hillslope. Porous cups were buried in two to four depths
in each group, with the deepest tensiometer always located at the soil-bedrock interface, defined as Nc > 50
(Iida and Okunishi, 1983). Both negative and positive pore pressure values in these tensiometers were recorded
by data loggers every 10 min.
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Laboratory experiments

To evaluate the shear strength of the regolith in both K6 and Y1 hillslopes, direct shear tests were performed
on disturbed soil materials in the laboratory. The diameter of the shear box was 24 cm and the soil thickness
was 10 cm. The soil samples were taken at about Nc D 6; just above the soil–bedrock boundary. Soil samples
were passed through a 20 mm sieve and direct shear tests were conducted. The shear tests were conducted
for natural water contents, with normal stresses of 4, 10, 15, and 20 kN m�2. The tests were conducted
under undrained conditions and the displacement rate was set at 1Ð9 mm s�1. The shear tests proceeded until
the peak shear stress appeared; if peak stress was not apparent then the test was conducted until a vertical
displacement of 22 mm occurred.

LANDSLIDE DISTRIBUTION AND DRAINAGE DENSITY IN INA WATERSHEDS

Drainage density and landform of Ina watersheds

The drainage networks in the upper part of the Yotagiri and the Koshibu basins are shown in Figure 2.
Topographic incision and drainage pattern of the valley network shows a significant contrast between the
two bedrock types. The area underlain by granite has many short valleys, whereas the area underlain by
sedimentary rocks has fewer valleys. The drainage density in Yotagiri watershed (underlain by granite) is
higher (12Ð75 km�1) than that of the Koshibu watershed (8Ð68 km�1). The drainage frequency, defined as
the total number of channels per unit area, is higher (72Ð5 km�1) in Yotagiri watershed than in the Koshibu
watershed (35Ð1 km�1). These relative differences are greater for drainage frequency than drainage density.
Similar tendencies have been reported by many researchers (e.g. Tanaka, 1957; Oguchi, 1988; Onda, 1994).
These topographic differences may be due to the different geomorphic processes operating in hillslopes,
mainly controlled by the various types of landslides.

Landslide from the 1961 storm event

Owing to a major frontal storm on 26–29 June 1961, with a total rainfall of 413 mm and a maximum
daily rainfall (on 27 June) of 275 mm, a great number of landslides occurred in the region. Relationships

Yotagiri basin (Granite)

Koshibu basin (Shale)

Drainage density 12.75 km-1

Drainage Frequency 72.5 km-2

Drainage density 8.68 km-1

Drainage Frequency 35.13 km-2

Y1
Y2

k1
k6

0 500 1000 m

0 500 1000 m

Figure 2. Drainage density and frequency in part of the Koshibu and Yotagiri basins (location is shown in Figure 1)
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between cumulative rainfall and landslide density, based on isopleths storm of rainfall during the 1961 event
(Tenryu-river Upstream Sabo Office, 1964) are shown for both granitic and sedimentary rocks (Figure 3).
Landslide density increases with rainfall in both lithologies, but the granite area has a higher landslide density
than the sedimentary rock area, especially for areas of higher rainfall. Landslide data in the two watersheds
for the 1961 storm are summarized in Table I.

Most landslides occurred on 27 June 1961 in granite area but a deep-seated landslide (Ohnishiyama
landslide; location is shown in Figure 1) occurred 2 days after the rainfall peak (29 June 1961) in the
area underlain by metamorphic rocks, adjacent to the sedimentary rock area. Such deep-seated landslides
are common in the area underlain by Mesozoic sedimentary rocks, such as the Chaus-yama landslide in 1903
(Figure 1). Also, the lag times between deep-seated landslide initiation and rainfall are typical (Sidle et al.,
1985; Onda et al., 1999). Although landslide density in the Koshibu watershed (13Ð1 km�2) is smaller than in
the Yotagiri basin (32Ð7 km�2), average landslide mass in Koshibu basin (1710 m3) is larger than Yotagiri basin
(1490 m3). In addition, a number of debris flows were triggered by the shallow landslides in the Yotagiri basin.

Current distribution of landslide scars

The current landslide distribution in a portion of the study area, based on the aerial photographs taken
in 1995, is shown in Figure 4. A large number of landslide scars are still present in both watersheds. In
the Yotagiri watershed, landslide scars can be found mostly in first-order streams. In contrast, in Koshibu
watershed, shallow landslides can be found in only a few locations. The Yotagiri watershed has a much higher
density of shallow landslides (23 km�2) than the Koshibu watershed (2 km�2). Several deep-seated landslide
scars, or linear depressions, related to the mass rock creep (Chigira, 1992) can be found in the Koshibu area.

Microtopographic analysis

Microtopographic analysis was performed to study the different valley forms based on detailed field surveys.
Such analysis classifies hillslopes based on functional geomorphic processes (Tamura, 1974). Descriptive
results of the microtopographic analysis are shown in Figure 5. In the Koshibu watersheds, the valley form is

Figure 3. The relationship between cumulative rainfall and landslide density of the landslide related to a rainstorm in 1961 (after Tenryu-river
Upstream Sabo Office, 1964)

Table I. Landslide in 1961 in Yotagiri and Koshibu basin

Tributaries (Predominant geology) Drainage area
(ð10�3 km2)

Number of
landslides

Landslide density
(km�2)

Average landslide
volume (m3)

Yotagiri watershed (granite) 42Ð7 837 32Ð7 1490
Koshibu watershed (Mesozoic sedimentary rock) 97 487 13Ð1 1710

Copyright  2004 John Wiley & Sons, Ltd. Hydrol. Process. 18, 637–650 (2004)

88



642 Y. ONDA, M. TSUJIMURA AND H. TABUCHI

Yotagiri basin (Granite) Koshibu basin (Shale)

Y1
Y2

k1
k6

0 500 1000 m

0 500 1000 m

Deep-seated landslide
Or linear depression

Shallow landslides

Figure 4. Shallow and deep-seated landslide distribution in Koshibu and Yotagiri basins (location is shown in Figure 1)

relatively shallow and simple, consisting of mainly one valley in watershed K6. In watershed K1, two shallow
valleys join at an elevation of 1180 m. In contrast, large contour curvatures were found in watershed Y1,
and six or seven first-order streams were observed. Many bedrock exposures can be seen in both watersheds
because of their steepness, creating almost vertical walls. The ratio of bedrock exposure in watershed K1 is
12Ð4% compared with 17Ð7% in watershed Y1.

Among the various bedrock exposures, bedrock springs are often observed, such as in watershed K6
(Figure 6). Two types of talus-like hillslope were found in watershed K1. Type A consists of large boulders
(mean diameter of about 50–60 cm), sometimes exceeding 1 m, distributed longitudinally in watershed K1
at altitudes <1230 m. These boulders are angular and covered by lichen, so that type A talus was judged to
be currently inactive. Type B talus is composed of 2–30 cm gravel particles distributed at elevations above
1230 m. These talus materials are not covered by lichen and remain active. Only upper slopes (above 1420 m)
in watershed Y1 are mapped as gravel talus (type B). The diameter of type B talus materials in watershed
B ranges from 3 to 40 cm and most of the materials are covered by lichen. In watershed K1, talus slopes
(both types) comprised 41Ð9% of the area; in watershed Y1 they comprised 5Ð8% of the area. At the top of
watershed K1, a small linear depression was observed suggesting bedrock mass creep.

STREAM HYDROLOGY AND SOIL WATER MOVEMENT IN INA WATERSHEDS

Soil water movement in hillslopes

Figure 7 shows the hydraulic head distribution of subsurface water on the hillslope during a rainstorm in
the shale and granite basins. The vertical percolation of subsurface water is predominant in the soil layer and
in the shale basin, whereas the lateral saturated subsurface flow is observed throughout the soil layer in the
granite basin. Based on observations of hydraulic head distribution from 1995 to 1997, vertical subsurface flow
occurred even during heavy rainstorms in the K watersheds; on the other hand, saturated lateral subsurface
flow frequently occurs parallel to the soil surface during heavy rainstorms with high antecedent soil moisture
condition in the Y watersheds. These characteristics of subsurface flow show that much of the subsurface
water should infiltrate into the bedrock in the K watersheds, whereas the subsurface water should discharge
into the stream during the heavy storms in the Y watersheds.
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Y1

Y2

Figure 5. Microtopography maps and location of tensiometers and weirs in the Koshibu and Yotagiri watersheds

The bedrock spring distribution and runoff

Major bedrock springs in the K1 watershed are located at elevations of 1160, 1350, and 1355 m; in
watershed K6, two major bedrock springs occurred at elevations of 1200 and 1210 m. In watershed Y1,
eight bedrock springs were found at elevations of 1305, 1340, 1350, 1360, 1380, 1400, 1410 and 1460 m; in
watershed Y2, only one major bedrock spring occurred (elevation 1240 m).

The distribution and approximate discharge of the springs in both watersheds are shown for the relatively
dry (October) and wet (July) periods (Figure 8). Spring discharges (l s�1 km�2) are expressed as the relative
runoff divided by the drainage area measured from the topographic map. Springs in the Yotagiri watershed
were located at relatively higher elevations than the Koshibu watershed, and a small amount of water flowed
(1–40 ml s�1) from these granitic springs even during dry periods. In contrast, little runoff was observed
from bedrock springs on 23 October (dry period) in the Koshibu watershed.

STABILITY ANALYSIS AND SUBSURFACE WATER STATUS

Groundwater level rise and stability analysis

The infinite slope model can be used to calculate a safety factor F, analysing landslide hazard for shallow
soil mantles (e.g. Selby, 1979; Sidle and Swanston, 1982):

F D c0 C �� � m�w�z cos2 ˇ tan �0

�z cos ˇ sin ˇ
�1�

where F is the safety factor of the slope, �0 is the friction angle, c0 is the cohesion of the soil for natural
water content, � is the unit weight of the soil at natural water content, �w is the unit weight of water, m is the
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Figure 6. Bedrock springs in watershed K6 (location is shown in Figure 5)

relative groundwater level (defined as the vertical height of the water table above the slide plane as a fraction
of the regolith thickness above the shear plane), z is the vertical depth of the shear plane, and ˇ is the slope
angle.

In the Koshibu watersheds, measured values of c0 and �0 were 1Ð6 kN m�2 and 41Ð3° respectively; in the
Yotagiri watershed these values were 1Ð5 kN m�2 and 42Ð6° respectively. The soil thickness z is the average
soil thickness above the potential sliding surface: 0Ð69 m in Koshibu watershed and 0Ð49 m in the Yotagiri
watershed were used in this analysis.

The theoretical relationship between relative ground water level m and safety factor is shown in Figure 9.
For the same ground water conditions, a higher safety factor was calculated in the Yotagiri watershed than in
the Koshibu watershed. However, landslide density is greater in the Yotagiri watershed (Figure 3), although
the slope angle is slightly steeper in the Koshibu watershed.

When the safety factor F D 1 (i.e. dictating failure conditions), the groundwater level was calculated as
29 cm in Koshibu watershed and 34 cm in Yotagiri watershed relative to the potential sliding plane. Thus,
further explanation is needed to explain why fewer landslides occurred in the Yotagiri watershed.

Groundwater level and landslide occurrence

The antecedent water index, API (e.g. Mosley, 1979), can be calculated in general as

APIi�mm� D �Pi/i� �i D 1 to 30 days� �2�

where Pi is the daily rainfall amount i days before the rainfall event. The API may range from 1 to 30 days,
depending on the study objectives and site response. In this study API30 was employed (Mosley, 1979; Pearce
et al., 1986) for describing the antecedent soil moisture.
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Figure 7. Hydraulic head distribution of subsurface water on the hillslopes (the time is shown as arrows in the stream hydrographs) and
stream hydrograph during a rainstorm in the shale and granite basins in Ina watersheds
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Figure 8. Bedrock spring distributions and discharge during dry and the wet periods
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Figure 9. The relationship between groundwater level above the potential sliding plane and the safety factor based on infinite slope
stability analysis

Relationships between API and daily rainfall are shown in Figure 10. The groundwater levels above the
potential sliding surface are included for each data point in the graphs. Groundwater levels above the potential
sliding plane were measured at three (K6) and four (Y1) positions along hillslope transects using the positive
pore pressure of the tensiometers in these two watersheds. Average values of the groundwater levels from
these tensiometers (Figure 5) at each site are shown with the data points in Figure 10. The storm events are
defined as those with daily rainfall >10 mm. In watershed K6, no data are available for high API30 values
because of some malfunctioning tensiometers during some storm events, but groundwater levels were relatively
low during events with API30 < 40 mm, the highest value being 7Ð9 cm. Groundwater levels in Y1 rose up
to almost 30 cm for wet API30 conditions (API30 > 100 mm). For lower API30 values (API30 < 20 mm),
groundwater levels in Y1 were as high as 23Ð4 cm. Therefore, the groundwater levels in Y1 were higher
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Figure 10. The relationship between API30 and peak rainfall. The groundwater level (cm) above the potential sliding surface is next to
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than K6 groundwater levels for the lower API30 conditions. This may be explained by the lower bedrock
infiltration rate in the Y1 hillslope compared with that of the K1 hillslope.

Occurrences of the maximum water level rise above the potential sliding plane during individual storms in
1997 are shown in Figure 11. The maximum ground water levels in the monitored hillslopes of Koshibu and
Yotagiri watersheds were 7Ð9 cm and 28Ð2 cm respectively. The hillslopes in Yotagiri watershed, underlain
by granite, had a greater response than the Koshibu watershed, which was underlain by Mesozoic shale. The
ground water level needed to cause slope failure (F D 1) is 29 cm in Koshibu and 34 cm in Yotagiri. These
findings suggest that, although the shear strength of the soil is stronger in Yotagiri, the slope is more unstable
because of the ground water condition.

Antecedent moisture and stream runoff

Relationships between API30 and daily average discharge for watersheds Y1 (23 June–5 October) and K1
(4 July–7 October) in 1997 are shown in Figure 12. A moderate but significant linear correlation was found
in watershed Y1 (r2 D 0Ð65), but the data are highly scattered, especially for higher API30 values. The average
discharge in watershed K1 did not increase until the API30 value exceeded 50 mm; all discharge values for
API30 < 50 mm are <1 l s�1. However when API30 > 50 mm, average daily discharge begins to increase.
Therefore, the runoff from Y1 watershed was controlled by both antecedent moisture and possibly peak runoff
(Onda et al., 2001). In contrast, discharge from K1 is mostly controlled by antecedent moisture. These findings
suggest that soil water did not contribute to the runoff in watershed K1, i.e. soil water infiltrated into the
bedrock during storm events.

The role of infiltration on bedrock on hillslope processes and landforms

As shown in Figure 4, bedrock slide scars or several linear depressions can be found in the Koshibu
watershed underlain by shale, and the hillslope landform is composed of both large and small boulders
(Figure 5). The bedrock springs located in the lower portion of the hillslope in the Koshibu watershed were
almost dry in late October (Figure 7); but, during wetter antecedent conditions, discharge from the K1 stream
as well as the spring in K1 increased significantly during higher rainfall (Figures 7 and 12). These findings
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Figure 12. The relationship between API30 and discharge at Y1 (granite) and K1 (shale) watersheds

in Koshibu watershed suggest that the groundwater level of the bedrock is variable and may rise significantly
during prolonged rainfall. The stable talus in Koshibu watershed with boulders and upslope linear depressions
suggests that the past deep-seated rock mass creep occurred throughout the K1 and K6 watersheds.

In Yotagiri watershed, underlain by granite, no deep-seated mass movements were found; however, a large
number of shallow landslides were observed. Hillslopes were mostly composed of hollows and a small area
was classified as talus. Perched groundwater on hillslopes developed during periods of heavy rain (Figure 7),
suggesting a high susceptibility for shallow landslides. Therefore, the major geomorphic processes appear to
be shallow landslides and subsequent refilling (Iida and Okunishi, 1983; Dietrich et al., 1986).
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Numerous studies have measured or modelled the drainage density in mountainous terrain (e.g. Montgomery
and Dietrich, 1992; Oguchi, 1997). Our study suggests that drainage density can be inferred by the relative
importance of hillslope hydrological processes within watersheds. Elucidation of hydrological processes in
hillslopes, including bedrock springs, by detailed field monitoring is important, and future research is needed to
generalize the interrelationships among geomorphic processes, drainage density and mountain geomorphology.

CONCLUSIONS

In the Koshibu watershed, underlain by Mesozoic shale, drainage density and frequency is lower than in
Yotagiri watershed underlain by granite. The drainage micro-morphology analysis indicated that hillslopes in
watershed K1 (shale) are mostly the combinations of talus slopes and bedrock exposures. In contrast, watershed
Y1 (granite) is composed of several zero-order streams with hollows. Infinite slope stability analysis shows
that the regolith shear strength in watershed K6 is lower than that of hillslopes in watershed Y1, but the
groundwater levels were higher in Y1 hillslopes. The bedrock groundwater distribution and discharge suggest
that the bedrock groundwater levels in watershed K1 are lower and fluctuate more than in the Y1 watershed.
These data suggest that although the shear strength of the soil is stronger in Yotagiri watershed, the slope
is unstable because of the groundwater condition. In contrast, deep-seated landslides may episodically occur
in the Koshibu watershed. These differences may contribute to different hillslope processes and drainage
characteristics. Since a feedback system amongst the water flow paths, geomorphic processes and landforms
has been observed (Onda, 1992), the findings of this study may be applicable to mountains with different
bedrock hydraulic conductivities.
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６．四万十川流域における放射性同位体を用いた土砂起源の推定 

 　

　　　加藤弘亮・恩田裕一 

6.1 研究の背景と目的 

 

四万十川流域では，昔からアユ漁が盛んに行われている．しかし，近年になっ

てアユの漁獲量の減少が著しく，上流部にあるダムからの高濁度の放流水がその

原因として考えられている．また，ダムの影響と複合して，粗放化された人工林

斜面からの微細土砂流出量の増加がそれらの問題に拍車をかけていると疑われ

ている．管理が行き届かない人工林，特にヒノキ植林地では，枝打ちや間伐など

の管理がされないために林間が鬱閉し下層植生の生育が困難になるため（写真

6-1，6-2），大粒の林内雨などにより土壌表面の孔隙が破壊されてクラストが形

成される．浸透能が低下した斜面では地表流が発生し，続いて表面侵食．一般に

温暖湿潤気候に属する山地流域では崩壊が主な土砂生産形態であると考えられ

ているが，山間部の人為的な攪乱によって河川流域の微細土砂の生産形態はより

複雑化している． 

一般に温暖湿潤気候に属する山地流域では崩壊が主な土砂生産形態であると

考えられており，崩壊地起源の土砂収支を明らかにすることはきわめて重要であ

る．また，森林斜面からの微細土砂の流出量を把握することは，面的な土砂流出

に対する対策を考える上で不可欠である．  

これまで，河川流域における土砂の供給源を明らかにしようとする多くの研究

が 行 わ れ て お り ， 土 壌 の 持 つ 物 理 的 ・ 化 学 的 特 徴 を 利 用 し た 微 細 土 砂 の

Fingerprinting 手法は特に有効な手段であると考えられている．たとえば，

Caitcheon（1993）は鉱物の磁気特性を，Kurashige（1993a,b）は粒径分布と鉱

物組成を浮流土砂のトレーサーとして供給源の推定を試みた．以下にその詳細を

示す． 

(1) 粒径組成の利用 

Kurashige(1993a;b)は, 濁水濃度の先行型ピーク時の粒度組成に比べて遅

れ型高濃度時の粒度組成には細粒物質が多いことを見いだし, 流域内の河床

堆積物・渓岸堆積物・斜面上の土壌粒度組成の計測結果との比較から, 先行

型ピーク時および遅れ型高濃度時の浮流土砂供給源を, それぞれ河床堆積物

及び斜面上の土壌である, と判定した. 浮流土砂の粒度組成は, 河川水を吸

引濾過し, フィルターに残留した浮流土砂ごと乾燥させずに少量の蒸留水中

に入れ, これを超音波洗浄し高濃度懸濁液を作るか, もしくは河川水から遠

心分離法で土砂を取り出し, 分散剤を加えて攪拌したのち, 光透過式遠心沈

降式粒度分析機, あるいはレーザー回折式粒度分析機で粒度組成を分析す
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る. 

 

(2) 鉱物組成の利用 

対象とする流域内の堆積物の鉱物組成, とくに浮流土砂となりうる細粒物

質の鉱物組成の相違を前もって知っておき, これらと河川の浮流土砂の鉱物

組成を比較し, その主たる供給源を推定する. 浮流土砂の鉱物組成を調べる

場合, 主に粒径 60μm 以下の粒子を対象とすることから, X 線分析法に頼る

ことが普通である.  

倉茂(1993)は, (1)の遅れ型高濃度の浮流土砂供給源を推定する際, 流域

の上流部と下流部の地質の違いから, 上流部と下流部それぞれの斜面上レゴ

リスに含まれる細粒物質の鉱物組成と浮流土砂の鉱物組成を比較し, 浮流土

砂の供給源は上流部レゴリスであると判定した.  

また, 堆積物相互の鉱物組成の違いを知らなくても, 鉱物の生成過程の違

いから, 土砂の供給源を推定した研究もある. Chikita(1992)は, 氷河の融

解水で涵養される湖に流入する粒径２μm 以下の鉱物組成を調べ, この中に, 

風化作用で生成する粘土鉱物が含まれていないことから, この細粒粒子は氷

河の流動に伴い基盤岸が直接削り取られた結果生じたものと推定した.    

 

(3) 磁気特性の利用   

  土砂中には, 磁性のある鉱物粒子がある程度含まれるのが普通であり, 

そのために土砂試料独自が持つ磁気的特性, χ（比磁化率）や IRMn（試料を

等温状態で磁束密度 n ステラの磁場のなかで磁化させたときの残留磁化）に

つ い て magnetic susceptivility meter お よ び Molspin’s spinner 

magnetometer で計測する. χや IRMn は, 土壌の風化の程度で値が異なり, 

上層土壌と下層土壌では異なる値を示す. また同じ流域内でも母岩となる

基盤岩が異なれば, χも IRMn も別の値を示す. Caitcheon(1993)は, いくつ

かの河川堆積物のχと IRMn を調べ, 河川の合流点より上流側と下流側との

比の違いなどから, 合流点より, 下流側の土砂供給源として上流側 2 河川

がいかなる比で寄与するかを調べた.  

 

しかしながら，上で取り上げた土壌の特性は地質条件に依存することが多く，

河川流域内の土砂供給源についてその大概の把握に限られる．また，土砂供給源

のトレーサーの特徴が十分な相違を持つ場合は少なく，どの流域にも適用される

一般的な手法として確立されているとはいえない． 

ところで，近年になって放射性同位体を用いた Fingerprinting 手法が注目を

集めている．特に 137Cs，210Pbex，7Be などの降下性放射性同位体やウラニウムや

トリウム壊変系列の in situ 放射性同位体を用いて，複数の土砂供給源からの相

対的な土砂寄与率の推定（Oldfield et al.，1979；Pert and Walling，1986；

Olley et al.，1993；Wallbrink et al.，1998）や河床堆積物の滞留時間の推定

（Wallbrink et al.，1998）に成功している．たとえば Olley et al．（1993）
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は，複数のガリーからなる小流域（5.1km2）において河床堆積物と出水時に採取

した浮流土砂の 137Cs，7Be，226Ra，232Th 濃度を測定し，流出土砂の供給源とそれ

ぞれのガリーからの相対的な土砂寄与率を推定した．その結果，河床堆積物の供

給源が主にガリー自身であるのに対して浮流土砂はリルあるいはシート浸食に

由来する土砂の寄与率が大きく，低水時と出水時に土砂供給源が変化することを

明らかにした．また，Wallbrink et al．（1998）は，Australia の Murrumbidgee 

River において流域の土砂供給源を耕作地，非耕作地および河道・ガリーの三つ

に区分し，それらの放射性同位体濃度の違いを利用して，低水時と出水時の浮流

土砂供給源を推定した．さらに浮流土砂の 210Pbex 濃度から流域微細土砂の滞留

時間を推定するモデルを提案した．Motha et al．（2003）は，複数の浮流土砂の

供給源からの相対的寄与率を 137Cs，210Pbex 濃度と地球化学的特性などの複数の指

標を用いて推定した．研究対象流域から流出する浮流土砂の半分以上が不攪乱の

森林土壌であるが，舗装されていない道路の単位面積当たりの土砂生産寄与率は

不攪乱の森林土壌の 20～60 倍に上り，森林流域の微細土砂生産における未舗装

の道路の重要性が明らかになった． 

放射性同位体を用いた微細土砂供給源の Fingerprinting 手法は，森林表層土

壌と崩壊地斜面や河道に代表される下層土からの相対的土砂流出寄与率の推定

に非常に有効である．しかし，放射性同位体を用いた土砂供給源の推定に関する

研究の多くは，耕作地や牧草地が広く分布する流域を対象としたもので，崩壊地

からの土砂流出が予想される山地流域にその手法を適用した研究はない．そこで

本研究は，四万十川上流域の崩壊地が分布する山地流域において，放射性同位体

を用いた微細土砂の Fingerprinting 手法により，流域の微細土砂流出の大概を

把握することを目的とした． 

 

6.2 トレーサーとしての環境放射性同位体 

 

 環境放射性同位体の主要な供給源として岩石圏と大気圏がある（Olley et 

al.1993）．137Cs や 210Pbex，7Be は大気中から沈着するが，土壌中のウラニウム，

トリウム壊変系列の放射性同位体などは母岩に含まれる放射性同位体に由来す

るものである．大気由来の放射性同位体は，地表に降下するとすぐに表層土壌中

の微細物質に強力に吸着されるため，攪乱されていない土壌断面では表層で最も

濃度が高く，深さに伴って指数関数的に減少する．一方，土壌中の in situ 放射

性同位体は母岩に含まれるウラニウムやトリウムに由来し，土壌プロファイル中

のそれらの存在比（U/Th 値）は深度に関係なく一定の値を示すが，気候，土壌，

岩質，塩分などの違いに伴って値が変化する．表層土壌への供給過程に起因する

これら放射性同位体の土壌中の分布特性の違いは，放射性同位体を用いた土砂の

トレーシングや土壌侵食研究の基礎になっており，流域内の土砂生産過程を三次

元的に把握することができる．  
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(1)降下放射性同位体 
137Cs（半減期 30.2 年）は，1952～62 年にかけて行われた水爆実験の副産物と

して大気中に放出された人工放射性同位体である．大気中の 137Cs は主に降水に

伴って地表に降下し，表層土壌中の微細粒子に強く吸着されている．北半球の
137Cs 降下量は 1963 年にピークを示し（図 6-1），原水爆実験禁止条約（Nuclear ban 

treaty，1963 年）以降 137Cs の降下量は減少を続け，1970 年代後半から現在まで

の降下量はほぼ０である (Walling and Quine，1990；Mahara，1993)．137Cs の

全降下量には地域的な差があり，たとえば nuclear weapon tests が主に北半球

で行われたため南半球より北半球の降下量が多く，またチェルノブイリ原発事故

のような局地的な放射能汚染にも影響される． 

一般的に，攪乱されていない土層中の 137Cs の濃度分布は，存在する 137Cs の大

部分が上部 100mm 以浅に存在し，表層付近で最も濃度が高く，深さに伴って指数

関数的に減少する（図 6-2）．土壌中のこのような Cs-137 濃度の分布特性は全球

を通して一般的で，表層土壌と下層土を区別する指標として用いられる．また，

一般的な土壌環境において，生物的，化学的プロセスによって土壌から分離する
137Cs 量はごくわずかで（Davis，1963；Dahlman，1975；Lomennick and Tamura，

1965），137Cs などの降下性放射性同位体は土壌中の微細物質に保持されると，環

境中における再移動は主に侵食や耕作による核種を吸着した土壌粒子の物理的

な移動に伴うことが知られている（Ritchie and McHenry，1990）． 
210Pb（半減期 20.3 年）はウラニウム壊変系列を構成する放射性同位体の一つ

で，土壌や岩石に含まれる 235U に由来する．土壌中に含まれる 210Pb は in situ

生成によるものと大気中からの降下に由来するものがあり（図 6-3），特に大気

中から降下した 210Pb は 210Pbex（210Pb excess）として区別される．210Pbex は土

壌中から大気中に拡散した気体の 222Rn の壊変により生成され，137Cs と同じく主

に降水に伴って表層土壌に沈着する．土壌プロファイルの 210Pbex 濃度の分布は

表層で濃度が高く，深さとともに指数関数的に減少し，137Cs よりも半減期が短

いために検出限界深度は 137Cs に比べて浅い（図 6-2）．なお，In situ 生成の 210Pbex

は土壌プロファイル中にほぼ均一な濃度で存在している．現在 137Cs はほとんど

降下していないが，210Pbex はほぼ一定量の供給を受けていることが両者の大き

な違いである． 

 

(2)In situ 放射性同位体 
235U（半減期 X 年）および 232Th（半減期 X 年）は壊変系列を構成する放射性同

位体で，岩石の生成時からその中に含まれている．235U と 232Th の存在比（U/Th

値）は土壌や母岩の種類，風化の程度に影響を与える気候や塩分条件によって変

化し，地質あるいは土壌型の違いによって異なる値を示すことが多い．一般的に

同じ地点の土壌プロファイルの U/Th 値は深さに関係なく一定の値を示す．  
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6.3 研究対象流域 

 

 研究対象流域は，高知県を流れる四万十川の支流である四万川流域（図 6-4）

で，東京の西南 700km に位置している．面積 81.3km2 の流域は標高 360～1402m

に分布しており，西部の中起伏山地（起伏量 200-400m）と北部石灰岩地域の小

起伏山地（起伏量 200m 以下）を除いて，流域の大部分が起伏量 400m 以上の大起

伏山地である（図 6-5）．流域の年平均降水量は 2200mm であるが，1902～3921mm

と年変動が大きい．6 月から 7 月の梅雨の時期に多雨で，夏季には台風の通過に

伴って集中豪雨が発生することが多い． 

地質は，四万川流域を東西に横切る仏像構造線を境界に，北部が秩父帯，南部

が四万十帯北帯に属している．流域の大部分が砂岩，泥岩およびそれら互層で構

成されており，脆弱な岩質の蛇紋岩が上流域に分布している．北部の流域界に沿

って四国カルストと呼ばれる石灰岩地域が分布している．流域には多数の斜面崩

壊が発生しており（写真 6-3，6-4），道路の建設に伴って発生したと考えられる

小崩壊が多く分布している（写真 6-5，6-6）．中の川流域および四万川上流部の

蛇紋岩地域で発生頻度が高い．林業従事者の話によれば，四万川上流部の蛇紋岩

地域では毎年のように地すべりが発生するという．四万川の支流域および中の川

流域に一連の砂防ダムが設置されており，特に中の川流域に多く設置されている． 

 全流域面積の 65.0%と 22.9%がそれぞれ植林地（写真 6-7,6-8）と天然林で構

成されており，流域の約 90%が森林で占められている（表 6-1）．水田，畑地，宅

地などは主に河道に沿って分布している（図 6-6）．なお，現地調査時に流域の

大部分を回ったが，流域内に典型的な粗放化された植林地は確認できなかった． 

 

6.4 研究方法 

6.4.1 サンプリング方法と供試体の準備 

 137Cs，210Pbex，
214Bi，208Tl 濃度を測定するために全 54 サンプル（22 斜面土壌，

32 河床堆積物）を四万川流域で採取した（図 6-5）．サンプルの採取は 2002 年の

12 月の低水時期に行った．斜面土壌は森林斜面と崩壊斜面，森林内のガリー，

林道から表層 50mm のバルク土壌を移植ゴテを用いて採取し，微細土砂サンプル

は河道に集積している土砂の上部 20mm を採取した（写真 6-9，6-10）．採取した

サンプルを実験室に持ち帰り，水中で 2mm のふるいにかけた後，乾燥炉を用いて

110℃で 12～24 時間乾燥させた．それから，容量 100ml のプラスチック製の容器

に試料を封入した． 

 

 6.4.2 放射性同位体濃度の測定 

 137Cs，210Pbex，
214Bi，214Tl 濃度を Gamma spectroscopy によって測定した．１

つの試料の測定時間は 43200 秒とした．測定の方法は，Wallbrink et al.(2002)

に従って行った．137Cs，210Pbex，
214Bi，214Tl はそれぞれ 661keV，46keV，609keV，
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581keV のγ線エネルギーを放出する． 

１）測定器の働き  
 測定に使用したγ線検出器は，γ線がゲルマニウムに入射するときの光電効果

( Compton 散乱 )を利用して検出器に入射したγ線を電流パルスに変える．入射

したγ線のエネルギーに対応した電流パルスは MCA（数千のチャンネルに電流

パルスを自動的に選別する装置）によってその高さが判別され，何番目のチャン

ネルに記憶されるべきか判断される．この時のパルスの高さはアナログ量である

が，これをアナログ・デジタル・コンバーター（ADC）によって，いったんデ

ジタル量に変換してから相当するチャンネルに割り当てられて記憶される．  
 

 
2）測定系の概要  

 測定系はγ線検出器と MCA 及び記録装置に大別される．γ線検出器からの電

流パルスは増幅され，エネルギーごとに相当するチャンネル（記録装置）に振り

分けられる．記憶された計数値は，ブラウン管上にスペクトルとして目に見える

形で表示される．また，データを外部の磁気ディスクに読み出しすることができ

る．  
 

3）測定値について  
 放射線測定において，あるエネルギーのγ線の計数値が n カウントであった

時，その標準偏差は nで与えられる．いま，試料の全計数値を ns，計数時間を

ts 秒，バックグラウンドの計数値を nb，計数時間を tb 秒とすると，試料の正味

の計数率 no(cps:count per second)は，   

( )n n t n t n t n to s s b b s s b b= − ± +/ / / /2 2  

で表される．   
 計測に必要な試料量は，検出器の形状および計測可能な時間によって決まる． 
試料量が多ければ立体的幾何効率が悪化し，γ線の試料への自己吸収が大きくな

り計数効率が悪くなる．一方，試料数が少ないと計数時間を長くしなければなら

ないので，多数の試料の分析が困難になる．  
 放射性核種の絶対量は壊変率 (Bq)で表され，1Bq は１秒に１個の原子核の崩壊

に相当する．計数率から壊変率に換算するには，試料の形態，試料と測定機器の

幾何学的位置，物質による放射線の吸収などによって決まる計数効率を知ること

が必要である．  
実際壊変率に換算するには，使用する放射性核種のエネルギースペクトルを読

みとり，検出量を測定時間で割り，１秒間あたりの検出率 no(cps)を求める．こ

れに測定器種によって異なる検出効率で割り，土壌の重量で割り，さらにγ線放

出率で割ることで，乾燥重量 1kg 当たりに含まれる放射性同位体の絶対量

(Bq/kg)を求める．  
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５）検出部と試料  
 測定する試料は，検出器の上部に置くだけでよい．土壌試料から発する放射線

は微弱であるため，宇宙線や周囲に存在する放射性物質による影響を最小にして

測定する必要がある．そのために，検出器の周囲は鉛ブロックで遮蔽されており， 
外部から放射線が検出部に入射するのを防いでいる．試料からは，γ線のみでは

なくβ線も放射されており，これが制動放射によって低エネルギー側のバックグ

ラウンドを著しく増し，好ましくない．そこで，β線による影響を取り除くため

にプラスチック製の台を取り付けてある．  
 

６）MCA の操作方法・測定手順  
(a) パソコンにおける MCA の初期設定  
 MCA 上での測定時間の指定（前と同じ測定時間で計測するときは省略す

る . ）  
      ①   PRESET を押す       
      ②  測定秒数を入力する  

(b) 試料カプセルを検出部にセットし , 鉛で遮蔽する .  
(c)パソコンの MCA 上の  COLLECT ボタンを押す .  
(d)  測定中 . （１サンプルにつき , 測定 12～24 時間）  
(e)  測定終了 . MCA   CONTROL 用パソコンの操作を行う .  
(f)  データの読み出し  

① パソコンの MCA 上の Peak Search, Identify Peaks を押す .  
② データの保存  

 

          

6.4.3 崩壊地面積の測定 

 研究対象流域に分布する崩壊地を空中写真から判読し地形図にプロットした．

なお，判読には 1999 年に撮影された空中写真を用いた．河床堆積物の採取地点

の集水範囲に分布する崩壊地面積を求め，集水面積に対する崩壊地面積の百分率

を崩壊地面積率とした．各崩壊地の面積の測定には画像ソフトの面積測定機能を

使用した． 

 

6.5 結果と考察 

6.5.1 斜面土壌と河床堆積物の放射性同位体濃度 

斜面土壌中と河床堆積物の放射性同位体濃度の分析結果を表 6-2 に示した．

森林斜面で採取した表層土壌に含まれる 137Cs と 210Pbex 濃度はそれぞれの平均が

28.8Bq/kg，218.3Bq/kg で，分布範囲は 137Cs が 19.5 - 45.5Bq/kg，210Pbex が 69.1 

- 440.7Bq/kg だった．下層土（崩壊斜面，ガリー壁，林道上堆積物）のサンプ

ルでは，137Cs と 210Pbex 濃度は平均がそれぞれ 3.3Bq/kg と 22.8Bq/kg で，分布範

囲はそれぞれ 0 - 8.8Bq/kg と 0 - 62.2Bq/kg だった．斜面土壌の 137Cs ，210Pbex
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の濃度特性は特に森林土壌で広い範囲に分散しているが，森林の表層土壌と下層

土の間には明確な違いがあった（図 6-7）．河床堆積物の 137Cs，210Pbex 濃度の平

均値は，それぞれ 3.8Bq/kg と 17.1Bq/kg で，分布範囲は 1.5 - 9.3Bq/kg と 0 - 

53.1Bq/kg だった．四万川と中の川で採取した河床堆積物の 137Cs，210Pbex 濃度に

大きな違いはなかったが，四万川の河床堆積物の 137Cs，210Pbex 濃度の方が若干高

い値を示した（図 6-8）． 

 

6.5.2 河床堆積物の U/Th 値 

 中の川上流部は，U/Th 値が 2.0～3.1 の範囲で 2.5 前後を示し，四万川上流部

では 1.8～4.2 とばらつきが大きい．地質帯 P-1 と地質帯 P の U/Th 値の平均は，

それぞれ 2.75 と 1.7 だった． 

   

6.5.3 137Cs と 210Pbex 濃度から推定した各供給源からの寄与率 

 森林斜面の表層土壌と下層土の 137Cs，210Pbex 濃度に明確な違いがあることから，

河床堆積物の供給源を表層土壌と下層土の二つに大別して，137Cs 濃度と 210Pbex

濃度からそれぞれの供給源からの土砂の寄与率を推定した．寄与率の推定には次

式を用いた． 

Ax+By=C x+y=1 ・・・・・〔１〕 

ここで A,B は各土砂供給源のトレーサー濃度の値で，x,y はそれぞれ供給源 A,B

からの相対的土砂寄与率を表している．〔１〕式を用いて計算した結果，表層土

壌および下層土からの寄与率が 100%を超えてしまう場合には，その供給源から

の寄与率が 100%であるとみなした．  

 137Cs 濃度から各供給源からの寄与率を推定した結果，中の川流域では 10 地点，

四万川流域では４地点で，河床堆積物が下層土のみに由来すると判定された．ま

た，中の川流域の 3 地点，四万川流域の 5 地点で表層土壌の寄与率は 0～10%と

見積もられた．表層土壌からの寄与率が 10%をこえる地点は中の川流域と四万川

流域で 2 点ずつだった． 210Pbex 濃度からそれぞれの供給源の寄与率を推定した

結果，中の川流域の 11 地点，四万川流域の 7 地点で土砂供給源が下層土のみと

算出された．また，表層土壌の寄与率が 0～10%，10％以上の地点は，中の川流

域ではそれぞれ 3 点，0 点であったのに対し，四万川流域ではそれぞれ２点ずつ

だった． 

なお 210Pbex 濃度から推定した各土砂供給源からの寄与率と 137Cs 濃度から推定

した寄与率はいくらか異なる傾向を示しており，これは河床堆積物の滞留時間や

崩壊発生後の経過時間とその安定性に起因する 210Pbex の直接の沈着による効果

と考えられる． 

 

6.5.4 崩壊地面積率と河床堆積物の 137Cs，210Pbex 濃度の関係 

 崩壊斜面からの土砂供給が河床堆積物の 137Cs，210Pbex 濃度特性に与える影響を

明らかにするために，河床堆積物の採取地点における崩壊地面積率と 137Cs，
210Pbex 濃度の関係を調べた．その結果，崩壊地面積率の増加とともに 137Cs，210Pbex
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濃度が減少する傾向が見られた（図 6-9，6-10）．崩壊地面積率の増加に対する
137Cs，210Pbex 濃度の減少傾向は，四万川流域と中の川流域の河床堆積物で異なり，

四万川流域の方が崩壊地面積率の増加に対する 137Cs，210Pbex 濃度の減少が大きい

傾向を示した．なお，図 6-9，6-10 中に 6.5.3 で求めた各 137Cs，210Pbex 濃度に

対する森林表層土壌と下層土からの相対的寄与率を示した． 

 

6.5.5 流下に伴う河床堆積物中の U/Th 値の変化 

 図 6-11 は，中の川流域と四万川流域で採取した斜面土壌と河床堆積物につい

て横軸に U 壊変系列の 214Bi 濃度を，縦軸に Th 壊変系列の 208Tl 濃度をとってプ

ロットしたものである．地質帯 P1 と地質帯 P で採取したサンプルの 214Bi 濃度と
208Tl 濃度の関係は，異なる傾きの直線で近似することができた．中の川流域は

上流が地質帯 P1 に属しているが，中流以下は地質帯 P に属している．図 6-12

は，中の川川本流の河床堆積物について，流下に伴う U/Th 値の変化を示してい

る．地質帯Ｐを流下する過程で U/Th 値が低下しており，地質帯 P の供給源から

の土砂供給が考えられる．河床堆積物の採取地点の全集水面積に対する地質帯 P

の占有率と両地質帯の U/Th 値から求めた地質帯 P からの土砂寄与率の関係を図

6-13 に示す．地質帯 P の占有面積率の増加に伴って地質帯 P からの寄与率が増

加しており，地質 P からの土砂供給量はその地質帯で構成される集水域の大きさ

に比例すると考えられる．  

 

6.6 まとめ 

 137Cs，210Pbex 濃度は森林土壌で高く，崩壊地やガリーなどの下層土で低い値

を示した．流域の土砂供給源を森林の表層土壌と崩壊地やガリーなどの下層土に

大別して，簡単な混合モデルを用いて各供給源からの寄与率を求めた結果，研究

対象流域における河床堆積物の主な供給源は崩壊地などの下層土であるが，崩壊

地面積率が小さい地点では森林表層土壌の寄与率が大きいことがわかった．また，

河床堆積物の 137Cs，210Pbex 濃度は崩壊地面積率が増加すると減少する傾向を示

し，河床堆積物のこれらの放射性同位体濃度が上流域に位置する崩壊地面積から

の土砂流出を反映していることが明らかになった．また，河床堆積物の U/Th 値

の変化から，河床堆積物が河道を流下する過程で河道近傍および支流域からの土

砂の供給を受けることがわかった． 
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図 6-1 北半球における年間 137Cs 降下量と積算 137Cs 存在量の経年変化 
Walling and Quine,1990 から引用 

図 6-2 土層中の 137Cs，210Pb，7Be 濃度の深度分布 
Bonniwell et al., 1999 から引用 
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図 6-3 環境における 210Pbex の挙動とその利用 
Walling et al., 2003 から引用 

表 6-1 四万川流域の土地利用 
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図 6-4 四万川流域の位置 
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表 6-2 各試料の 137Cs，210Pbex 濃度 
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図 6-7 斜面土壌の 137Cs，210Pbex 濃度 

図 6-8 河床堆積物の 137Cs，210Pbex 濃度 
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図 6-9 河床堆積物の 137Cs 濃度と崩壊地面積率の関係 

図 6-10 河床堆積物の 210Pbex 濃度と崩壊地面積率の関係 

114



 

図 6-11 地質帯 P，P-1 の U/Th 値 

図 6-12 下流方向への距離と U/Th 値の変化 
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図 6-13 地質帯 P からの相対的土砂寄与率と占有面積率の関係 
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写真 6-1 林間が鬱閉したヒノキ林 1 写真 6-2 林間が鬱閉したヒノキ林  

写真 6-3 中の川上流域の崩壊地(1998 年) 

① 

写真 6-4 中の川上流域の崩壊地表層の状態 
  (2003 年撮影，写真 6-3 の地点①に対応) 

写真 6-5 中の川上流域の林道脇の小崩壊 
（写真 6-3 の地点②に対応，2003 年） 

写真 6-6 四万川上流域の未舗装道路脇の

小崩壊（2002 年） 

② 

117



 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

写真6-7 研究対象流域の典型的な植林地 
（中の川流域のスギ植林地，2002 年） 

写真 6-8 研究対象流域に典型的なスギ林

の林冠（中の川流域のスギ林，2003 年） 

写真 6-9 河床堆積物の採取地点 
四万川流域の SM2 地点

のプール，赤い点線で囲

った場所に微細物質が集

積している 

上流 

写真 6-10 河床堆積物の採取地点 
中の川流域の N14 地点

赤い点線で囲った場所に

微細物質が集積している 

上流 
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