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論 文

Sediment pulseに 起 因 す る 山地 流域 非 平 衡 土砂 流 出 の 実態

Translation and dispersion of sediment pulses induced by an extreme rainfall in mountain rivers
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Abstract 
Understanding linkage between channel process along a river course and hill-slope process with lateral sediment sources 

can be significant for management of sedimentary systems. The linkage that is characterized by distribution of storm-
induced sediment in a river channel is often expressed as sediment pulse (wave). This paper examines the propagation 

of sediment pulse formed by storm-induced sediment flow in two river channels of Southern Hokkaido, and classifies 

the patterns of sediment pulse based on difference in the distribution of accumulated sediment volume. Longitudinal 

changes in sediment volume along a river channel were modified to a sediment mass curve. Auto-correlation and cross-
correlation analyses were employed for examining sediment mass curves. The sediment pulses demonstrated with 

sediment mass curve was classified to four patterns, such as decreasing, increasing, intermediate and periodic types. 

Decreasing type along a transport-limited channel and increasing type along a supply-limited channel were dominated. 

Periodic type was not influenced by sedimentary link between channel and hill-slope but independently occurred by 
available sediment along a channel. Furthermore these types of sediment pulse were resulted to be influenced by 

channel width, channel slope and (quasi-) stream power. Although the highest peak of sediment pulse has been 

demonstrated at the channel reach with wide section and/or gentle slope, it has shown dispersed and lower peak at the 

channel reach with larger stream power. 

Key words: sediment pulse, periodic or intermittent sediment supply, sediment mass curve, auto-correlation 
and cross-correlation analyses

1. は じめに

 土砂災害対策とくに水系を対象 とする砂防計画では, 

山地か ら流出する土砂量を予測することが主要課題の一一

つである。砂防計画の流出土砂量予測手法は, 既往土砂

災害の統計資料か ら流域面積あた りの流出土砂量 を設定, 

あるいは, 流出解析によりハイ ドログラフを作成 し, 土

砂水理学的方法(流 砂量式)を 用いて計算 されることが

多い。 しか し, 山地流域における地形条件(河 床勾配 ・

斜面勾配, 河道幅), 流域構造(支 川の合流位置 ・支川

流域規模), 地質条件は様 々であ り, 従来の手法では, 

現実の流域特性 を反映した流出土砂量予測は困難である。

また, 山地流域における土砂流出は, 非平衡状態である

ことが多 く, 平衡流砂を仮定した流出土砂量 とは一致 し

ない場合 も少なくない。

 芦田ら(1975)は 試験:流域における粒径別の流砂量観

測を行い, 粒径5mm未 満の土砂流出が洪水 ピ「クに対

応するのに対 して, 粒径5mm以 上の土砂流出が洪水 ピ

ークに対 して遅れが発生 している現象(以 下, 本文にお

いて 『洪水流出に対する土砂流出遅れ』)を確認 した。 こ

れについて, 芦田らは前者 を浮遊砂形式, 後者を掃流砂

形式が卓越する土砂流出であるとした。 さらに, 芦田ら

(1982)は, 山地河川に特有な階段状の河床構造に着 目

し, 水理量を適切 に算出することにより, 流砂量が掃流

砂量式(芦 田ら, 1978)に より推定可能であることを示

した。 これ らの研究とは別に, 非平衡流砂量を扱 った研

究としてNakagawa and Tsujirmoto(1980)の 非平衡流砂

量式がある。この研究は, 河川における土砂移動に内在

する非平衡性を表現できるモデルであ り, 混合砂礫上の

粗粒化過程や小規模河床形態の解析に応用されている。

 しかし, これ らの理論では, 複雑な山地河川の河床構

造の解釈は困難であ り, アーマコー トやステッププール

が崩れた場合における流砂量は予測 しがたい。 そもそも

流砂量式は, 河床材料が分級 された沖積河川(d84/d16<10
～20)を 対象として, 水理実験 などにより決定されてお

り, これを粒度分布が非常に広い(対 象河川の河床材料
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調査11箇 所ではd84/d16>10～200)山 地河川に適用する

ことは, おのず と限界があると思われる。 また, 非平衡

流砂量式で扱 う空間スケールは, 数m未 満のスケール

を対象 としてお り, 本論文で対象 とす る100～1, 000m

オーダーの山地河川における土砂移動を予測するために

は適 していない。

 非平衡な土砂流出が発生す る原因は, 大きく分けて2

つある。一つは, 崩壊発生の非定常性や河床堆積土砂の

粗粒化(ア ーマコー ト形成)に より土砂供給 自体が抑制

されること(吉 川, 1985)で ある。 もう一一つは, 上述の

ように, 粗粒土砂が 『洪水流出に対する土砂流出遅れ』

(芦田ら, 1975)に よ り, 1洪 水期 間中には流出せず河

道内に滞留することである。 こうした, 河道内土砂輸送

の不連続性に加え, 斜面崩壊や支川土砂流出といった横

方向からの不規則あるいは間欠的な土砂供給(以 下, 本

文において, 『不連続な土砂供給』)が山地河川における

土砂移動の特徴 となっている(眞 板 ら, 1999;Rice et al., 

2001)。

 新谷(1971)は, 荒廃河川における河道内滞留土砂の

移動履歴について分析 を行い, 河床浸食と土砂堆積が交

互に発生することを明らかにした。 中村(1988)は, 新

谷の示 した波状的土砂移動を河道地形条件 と樹木年代学

の見地から考察 し, 土砂滞留特性 を明らかにした。 しか

し, 対象 とする土砂供給が, 河床浸食に限定されてお り, 

側方か らの土砂供給や流域構造の違いに対する土砂流出

の変化については, 検討 されていない。山地流域におけ

る土砂供給 と土砂流出とを結び付 けて行われた研究には

Marutani et al. (1999), Kasai et al (2001)の 支川流域を

対象とした土砂流出速度(Sediment delivery nux)に 関

する研究がある。 さらに, Kasai et al. (2004a;2004b)

は, 出水による本川河床変動に有意な支川合流の影響や, 

岩盤露出, プール ・シュー ト構造形成などの出水規模に

対する応答についてモニタリング調査を行った。 これら

の研究は, 水系全体にわたる出水時の土砂移動 をいかに

扱 うかにおいて, 有益なアプローチであると考えられ, 

本論文もこの研究の流れに位置する。

 地形学の分野では, 『不連続な土砂供給』の下流に対

する影響 は, しばしば, Sediment pulse(ま たはSediment

wave)と して扱 われる。かつて, アメリカ合衆国カリ

フォルニア州金鉱山において, 水力採鉱の廃棄土砂が下

流に対する影響を考慮せず大量に河川に投棄され, この

影響 により下流域 において河床上昇が観測 されたのが

Sediment pulse研 究の始ま りである(Gilbert, 1917)。 近

年 にお い て は, 大 規模 水 理 実験 や 数値 解析 に よる

Sediment pulseの 移動特性解析(Lisle et al, 1997;Cui et

ol., 2003a; Cui et al 2003b)や 地すべ り発生に伴う

Sediment pulseの 移動特性, 粒径変化等の研究(Lisle et

al., 2001; Kodama et al 2003)が 行われている。 しか

し, 地形学におけるSediment pulse研 究の中心は, 主に

地形プロセスの理解であった。流域内での様々な土砂供

給 によって生 じる複数のSediment pulseの 土砂流出速度

に対す る影響 については対象 とされてない。Sediment

pulseは, 本川に沿った堆積土砂量の分布 として調べる

ことが出来る。Sediment pulseの 発生 ・再移動が判明す

れば, 発生地点を起点 とした任意の流下距離に対して, 

流出土砂量が推定で きると考えられる。最終的に流域構

造(支 川合流パ ターン)及 び河道条件(河 幅, 河床勾配)

の違いを考慮 した土砂収支モデルに発展 させ, 1出 水 に

対する流域スケールの流出土砂量予測が可能 となること

が期待される。

 そこで本研究は, 流下距離に対する堆積土砂量分布特

徴 を明 らか にす るため に, 現地 河 川 で観 察 され る

Sediment pulseの パター ンを土砂供給源の種類, 出水規

模, 土砂供給量から分類することを目的とする。

2. 調 査地 の概 要

2.1 調査対象地域

 本研究の調査対象地は, 河床堆積土砂の分布状況から

土砂供給パターンが対照的な河川を選定 した。対象河川

は, 北海道渡島半島東部函館市南茅部支所管内に位置す

る2河 川である(図-1, 表-1)。 尾札部川は, 標高500

～1,100mの 分水嶺 に接 した流域 であ り, 流域面積 は

10.38km2, 著保内川は尾札部川に隣接 した河川であ り, 

流域面積 は2.68km2で ある。対象河川の流域形状係数

は, それぞれ, 0.17, 0.21と 細 長い流域形状 となって

いる。

 流域の地質は, 新第三紀石英安山岩及び石英安山岩質

プロピライ トであ り, 表土層の厚 さは1～2mで ある。

流域内で発生する崩壊地は, 表層崩壊がほとんどであり, 

まれに断層付近の破砕帯な どに崩壊深2mを 超 える岩

盤崩落が見 られるが, いずれも旧い崩壊地である。また, 

流域の表土層には, 道南地域に広 く分布する駒ケ岳降下

軽石堆積物(ko-a:1929年)が 厚 さ5～10 cmで 認め ら

れる。植生は, 両河川 とも8～9割 が天然林であ り, 標

高200m以 下の地域がエゾイタヤ ・シナ ノキ群落, 標

高200～450mが ブナ群落, 標高450m以 上が ダケカン

バ群落, ササ草原となっている。

2. 2 土砂移動の起因となった降雨

 土砂移動 の起因となったのは, 1998年9月 台風5号

による降雨であ った(図-2)。 南茅部支所で は, 15日

夜半か ら雨が降り出 し, 16日15時 には1時 間に70mm

を越 える強雨(尾 札部71.0mm, 南 茅部73.Omm)が

観測 された。24時 間雨量(9月15日22時 ～16日21時)

は, 尾札 部290. 5mm, 南茅 部305.0mmを 記録 し, 観

測史上最大の降雨 となった(1966年 観測開始:南 茅部)。

雨量の年超過確率(南 茅部)は, 時間雨量1/200, 24時

間雨量1/125で あった。降雨域は広 く, 臼尻, 大船, 古

部においても24時 間雨量は, それぞれ299. 5mm, 284. 5

mm, 157.0mmで あった。 この降雨 によ り各 河川で洪

水が発生 し, 家屋浸水などの被害が発生 した。 また, 河
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口から海域に堆積 した土砂は, 尾札部川, 著保内川でそ

れぞれ, 7, 000m3, 6, 900m3と 見積 もられた(函 館土木

現業所, 2003a;2003b)。

2-3 調査対象河川概要

2-3-1 尾札部川

 尾札部川の流路 は延長7.1kmで(図-3), 3次 谷支

川22(下 流か ら数えて22番 目の支川)の 合流後4次 谷

となり, 太平洋に注 ぐ。河床勾配は, 1次 谷区間(支 川

27合 流点上流)が11.9～21.1。 と急勾配 となっている。

これより下流の2次 谷～4次 谷区間は, 勾配を徐々に減

じて河口付近で0. 75。(1/77)と なっている。河床堆積

物は少なく露岩が卓越 してお り, 本川に沿って落差高3

～6mの 滝が7箇 所存在す る。河幅, 河道平面形 は, 露

岩や旧堆積地(駒 ケ岳火山灰ko-a: 1929が 表層に存在)

あるいはさらに古い安定した段丘面により規制 されてい

る。流域内には, 砂防 ・治山施設等はない。

2.3.2 著保内川

 著保内川の流路は延 長4.0kmで(図-4), 2次 谷支

川10の 合流後3次 谷 とな り, 太平洋に注 ぐ。土石流堆

 図 下1 調 査 対 象 流 域 位 置 図

Fig. l Location of study catchments, Osatsube Creek and Chobonai Creek

 凡 例

○雨量観測所

 表-1 対 象 流 域 概 要

Table l Geological and Hydrological characteristics of study catchments

 図-2 実 績 ハ イ エ トグ ラ フ(尾 札 部 雨 量 観 測 所)

Rg. 2 Hourly rainfall distribution of Osatsube Meteorology

 Observatory
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積開始点上流(測 点P.3316～P.3980:Positionの 略, 以

下P. とする)の 平均河床勾配が13.7。 となっている。

これより下流の3次 谷区間は, 勾配を徐々に減 じて河口

付近で1.3。(1/43)と なっている。尾札部川と比較 し

て, 河床堆積物が多 く河床露岩は少ない。河幅, 河道平

面形は, 尾札部川と同様である。流域内には, 尾札部上

水道取水堰地点(P. 2006)～9号 治山ダム地点(P. 3013)

まで取水堰が1箇 所, 治山ダムが9箇 所ある。

3. 調査 方法

3.1 流域スケールの土砂移動調査

 これまで, 土砂移動調査は, 限られた区間を対象に調

査 されることが多かった。 しかし, Sediment pulseを調

べるためには, まず, 側方からの土砂供給の規模 とその

影響範囲を流域スケールで把握する必要があった。 よっ

て, 調査対象区間は, 河口から源頭部まで全区間とその

支川流域 とした。既往最大降雨に相当する出水規模の土

砂移動を把握するためには, モニタリングによる調査で

は, 現象が捉えられるまで長期間を要する。 よって, 実

 図-3 尾 札 部 川 流 域 図

Fig, 3 Details and longitudinal profile of Osatsube catchment, and sediment sampling points

 図-4 著 保 内 川 流 域 図

Fig. 4 Details of Chobonai catchment, and sediment sampling points

凡 例(図-3、 図-4)

:下 滝

□ 河床材料調査地点(PL.)

本 川

治山ダム

○ 堰

斜面崩壊 ・河岸浸食

● に よる土砂供給
(500m3以 上)

← 支 川

支川か らの500m3▲

以上の土砂供給
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地流域における土砂移動情報(新 谷 ・黒木, 2001)を 根

拠として調査を行 なった。本研究では, 1出 水の土砂供

給量と河道内堆積土砂量を対象に調査 した。ここでの土

砂供給 とは, 図-5に 示すとお り, (1)源頭部土石流, (2)

河岸斜面崩壊, (3)支川土砂流出, (4)河床浸食を指 し, 本

川を主体に考えた場合の土砂生産 ・流出を意味 している。

 現地調査は, 2002年9月18日 ～11月22日 に実施 し

た。1998年 土砂移動発生か ら, 4年 が経過していること

から, 土砂移動後の地形変化が予想 された。現地の河床

表面礫径の粗粒化状況から判断 して, 流路の水際部分に

おける細粒土砂 の浸食は推定で きたが, 比高0.5～1.6

mの 河床堆積地は, ほ とん ど変化が ない と観察された。

また, 斜面状況は, 土砂移動直後の空中写真(1999年5

月撮影)判 読結果 と2002年 の現地調査結果 を比較 し

て, 1998年 以降, 新規の崩壊地発生及び既崩壊地の拡

大は, 発生 していないことがわかった。河口近 くにおい

ては, 河床堆積土砂湊深, 河岸保護工(護 岸工)設 置な

どにより地形が変化 したため, 土砂移動直後の現地写真

や聞き取 り調査から, 土砂移動前後の河床断面形を復元

した。

3.1.1 本川河床変動調査

 1次 谷 は50mピ ッチ, 2～4次 谷 は平均100mピ ッチ

で横断形 を測量 した。浸食断面積Aeと 堆積 断面積Ad

は, 河床変動後の横断形をハ ンドレベルにより計測 し, 

変動前の横断形 を現地に残る痕跡(新 谷 ・黒木, 2001), 

河床縦断調査(土 砂堆積深を推定するために実施)か ら

推定 した。現地の痕跡としては, 堆積地に侵入 した樹木

の年齢, 土砂 に埋没 した樹木の埋没深さ, 河岸浸食によ

って露出した樹木根, 堆積層のうち駒ケ岳火山灰(ko-a:

1929年, 勝井 ら, 1989)を 用いた。本川の河床浸食土

砂量Ob(図-5, (4))と 河道内堆積土砂量D. は, 断面

k～ 断面(k+1)問 の測点問距離をム として, 次式 によ

り算出 した。

Gbkk 11(Ak+Ak+l)Le e k
…(1)

Dmkk 1(Ad+Ad+1) Lk …(2)

 ただし, Aeと. Adの 添 え字は断面位置, ObとD鋭 の添

え字はその区間を指す。 また, 支川合流部の局部的堆積

土砂量Dtrは, (2)式によらずポール計測により堆積面積

と堆積深(も しくは堆積断面積 と堆積延長)を 乗 じて算

出した。全河道内堆積土砂量Dは 次式のとお りである。

 Dk+1+1=Dmk+k1+Dtrk+11 (3)

3.1.2 崩壊地調査

 1993年8月, 1999年5月 の空 中写真 を比較すること

により, 1998年 に発生 した崩壊地 を抽 出 した。空中写

真によって判読で きない小規模な崩壊地については, 現

地に生育する樹木の年代か ら判断した。河岸斜面崩壊に

よる供給土砂量Gh(図-5, (2))は, 各崩壊地1箇 所ず

つ崩壊土砂量 耽 と崩壊残土量%を 求め, 次式により算

出した。

 Oh=va-Vb (4)

 ただ し, 崩壊土砂量%(崩 壊残土量%)は, 崩壊平

均幅(崩 壊残土幅)に 崩壊深(残 土厚 さ), 崩壊延長(残

土延長)を 乗 じて算出 した。

3.1.3支 川流出土砂量調査

 支川流 出土砂量(図-5, (3))は, 本川における調査

方法に準 じた方法で算出した。支川流域内の斜面崩壊に

よる供給土砂量 をΣ0trh, 河床変動 による浸食土砂量 を

ΣGtrb, 堆積土砂量をΣDtrと すれば, 支川流出土砂量Qtr

(m3)は 次式で算出した。

9f=i Gtr+SGtr-S Dtr (5)

 ここで, 添え字 は, それぞれ, 支川流域内の崩壊地, 

浸食箇所, 堆積箇所番号を示す。

3.2 土砂収支計算法

 (1)～(5)式を総合 し, 100mお きの流出土砂量 を算出し

た。断面k～ 断面(k+1)問 の土砂収支式は, 下流側断

面kの 流出土砂量をQkと すれば, 次式のとお りとなる。

Qk=Qk+1+Gk+1-Dk+l
Nk+1=Qk+1+(r k+l+rk+l+p1

rti ti ru w

-D
mkk 1+D1) …(6)

 源頭部土石流(図-5, (1))の 供給土砂量は, 土石流

堆積開始点から上流の現地調査から(6)式により算出した。

 調査結果から全流域の流出土砂量は, 尾札部川, 著保

内川それぞれ, 6, 300m3, 6, 500m3で あ り, 除石量及び

聞き取 り調査から推定 される河口から海域の堆積土砂量

(7, 000m3, 6, 900m3)と5～10%の 誤差 で 一致 してい

る。よって, 本調査方法 は, 供給源別の土砂量やそれに

対応 した河道内堆積土砂量の縦断的傾向を議論するのに

必要な精度が確保されていると考えた。

 図-5 調 査 対 象 河 川 に お け る 土 砂 供 給 源

FIg. 5 Catchment diagram dominated by lateral sediment

 sources

=本 川河道 ● 斜面崩壊

---本 川河道 (((1 河床(河 岸)浸 食

 (土石流発生・流下区間) ← 本川河道への土砂供給

-支川 ○Sediment pulseの 伝播
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3.3 自己相関 ・相互相関解析

 自己相関解析 ・相互相関解析 は, 周期性や不規則性 を

伴って変動する現象 について, 時間的あるいは空間的な

分布特性 ・位相ずれを調べるための手法であり, 河床波

の分析などに利用 されている(河 村, 1982)。

 河道内堆積土砂量の縦断分布形は, 土砂供給地点を起

点とした流下距離に着 目して比較すると, 土砂供給源の

違いによりい くつかの特徴がみられる。 この河道内堆積

土砂量の縦断変化を連続 させた曲線形(図-12)を 本論

では 「Sediment pulse堆 積曲線」 と呼ぶ。そ して, 100 m

おきに算出された河道内堆積土砂量について自己相関 ・

相互相関解析 を行うことにより, Sediment pulse堆 積曲

線の周期性やパ ター ンについて解析で きると考えた。

 自己相関 ・相互相関解析 は, 尾札部川(P. 0～P. 7100)

と著保内川下流 区間(P. 0～P.2000)を 対象 として行 っ

た。著保内川については, 測点P. 2000上 流 においては

治山ダム及び堰の配置が堆積 曲線の分布に大 きく影響 し

ている。 よって, 堆積曲線の周期性 を分析するためには, 

望 ましくないので, 測点P.2000か ら下流のデータを使

用することにした。 自己相関係数 篇は, 変数を夕, 空間

ラグ(位 置的ずれ)を δ(m)と するとき, 次式であら

わされる。

δ=l・k …(7)

ここに, n:デ ータ個数, 1: データ間隔(m)

 相互相関係数 は, (7)式において, yi+kiをxi+kに置 き換

えることにより算出される。

4. 調 査結 果

 調査の結果 を河川別 に, 図-6, 図-7に 示す。図中

には, 擬似ス トリームパワー, 河幅分布, 生産源別の供

給土砂量, 河道内堆積土砂量, 流出土砂量を示す。 ス ト

リームパ ワー Ω(J/ms)は, 一般的 に, 単位 長 さ(縦

断距離), 単位時間あた りの位置エネルギー消費量とし

て(8)式のとお り定義 される(Knighton, 1998)。

Q=pgQI …(8)

ここに, ρ: 水 の 密 度(kg/m3), g:重 力 加 速度(m/s2), 

Q: 流 量(m3/s), 1:対 象 地点 河床勾 配。 ただ し, こ こ

では, 瞬 間値 で はな く1洪 水期 間中の累積 ス トリー ムパ

ワー を表現 す るた め, Ω を時 間t(s)に つ いて積 分 し, 

そ れに比例す る 「擬 似(quasi-)ス トリームパ ワーA(m3)」

を次 式の とお り定義す る。

Pc=ARTx1f3oc 1 IQdt (9)

ここに, A:流 域面積(km2), R24:24時 間雨 量(mm)。

また, 河幅は旧堆積地 ・斜面に挟 まれた1998年 堆積地

を含む流路幅 とする。

4.1 尾札部川

 尾札部川の河床は, 滝や露岩が卓越 してお り, 露岩が

本川流路延長に占める割合は, 54%に 達 している。土

砂移動前も, 河岸露岩部におけるコケ類の生育状況から

判断 して, もともと露岩した状態であったと思われる。

また, 土砂堆積区間の前後においても露岩が見られ, 河

床縦断調査から推定 される流路部分の土砂堆積層厚さは

0.1～0.5mと 薄 く, 土砂堆積前には, 河口部 を除 きほ

ぼ露岩(固 定床)に 近い状態であったことが推定で きる。

 次に, 主要な土砂供給 と河道内堆積土砂量の分布につ

いて説明する。尾札部川においては, 『不連続な土砂供

給』が, 初期状態が固定床に近い河床に分散 して堆積す

る状 況が4箇 所読 み取 れ る(図-3のa. ～d., 図-6)。

 a. 源頭部土石流(土 砂供給量1, 820m3, 比流 出土砂

量22, 000m3/km2)は, 河岸斜面崩壊 に伴い発生 してお

り, 側方からの土砂供給が河床堆積物を巻き込み, 土石

流堆積開始点から流出 したものである。流出土砂は, 土

石流堆積開始点下流～支川27合 流点付近 までの区間に

堆積 し, 第1の 堆積 ピーク(240m3)を 形成 した。合流

点付近に堆積 した土砂の一部 と後続流により再移動 した

土砂 は, さらに下流へ流下 し, 測点P. 6300～P. 6400に

おいて土砂堆積の第2ピ ーク(180m3)を 形成 した。支

川25合 流後は3次 谷 とな り(図-3), 擬似ス トリーム

パ ワーが約4倍 に増加 した(4～11×103→18～40×103

m3)。 そ の 結 果, 土 砂 は約1000mの 区 間(P. 5200～

P. 6200)に 広がって堆積 し, 測点P. 5500～P. 5600に 相

対的に低い第3の 土砂堆積 ピーク(160m3)が 認められ

る。

 b. 支川21か らの土砂流 出(土 砂供 給量1, 230m3)

は, 合流点付近には堆積せず(土 砂供給地点付近の第1

ピークは見 られない), 合流点直下流において500m3の

河床浸食を起 こして流下 し, 測点P.4500～P. 4800の 河

道拡幅部(河 幅22～40m)で 堆積 した(第2ピ ーク800

m3)。さらに, 200m3の 河岸浸食を発生させ, 測点P. 3800

～P.3900に 第3の 堆積 ピーク(220m3)を 形成 した。

 c.測 点P. 3195に おける河岸斜 面崩壊(土 砂供給量

2, 680m3)は, 崩壊地脚部には残土は残さず供給土砂は

ほとんど全て下流へ流出した(土 砂供給地点付近の第1

ピークはみられない)。 この原因の一つは, 崩壊地付近

の河幅が5～10mと 露岩 した函型 の河道形状 であるこ

とか ら, 掃流力がより大 きくなったことである。 もう一

つは, 崩壊地付近の擬似ス トリームパ ワーが本流沿いで

最 も大 きく(60～110×103m3), (6)式か ら算出される崩

壊地直上流からの流出土砂量が約490m3と 少ない こと
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か ら(図-6), 著 しい土砂供 給制 限(supply limited)の

状 態 であっ たため と考 え られ る。 供給 土砂 は, 河 幅 が8

～14mに 広 が った 区間P. 2600～P. 2800に 堆 積 し(第2

ピ ー ク120m3), さ ら に勾 配 変 化 点(平 均 河 床 勾 配 が

0. 036か ら0. 017へ 低 下)か ら下流 区間P. 2000～P-2300

に堆 積 した(第3ピ ーク280m3)。

 図-6 浸 食-堆 積 土 砂 量 分 布 図(尾 札 部 川)

Fig. 6 Longitudinal changes in accumulated and yielded sediment volumes, particle sizes and quasi-stream power along Osatsube Creek

 図 下7 浸 食 ・堆 積 土 砂 量 分 布 図(著 保 内 川)

Flg. 7 Longitudinal changes in accumulated and yielded sediment volumes, particle sizes and quasi-stream power along Chobonai Creek
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 d. 測点P.516～P.676に おける河岸浸食(土 砂供給

量7, 500m3)は, 谷出口において河岸部が平均幅7m, 

高さ7m, 延長160mに わた り浸食 されたもので, 斜面

崩壊 と同様 に側方からの土砂供給である。ここでは, 土

砂輸送能力 を超える供給土砂量に対 して土砂堆積が発生

し, 河岸浸食付近に第1ピ ーク(920m3)を 形成 したと

考えられる。ただし, このピークの一部は, 上流から流

出 した土砂が第1ピ ークの河床上昇により堰上げ堆積 し

たものである。 これより下流では, 河口付近に第2ピ ー

ク(620m3)が 認められる。ただ し, この ピークは, 海

域 における土砂堆積による堰上げの影響 もみられる。

 尾札部川においては, 間隔をおいて側方から土砂供給

が発生 してお り, 個 々の土砂供給 に対応 してSediment

pulseが 観察された。個別の土砂供給 に対する土砂堆積

ピーク高は, 減少(表-2中 のa., d.欄 のピーク高参

照), 増加(同 様にc.), または増減(同 様にb.)の3種

類の変化がみ られた。

4.2 著保内川

 著保内川の河床状況は尾札部川 とは対照的に, 本川流

路延長に占める露岩の割合が21%と 少 ない。著保内川

における土砂供給源は, 斜面崩壊 ・河床浸食 ・支川土砂

流出が混在 して分布 している。源頭部の土石流は, 尾札

部川 と比較して小規模であった(比 流出土砂量2, 700m3

/km2)。 また, 上流 区間P. 2006～P.3013に お いては, 

供給土砂は治山ダムに捕捉 され(土 砂移動前は未満砂), 

下流への土砂流出は抑制 された。支川2か らの土砂流出

(1, 470m3)とP.2011崩 壊地か らの供給土砂(1,910m3)

は, 尾札部上水道取水堰によって一部が捕捉された後, 

下流区間(P.0～P.2006)へ 流出 した。取水堰 から谷出

口までは, 無施設の区間である。河岸斜面崩壊による土

砂供給 がみ られ る(3,580m3, 全土砂供給 量8, 880m3

のうち40%)一 方, 河床浸食による土砂供給の割合が

多い(5,060m3, 同57%)と いう特徴がある。

 取水堰地点 より上流区間では, 治山ダムの効果により

Sediment pulseの 伝播が著 しく抑制され, 治山ダム上流

に集中した土砂堆積がみられる。下流区間では, 河床浸

食による土砂供給が縦断的に連続 し, 河道内堆積土砂量

のピークがほぼ等間隔で認め られ(図-7), 土砂堆積が

周期性を持って発生 しているように見える。

4-3 河道内堆積土砂量(Y1)の 自己相関解析

 尾札部川における河道内堆積土砂量(Y1)の 自己相

関係数は(図-8), 空間ラグ(位 置的ずれ)δ(m)の

増加に対 して減少 してお り, ずれ δが300～400mで0

の相関 となっている。よって, 河道内堆積土砂量には, 

ほ とん ど周期性が見 られない ことが わか る。 さらに δ

が増加すると, 自己相関係数の増加が認められ, δが500

～700mの とき, 自己相関係数が0.12～0. 15と 弱い正

の相 関が認められる。 これは, 『不連続 な土砂供給』に

対 して, 土砂堆積 ピークが流下方向に減衰 し, 周期性が

sediment pulseの 分散により持続 しないことを示 してい

 表-2 主 要 な 土 砂 供 給 と 土 砂 堆 積 ピ ー ク

Table 2 Results of supplied sediment volume, quasi-stream power and peak of accumulated sediment volume in both catchments
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ると考えられる。

 一方, 著保内川における河道 内堆積土砂量(Y1)の

自己相関係数は(図-9), δの増加に対 して周期的に変

化 し, 河道内堆積土砂量が周期的に変動 していることを

示唆する。その波長は, 600～700mと なっている。

 河道内堆積土砂量の周期性 を分析するために, 擬似ス

トリームパワー(X1), 河幅(X2), 供給土砂量(X3)

についても自己相関係数 を算出した。

 尾札部川におけるX1, X 2, X3の 自己相関係数は, 

いずれも δの増加による周期的変化はみ られず, 減少

傾向である。減少の仕方(相 関0に なるずれ)に 多少の

違いはあるが, グラフは不規則な変動現象の特徴を示 し

ていると思われる。 よって, 河道内堆積土砂量の周期性

がみられない尾札部川においては, 周期性 を持つパラメ
ータが存在 しないことがわかる。

 著保内川下流区間(P. 0～P. 2006)に おいては, 供給

土砂量変化の自己相 関係数 も, δの増加に対 して, 300

～400m間 隔で減少, 増加を繰 り返 している。 よって, 

供給土砂量 自体 に波長300～400mの 周期性があること

を示 している。供給土砂量と河道内堆積土砂量の波長が

異なる理由は, 河床浸食が洪水前の河床堆積地の分布に

対応すること, 運搬砂礫の流下距離が洪水規模に影響を

受けることなどが想定できるが, 今回の調査か らは不明

である。擬似ス トリームパワーと河幅の自己相関係数は, 

δの増加 に対 して振動あるいは減少 してお り, 相関が見

られないことから, いずれ も周期性は明確でない。

 また, 河道内堆積土砂量 と河幅の相互相関係数(図-

10, 図-11)を 算出すると, 両河川 ともδが-50～+50

mの ときに, 相互相関係数が0.5～0.7と 比較的高い相

関を示す。 しか し, 著保内川における河道内堆積土砂量

の周期性は, 河幅の周期性が明確ではないことから, 河

幅が直接の原因とはならないと考えられる。周期性が低

い尾札部川は, 露岩が卓越 してお り, 河床浸食による土

砂供給が少ない。 これに対 して, 周期性のある堆積曲線

が観測 される著保内川 においては, 河床浸食による供給

土砂量 自体に周期性が発生 している。 よって, 土砂供給

源の違いにより, 土砂堆積の周期性の発現形態が変化す

ることが窺える。

 そこで, 周期的土砂移動の発生要因として, 土砂供給

地点を起点とした Sediment pulse の下流への伝播(移 動, 

分散)を 把握するため, 河道内堆積土砂量と供給土砂量

との相互関係 について調べる。

4. 4河 道 内堆積土砂量(Y1)と 供給土砂量(X3)の

 相互相関解析

 算 出結果 は図-10, 図-11に 示す とお りである。相

互相関係数の比較的高い値 を示す δ(m)を 河川ごとに

列挙すると以下の とお りである。

(1)尾札部川 0～100m, 400～500m, 1200～1300m

(2)著保内川 0～300m, 600m, 900～1000m

 尾札部川においては, δが0～100mの とき, 相互相

関係数が0. 52～0. 30と 比較的高い値 を示 し, 河道内堆

積土砂量 には供給土砂量 と位相のほぼ一致 した成分がみ

られる。 これは, 側方か らの土砂供給に対 して, 土砂供

給地点付近に堆積 した第1ピ ークに相当すると考えられ

る。同様 に, δが400～500m, 1200～1300mの とき, 

相互相関係 数はそ れぞれ, 0.23～0.27, 0.22～0.09と

正の相関がみ られる。 これ らは, 土砂供給に対 してそれ

ぞれ, 第2ピ ーク, 第3ピ ークに対応 した位相ずれであ

ると考えられる。 このように, 尾札部川の堆積曲線は, 

土砂供給地点を起点 として一定の位相ずれ(流 下距離)

をもった移動成分があることが窺える。 これを模式的に

表す と, 図-12の とお りとなり, 初期のSediment pulse

が, 移動 ・分散 して堆積する堆積曲線 を示す。

 著保内川下流区間(P.0～P-2006)に おいては, δが

0～300mの とき, 相互相関係数が0. 23～0. 09と なって

お り, 尾札部川の δ: 0～100mの 場合 と比較 して低い

正の相関を示す。 これは, 著保内川における土砂供給は, 

側方からではなく, 主として河床浸食であ り, ある一定

距離流下 した後堆積す る(位 相が100～300mず れた土

砂堆積成分を多 く含む)た めと考えられる。位相がほぼ

図-8 河 道 内 堆 積 土 砂 量 ・擬 似 ス ト リ ー ム パ ワ ー ・河 幅 ・

 供 給 土 砂 量 自 己 相 関(尾 札 部 川)

Fig. 8 Auto-correlation coefficient of accumulated sediment

 volume, quasi-stream power, channel width and supplied

 sediment volume plotted against phase lag in distance at

Osatsube Creek

図下9 河道内堆積土砂量 ・擬似 ス トリームパ ワー ・河幅 ・

 供給土砂量 自己相関(著 保内川)

Fig. 9 Auto-correlation coefficient of accumulated sediment 

 volume, quasi-stream power, channel width and supplied 

 sediment volume plotted against phase lag in distance at 

 Chobonai Creek
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一致 している成分は, 現地の状況か ら判断して, 尾札部

川のような土砂供給地点付近の第1ピ ークではなく, 河

道拡幅部(例 えば, 図-7, 測点P. 1400～P. 1500)の 同

一横断位置において, 浸食と堆積が発生するケースなど

を示 す と思 われる。 δが600mと900～1000mの とき

の相互相 関係数 は, それぞ れ, 0. 16, 0. 21～0. 30と 正

の相関を示す。 これ らの δは, 供給土砂量の波長が300

～400mと 相対的に短いことか ら, 尾札部川と異な り, 

個別の土砂供給源か らの流下距離 を直接示す ものではな

い。周期性のある土砂堆積が複数の供給源から発生 した

Sediment pulseの 影響を受けていることを示す ものと考

え られ る。

5-考 察

5-1 山地 河川 にお けるSediment pulse堆 積 曲線

 Sediment pulseの 伝 播 は, 河 床 縦 断形状 か ら堆積 波形

ピー クの移動 と堆 積波形 の分 散(上 下流 に広 が る こと)

で 表現 され る(Lisle et al, 1997;2001, Cui et al, 2003

a)。 彼 らは, 矩 形 水路 にお ける水理実験 及 び1次 元数値

解析 を用いた考察 か ら, Sediment pulseの 移 動 特性 が, 

フ ルー ド数や粒径 の違 い によ り変化 す るこ とを示 した。

フル ー ド数 が1よ り小 さい時(case-1), 堆 積 波 形 の ピ

ー クは移 動す るが分散 はそれ ほ ど顕 著で ない。 これ に対

して フルー ド数 が1よ り大 きい 時(case-2), 堆 積 波形

の ピー クはほ とん ど移動 しないが下 流へ分散す る。 また, 

フ ルー ド数が1よ り大 きい条件下 において も, 河 床堆積

物 よ り細 か な粒径(砂 分)を 主体 とす るSediment pulse

は(case-2 a), 分散 す る と同時 に下流へ 移動 し土砂 流 出

に寄与す るの に対 して, 河 床 よ り粗 い礫 分 を主 体 とす る

Sediment pulseは(case-2 b), 移 動 速度が 遅い(堆 積波

形 の ピー クが移動 しない)こ とが示 された。

 尾 札部 川 と著保 内川 は, 河床 勾配1/100以 上 の急 勾配

河川で あ り, 洪 水痕跡高(流 域 内8箇 所)か ら推 定 した

ピー ク流量 時の フルー ド数 は1. 0以 上(1. 0～2. 1)と な

ってい る。 源頭部の土石流 も含め, 斜 面 崩壊 に よる土砂

供 給 は, ほ とん ど崩壊 深2.0m未 満 の小 規 模 な表層 崩

壊 に よって もた らされ てお り, 河 道 を堰 き止め 天然 ダム

を形成す る ような規模の大 きな崩壊 は発 生 して いない。

また, 崩 壊発 生直後 の粒径(図-6, PL. 6, 図-7, PL. 5)

は, 土 砂 移動 前 の河床 堆 積 土砂 よ り細 粒 の 土 砂(砂 分

0. 075～2mm, 細 礫2～4.75mm, 中 礫4.75～19mm)を

47～62%と 多 く含み, 粒 径 幅の広 い粒 度構 成 で あ る。

この ようなタイプの土砂 供給 では, Sediment pulseは, 

case-2 aの よ うに堆積 波形 の分散 が 卓越 し, ピー クの移

動 が同時 に起 こる形状 となるこ とが予測 される。 尾札部

川 において観察 される Sediment pulse 堆 積 曲線 は, 1, 100

m以 上 の広 い範 囲 に分散 してお り, 土 砂 堆積 ピー ク高

の分布 傾向 は, 個 々のSediment pulseご と に異 なってい

るこ とがわか る(表-2)。

5. 2Sediment pulse 堆 積 曲線 の分 類

 Sediment pulse 堆 積 曲線 は, 現 地観 測の結果(図-6, 7, 

表-2)か ら, 土 砂 供給 源の違 いか ら図-13に 示 す よう

に分類 される。 す なわち, 土砂 が河床浸 食 によって供給

され る場合 と側方か ら供給 され る場合(源 頭部土 石流 を

含 む)で 大 き く分 か れる。 前者 は, 周 期 型(type l)を

示 し, 側 方 か らの土砂供給(初 期のSediment pulse)が

河 道内 に一 時滞留 し, 再 移動す る場合 の堆積 曲線 である

と考 え られる。 後者 は, 初 期 のSediment pulseで あ り, 

土 砂 供給地 点か ら下流へ分散 した形状 の堆積 曲線 がみ ら

れる。 さ らに, 後 者は, 土 砂 堆積 ピー クの分布傾 向か ら, 

下 降型(type 2-a), 中 間型(type 2-b), 上 昇 型(type 2-

図-10 河 道 内 堆 積 土 砂 量 ・供 給-土 砂 量 相 互 相 関(尾 札 部 川)

Fig. 10 Cross-correlation coefficient between accumulated and

 supplied sediment volumes plotted against phase lag in

 distance at Osatsube Creek

図-11 河 道 内 堆 積 土 砂 量 ・供 給 土 砂 量 相 互 相 関(著 保 内 川)

Flg. ll Cross-correlation coefficient between accumulated and

 supplied sediment volumes plotted against phase lag in

 distance at Chobonai Creek

図-12 尾 札 部 川 に お け るSediment pulse堆 積 曲 線 概 念 図

Fig. 12 1dealized model of sediment pulse demonstrated by

 sediment mass curve
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c)の3種 類に分類 される。それぞれのタイプの擬似ス

トリームパワーPsと 土砂供給量Gと の比(Ps/G)は, 

下降型 に対 して2～22, 中間型に対 して7～38, 上昇型

に対 して9～43と なっている。擬似ス トリームパ ワーが

土砂供給量に対 して相対的に小 さいとき, 土砂供給過剰

の状態(transport limited)と な り, 第1ピ ークが高 くな

る(下 降型)の に対 して, 擬似ス トリームパワーが相対

的に大きい場合は, 土砂供給欠乏の状態(supply limited)

とな り, sediment pulseの 移動 ・分散が卓越 し, 第1ピ

ークが低 くなる(上 昇型)こ とを示すと思われる。上昇

型の堆積曲線は, 下降型と比較 して供給源か ら土砂 をよ

り下流へ運ぶことを意味しており, 供給土砂量に対する

流出土砂量の割合が高くなることを示すと思われる。

 次に, Sediment pulse堆 積曲線の形状 を支配する要因

について考察する。最初に, 尾札部川の源頭部土石流(表

一2, 紐.)を例にとって説明する。ここでは, 土砂供給パ

ターンが源頭部の土石流で下降型の堆積曲線が観察 され

る。第2ピ ーク形成後の堆積 曲線を詳 しくみると, 支川

25合 流後3次 谷 とな り, 擬似ス トリームパ ワーの増加

により堆積曲線は薄 く分散した形状になったようにみえ

る。第3ピ ークは, 勾配緩和 による堆積曲線集中により

形成されている。 また, 尾札部川 における支川、21から

の土砂流 出(表-2, b.)は, 中間型の堆積 曲線が形成

されてお り, 第2ピ ークは河道拡幅部(測 点P. 4500～

P・4800)に 形成 され, 源頭部土石流(表-2, a.)の 堆

積曲線 とは対照的に集中した堆積曲線 となっている。 こ

れらの事例 は, 河道条件(勾 配変化, 河幅変化), 支川

合流(擬 似ス トリームパワー増加)に よりSediment pulse

堆積曲線の変形が発生す ることを示す と考えられる。 こ

の堆積曲線の変形は, 擬似ス トリームパ ワ憎変化 と河幅

変化などに伴い, 移動粒子の進む速さが異 なることによ

り, 堆積曲線の分散 と集中が発生すると考 えられる。

 水理実験によるSediment pulseの 堆積波形が比較的単

純な形状(ピ ークが1つ)で 近似できるのに対 して, 周

期型以外のSediment pulse堆 積曲線は, 3つ のピークを

もつ形状を示 している。 この水理実験と現地観測の堆積

曲線に違いが生 じる原因について考察する。 この原因は, 

水理実験が河幅 と勾配が一定の矩形水路において, フル
ー ド数など水理条件 を一定に保ち実施されていることを

考慮すれば, 現地の地形条件やハイ ドログラフの影響か

らであろう。現地の地形条件か らは, 上述 したように

Sediment pulseが 伝播する経路の河道において, 河道拡

幅や勾配低下により土砂堆積が促進 されること(堆 積曲

線集中), また, 狭窄部や支川合流 によ り掃流力が増加

することにより, いっそう下流へ土砂が流送 されること

(堆積曲線分散)が 考えられる。ハイ ドログラフ(洪 水

流量変化)か らは, 粒度構成の影響により, 一時的土砂

堆積(例 えば第1ピ ーク)が 後続流により2次 浸食 を受

け, 下流へ移動するケースが考 えられる。 この件につい

ては, 尾札部川の源頭部土石流(表-2, a.)に おいて, 

第2ピ ークの粒度分布(図-7, PL. 5)が 第1ピ ークの

粒度分布(図-7, PL・6)よ り細粒化 している事実 と符

合する。

6. お わ りに

 側方からの土砂供給(初 期のSediment pulse)に 起因

する流出土砂量は, Sediment pulse堆 積曲線のパターン

の違いや堆積曲線の集中と分散の影響を受ける可能性が

わかった。流出土砂量予測のためには, 初期のSediment

pulseだ けでな く, 規模 の異 なる出水 に よるSediment

pulseの 再移動についてモニ タリングする必要がある。

また, Sediment pulseの 発生 ・再移動における粒径変化

など, 今回の調査では詳 しく扱われていないパラメータ

も考慮して流出土砂量を分析する必要があり, 今後の調

査研究により明らかにしてい きたい。

 以上の検討の結果, 以下のことが判明 した。

1) 露岩が卓越 し, 河床浸食による土砂供給が少ない尾

 札部川(土 砂移動前の河床初期状態 はほぼ固定床)

 においては, 側方か らの土砂供給が主たる土砂供給

 源となっている。その結果, 個々の土砂供給地点を

 起点 とした流下方向の河道 内堆積土砂量分布が, 

 Sediment pulseと して確認で きる。

2) 一方, 河床浸食による土砂供給の割合が大 きい著保

 内川下流 区間で は, 複数 の供給源 か ら発 生 した

 Sediment pulseが 重なった結果, 周期的な土砂堆積

 がみられる。

3) 河道内堆積土砂量の 自己相関解析 によると, 尾札部

  図-13 Sediment pulse堆 積 曲 線 の 分 類

FIg. 13 Classification of sediment pulses demonstrated with

 sediment mass curve into four patterns, such as

 decreasing, increasing, intermediate and periodic types

-13-



砂 防 学 会 誌Vo1. 59No. 5(268)January 2007

 川では, 明瞭な周期性が認め られない。一方, 著保

 内川下流区間では, 周期性が認められ, その波長は

 600～700mで ある。

4) 尾札部川における河道内堆積土砂量と供給土砂量の

 相互相関解析によると, 側方からの土砂供給地点を

 起点 とした流下距離に対応 して, 一定の位相ずれ(0

 ～100m, 400～500m, 1200～1300m)を もった土

 砂堆積成分がみられる。

5)Sediment pulse堆 積曲線は, 河床浸食が卓越する土

 砂供給では, 周期型(type l)を 示す。 側方か らの

 土砂供給では, 3つ の土砂堆積 ピーク高の分布傾向

 により, 堆積曲線は下降型(type 2-a), 中間型(type

 2-b), 上昇型(type 2-c)の3種 類 に分類 される。

 それぞれの形式は, 擬似ス トリームパワーと土砂供

 給量 との相対関係から説明が可能であ り, 下降型は

 土砂供給過剰の状態(transport limited)の とき, 上

 昇型は土砂供給欠乏の状態(supply limited)の とき

 に発生する。

6)Sediment pulse堆 積曲線は, 土砂供給地点を起点と

 した流下距離に加えて, 地形条件(河 幅変化, 勾配

 変化, 支川合流)や ハイ ドログラフ(後 続流 による

 2次 浸食)の 影響 を受 け, 分散 と集中が発生 し堆積

 曲線が変形す る。
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