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Water losses from channel have been observed in the middle and lower reaches of the Kherlen River
flowing through eastern Mongolia. The objective of this study is to investigate the cause of these water
losses. The Kherlen basin is divided into three subbasins: the upper, the middle, and the lower. The
analysis of channel water balance is carried out each subbasin using meteorological and hydrological data
and a simple water balance model. The analysis produces two main results. (1) The estimated net amount
of surface- or ground-water inflow from surrounding areas into channel is plus. (2) The estimated amount
of seepage through river bed to aquifer is in proportion to square root of observed river flow; this means
that the actual is not zero. These two results support a hypothesis on surface- or ground-water interaction
between channel and its surrounding areas. To be more precise, the runoff generated in surrounding areas
is consumed by evaporation and seepage and does not contribute to changing river flow in the middle and
lower of the Kherlen basin.
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1. 緒 論

乾燥・半乾燥域を流れる河川では，水面からの蒸発
や河床からの浸透が卓越する結果，流下にともなって
徐々に流量を減じてゆくことが知られており，このよ
うな河川は失水河川と呼ばれる．本研究で対象とする
ヘルレン (Kherlen) 川 (図–1) は，モンゴル東部の半乾
燥域を流れる失水河川の典型であり，中・下流での流
量減少が観測事実として認められている1). この事実を
明確に示しているのが 図–2 である．流域を上・中・下
流の 3 つの部分流域に分け (分割方法は後述)，部分流
域ごとに領域平均された暖候期 (5–9月) 積算の降水量
と流出量 (正味の河川流量) の年々変化を示している．
これによると，上流では降水と流出のあいだに関係性
が見て取れるが，中・下流では降水はあるが流出はほ
とんど生ずることなく，時には負の流出，すなわち流
量の減少となる．この観測事実が示唆することは 2 つ
の可能性である．ひとつは，中・下流域では降水はほ
とんどすべて蒸発し，河川流出はほとんど発生しない
ことである．もうひとつの可能性は，中・下流域では
河川への流入があっても，それとほぼ同量の水が河道
水面からの蒸発や河道底面からの浸透などによって河
川から損失していて，実質的には河川流量の増減に寄
与しないことである．

中流の草原域にある Kherlenbayan-Ulaan (KBU) 地
点 (図–1) では実験的に微気象観測が実施されており，
渦相関法によって蒸発量が計測されている2),3),4)．この
観測資料を解析した結果として，2003年 3月 25日か
ら翌年 3月 24日までの 1年間の蒸発量は 163–203 mm
y−1 (降水量 268 mm y−1) とする報告4)や，2004年 1
年間の蒸発量は 130 mm y−1 (降水量 161 mm y−1) と
する報告5)がある．それぞれの解析では手法や対象期間
が異なるが，この地点では，どうやら年間降水のうち
約 60–80 % が蒸発し，残りが土壌水として貯留された
り地下水を涵養して，最後には河川流出となるようで
ある．

このことからすると，先に述べた 2つの可能性のう
ち，後者の可能性がより有力な仮説であると考えられ
る．本研究では，この仮説の確からしさを検証するた
めに，上・中・下流の各部分流域の河道について水収支
を考え，気象・水文観測資料と単純な地表面水収支モ
デルを用いて水収支各項を求めて考察を行った．

2. 観測資料

(1) 現業観測資料

モンゴルでは全国約 320地点から成る気象観測網と
約 120地点から成る水文観測網が整備されている．観
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図–1 ヘルレン川流域と現業 (気象・水文)・実験観測所．太
い実線は流域の境界，細い破線は部分流域の境界．Me-
teostation (丸) には観測所番号，水文観測所 (四角)・
実験観測所 (星) には略称を付した．
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図–2 暖候期 (5–9月) 積算の降水量と流出量 (正味の河川流
量)．1993–2003 各年について部分流域ごとの領域平
均値．単位はmm/5-month．(a) 上流域，(b) 中流域，
(c) 下流域．

測の歴史は古く，1940年代に観測が開始されて以来，約
60年の歴史がある．これらの観測網は，気象水文環境監
視庁 (NAMHEM) の所管であり，現業は気象水文研究
所 (IMH) が担っている．気象観測所は Meteostation,
Meteopostと呼ばれる 2種類の観測所に分類される (以
下 MS, MP と略記)．MS では毎日 00時から 3時間お
きに 8回，MP では毎日 02時から 6時間おきに 4回の
頻度で，標準的な気象変数が定常観測されている (ただ
し降水量は 1日 2回の観測．MSは 09, 21 時，MPは
08, 20 時)．水文観測所では 1日 1回河川水位が観測さ
れており，年ごとの水位・流量関係に基づいて河川流量
が求められる．各年の水位・流量関係は，約 10日の間
隔で実施される流量観測に基づいている．河川結氷期

間の水位・流量は観測されない．ヘルレン川流域の場
合，例年 10月下旬から翌年 4月上旬まで河川結氷する．
降水量は Tretyakov 型の降水量計を用いて計測され
ている．風よけ付きの貯水型降水量計で，受水口が地
上高 2 mになるように設置されている．貯水びんに溜
まった降水を 12時間おきにますに移して計量する．こ
の降水量計は，強風時の捕捉率低下の結果，特に寒候期
の降雪量を過小評価する問題が指摘されている6)が，こ
こでは暖候期を対象としているので，補正はせず計測
値をそのまま用いる．気温・湿度は 2本の棒状水銀温
度計から成る乾湿計で計測する．これは露場内の百葉
箱の中に地上高 2 mとなるように設置されている．地
表面温度は棒状水銀温度計を地面と水平に寝かせて半
分ほど埋めた状態で設置されている．埋設場所は部分
的に裸地面状態となっている．風向風速の観測高度は
10 mで，板状風速計と矢羽根で計測される．測風ポー
ルの先端にある矢羽根で風向を計測し，垂直に吊るさ
れた短冊状の板の傾斜角度を風速に換算する．目視観
測で 2分間の平均値を得る．気圧は水銀気圧計で計測
される．これは観測露場近傍の事務所内に設置されて
いる．
本研究に先立って，1993–2003年のMS 12地点，MP

24地点，水文観測所 4地点の観測資料を入手した．MS
の資料に比べて，MPの資料は欠損率が非常に高く，観
測頻度が少なく，観測時刻も一致しない．資料の統一
的な扱い易さと均質性を考慮して，本研究では，MS 12
地点 (表–1) の資料のみを利用する．MP 24地点の資
料をどのように活用すべきかは，今後の課題としたい．
MSの資料にも欠損が含まれているが，品質検査によ
る異常値の検出・除去の過程を経て，観測時刻ごとに
MS 12地点を相互参照して，欠損でない最近傍の観測
所の計測値で置換する方法で欠損を補完した．水文観
測資料は下流側 3地点 (表–2) を利用する．この 3地
点を基準にして流域を上・中・下流の 3つの部分流域
に分割した．上述の河川結氷の問題から，解析対象は
1993–2003 各年の暖候期 (5–9 月) 5 か月間とする．

(2) 実験観測資料
研究課題「北東アジア植生変遷域の水循環と生物・大気
圏の相互作用の解明 (RAISE)」2)の一環として，2003年
3月に Henti 県の KBU 地点 (図–1) に微気象観測所が
設けられた．以来，この観測所では水・熱・CO2フラック
スの実験観測が継続されている．植生は Stipa krylovii
(イネ科の多年生草本)などのC3植物が優占する草原帯
(ステップ) である7)．土壌の種類は Kastanozem (栗色
土) に分類され，2002年 8月に観測所近傍で実施され
た土壌断面調査の結果7)によれば，土性 (粒径組成によ
る区分) は，地表から順に砂質埴壌土 (SCL, 0.00–0.07
m)，砂壌土 (SL, 0.07–0.38 m)，壌質砂土 (LS, 0.38–1.10



表–1 ヘルレン川流域内・近傍の気象観測所 (MS) 一覧．観
測所番号は WMO の定める番号に対応．IMH 作成の
観測所一覧表より引用．

観測所 観測所名 緯度 経度 標高
番号 (◦N) (◦E) (m)

44248 Terelj 47.98 107.48 1532

44250 Mungunmorit 48.20 108.50 1000

44257 Binder 48.62 110.57 1033

44259 Choibalsan 48.07 114.52 759

44294 Maanit 47.25 107.54 1430

44296 Baganuur 47.78 108.38 1272

44298 Choir 46.38 108.37 1284

44299 Orgil 46.58 109.42 973

44302 Bayan-Ovoo 47.78 112.12 813

44304 Underkhaan 47.32 110.67 1033

44305 Baruun-Urt 46.68 113.28 996

44307 Galshir 46.22 110.86 1200

表–2 ヘルレン川流域の水文観測所一覧．緯度・経度・標高
は簡易 GPS (Garmin社) を用いて計測．集水面積は
HYDRO1kをもとに計測．

観測所名 (略称) 緯度 経度 標高 集水面積
(◦N) (◦E) (m) (km2)

Mungunmorit (MGM) 48.20 108.64 1404 3994

Baganuur (BGN) 47.69 108.47 1319 7329

Underkhaan (UDK) 47.31 110.66 1040 40095

Choibalsan (CBS) 48.06 114.53 749 72528

m) と変化する．
本研究で利用するのは，降水量，気温，湿度，風速

(地上高 3 m)，気圧，地表面温度，顕熱・潜熱輸送量
(渦相関法) である．これらは 30分ごとの平均値として
取得されている．各変数の計測やデータの統計処理の
方法については，Li et al. の文献3),4)に詳細がある．
地表面熱収支の不均衡の観点から，渦相関法で計測
された顕熱・潜熱輸送量は過小評価される傾向にある
との議論8)があり，この理由から，顕熱・潜熱輸送量を
補正する試み3),4),8)もあるが，本研究ではこれを実施せ
ずに観測値をそのまま利用する．

3. 地表面水収支モデル

(1) 水収支モデルの構築
地表面の水収支は，土壌層に出入りする水の質量収
支を考えて，次式で与える．

∆W = P − E − R (1)

すなわち，降水量 P から蒸発量 E と流出量 R を差
し引いた分だけ，土壌の水分貯留量は変化する (∆W )．
各項の単位は，時間間隔 ∆t あたり・単位面積あたりの
質量として mm で表す．時間間隔 ∆t ごとに，P とポ

テンシャル蒸発量 Ep を与えて，E, R を評価し ∆W

を求める．(1) 式を差分形式で表すと，

Wn+1 = Wn + P − E − R (2)

であるが，まず，P とWn から流出量を評価し，Wn+1/2

を求める．次に，Ep と Wn+1/2 から流出量を評価し，
Wn+1 を求める．すなわち，

Wn+1/2 = Wn + P − R (3)

Wn+1 = Wn+1/2 − E (4)

である．
流出量の評価には，新安江モデル9)を適用する．こ
れはバケツモデル10)に類似する単純な貯留型モデルで，
土壌の水分貯留量W を予報変数とする．バケツモデル
のように最大貯留量を超えたときに初めて流出が起こ
るとするのではなく，貯留量に応じて流出が起こるよ
うに工夫されている．パラメータは Wm と b である．
Wm は最大貯留量，b は降水量を流出量と貯留量増分と
に配分する比を決定するパラメータである．b = 0 の
ときバケツモデルに等しい．R は次式で与えられる．

R =



P − Wm + W + Wm

[
1 − W ′+P

Wmm

]1+b

,

W ′ + P < Wmm

P − Wm + W,

W ′ + P ≥ Wmm

(5)

Wmm = Wm(1 + b) (6)

W ′ = Wmm

[
1 −

(
1 − W

Wm

1
1+b

)]
(7)

蒸発量 Eは，ポテンシャル蒸発量 Epに，貯留量W

の関数である係数 f(W )を乗じて求める．

E = f(W )Ep (8)

f(W ) は文献11)を参考にして，次のように与える．

f(W ) =
1
4

[
1 − cos

(
W

Wm
π

)]2

(9)

また，Ep は地表面・大気間の潜熱交換に関する次のバ
ルク式をもとに与える．

lE = lρCEU [qsat(Ts) − qa] (10)

ここに lE は潜熱輸送量，l は水の蒸発潜熱，ρ は空気
の密度，CEU は潜熱の交換速度，qsat(Ts)は地表面温
度 Ts に対する飽和比湿，qa は大気の比湿である．地
表面が十分に湿っているとき，CEU は顕熱の交換速度
CHU に等しいとみなせるので，Ep は次式で与える．

Ep = ρCHU [qsat(Ts) − qa] (11)

これは (10) 式の CEU を CHU に置き換えて，両辺を
l で除した形式となっている．この式に気温・湿度・風
速・気圧・地表面温度を与えることで，ポテンシャル蒸
発量が求まる．
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図–3 草原域の CHU -U 関係 (KBU地点，2004年)．

CHU は次に示す地表面・大気間の顕熱交換に関する
バルク式に，顕熱輸送量 H，地表面温度 Ts，気温 Ta

を代入すれば求まる．

H = ρcpCHU(Ts − Ta) (12)

ここに cp は定圧比熱である．この式に気温・地表面温
度・顕熱輸送量の観測値を代入して求めたCHU と地上
高 3 m で観測された風速 U3 の関係を 図–3 に示す．
実験式は次のようになる．

CHU = 0.00428 + 0.00131U3 (13)

これは，KBU地点の 2004年 1年間の 30分平均の観測
値から求めた実験式である．この実験式を全地点に適
用する．すなわち，実験観測所のあるKBU地点の気候
条件や植生状態をヘルレン川流域の大部分を占める草
原域の代表とみなすことに相当する．

(2) 水収支モデルの同定
新安江モデルのパラメータ Wm, b は適切な値が知ら

れていないので，上述の水収支モデルを用いて Wm, b

の感度実験を行った．図–4はWm を 10–200 mm，bを
0–1 の間で変化させたときの年蒸発量の等値線図を示
しており，年水収支を評価するには，年蒸発量 130 mm
y−1 の等値線近傍で交わるWm, b を採用すればよいこ
とが分かる．従来，湿潤域で適用されてきたWm = 120
mm, b = 0.2 を採用すれば年蒸発量 148 mm y−1 とな
るが，例えば Wm = 120 mm, b = 0.91 を採用すれば
年蒸発量 130 mm y−1 となり年水収支を適切に評価で
きる．
次に Wm = 120, b = 0.91 で算定された蒸発量の時

系列を様々な時間単位で平均化して，観測値に対する
算定誤差として平均 2乗誤差の平方根 (RMSE) を求め
た．図–5 は平均化時間とRMSEの関係を示している．
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図–4 年蒸発量の等値線図．
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図–5 平均化時間と蒸発量算定 RMSE．

平均化時間を長くとれば積分効果によりRMSEは減少
する．平均化時間が 1日より短い場合は，RMSEが極
端に大きいが，それより長い場合は数 W m−2 の誤差
となる．すなわち，このモデルは，日周期変動を表現
できるほどの短い時間単位での蒸発量算定は困難であ
るが，旬・月・年などの長い時間単位では精度よく蒸発
量を算定できるといえる．

4. 流域各地の地表面水収支

さて，上述のように同定された水収支モデルを用い
て，流域各地の地表面水収支を求める．それに先立ち，
各地のMSにおける観測資料から気温・湿度・風速・気
圧・地表面温度 (すべて瞬時値) を用いて，毎日 00時か
ら 3時間おきに瞬時のポテンシャル蒸発量を求め，例



表–3 部分流域ごとの暖候期 (5–9月) の降水量 (P )・蒸発量
(E)・流出量 (R)・正味の河川流量 (QN) の累年平均
と標準偏差 (1993–2003年，単位: mm/5-month)．

部分流域 P E R QN

上流域 247 (62) 166 (26) 75 (34) 83 (56 )

中流域 196 (38) 141 (20) 47 (15) −4.7 ( 6.7)

下流域 226 (67) 160 (33) 57 (30) −1.2 ( 3.4)

えば 00時と 03時の平均値を 00–03時の 3時間のポテ
ンシャル蒸発量とみなした．このとき，各地のMSで
計測される風速は地上高 10 mの風速 U10であるから，
風速の鉛直分布は対数則にしたがうと仮定して，次式
で補正して地上高 3 m の風速 U3 を求めた．

U3 = U10
ln(z3/z0)
ln(z10/z0)

(14)

ここで z10 = 10 m (高度)，z3 = 3 m (高度)，z0 = 0.01
m (地表面粗度，草丈 0.1 mの草原を想定) を与える．
なお，各気象変数について 00時と 03時の平均値を求め
てから，それらを用いて 00–03時の 3時間のポテンシャ
ル蒸発量を求めても，先の結果とは大きく違わない．
また，降水量は毎日 09, 21時に計測された前 12時間

の積分値であるので，各計測時刻の前 12時間にわたっ
て均等に降水があると仮定して，例えば 09時の降水量
は 4で割り算して，前日 21–24時，当日 00–03時，03–06
時，06–09時の各 3時間の降水量とした．
観測所ごとに求めた P , E, R を Thiessen 法 によっ

て集計し，部分流域ごとの P , E, R を求めた．その結
果を 表–3 に示す．P , QN は観測された降水量と流出
量 (正味の河川流量) である．5–9月の 5か月単位でみ
ると降水の約 7 割は蒸発し，残りの約 3 割は流出して
いる．R, QN を比較すると，上流域では観測事実とよ
く一致するが，中・下流域では観測結果よりかなり大
きな値となっている．ただし，ここでは蒸発や浸透と
いった河道からの損失が考慮されていない．

5. 部分流域ごとの河道水収支

次に，部分流域ごとに河道に出入りする水の質量収
支から，次の水収支式を考える．

∆S = (QI + QP + QR) − (QO + QE + QS) (15)

すなわち，河道への流入は，上流域から流入する河川
流量 QI，河道水面への降水量 QP，河道周辺の集水域
から河川への流入量 QR である．また，河道からの流
出は，下流域へ流出する河川流量 QO，河道水面から
の蒸発量 QE，河道底面 (潤辺) からの浸透量 QS であ
る．この流入流出の収支の結果，河道の貯留量は変化
する (∆S)．あるいは，QRと QSの差を河道と周辺域
との水交換量 QExと定義して，一つの項として扱えば，

表–4 各部分流域の総面積と河道面積．河道面積の括弧内は
総面積に占める河道面積の割合．

部分流域 総面積 (km2) 河道面積 (km2)

上流域 7329 82 (1.12 %)

中流域 32766 315 (0.96 %)

下流域 32433 318 (0.98 %)

(15) 式は次のようになる．

∆S = (QI + QP) − (QO + QE) + QEx (16)

式 (15) の右辺各項を求めるに先立ち，Landsat TM
画像をもとに各部分流域について河道域とその他の領
域を判別して河道面積を計測した．その結果を表–4に
示す．

QI, QO は水文観測所の資料から算定した．QP は河
道域を小区間に分解し，小区間ごとに最近隣の気象観
測所の降水量を参照し，集計した．QEも同じく，小区
間ごとに最近隣の気象観測所の風速・気温・湿度・気
圧・地表面温度を参照し，(10) 式のバルク式に水面蒸
発時の係数 (CE = 1.2×10−3) を与えて，蒸発量を計算
し集計した．ただし，河川の水面温度ないし表層水温
は地表面温度で代替したので厳密な計算ではない．QR

は各地のMSごとに求めた流出量をもとに，部分流域
のうち河道域以外の領域についてThiessen法で集計し
て算出した．このとき，河道周辺の集水域で発生した
流出は，途中で損失することなくすべて河道に達する
と仮定した．∆S = 0 m3/5-month を仮定すると，河
道底面からの浸透損失量 QS が推定される．
表–5 に結果を示す．各部分流域の QEx はいずれも

正値である．QEx を QR の最小値 (QS = 0 の場合の
QR) と解釈すれば，各部分流域で少なくとも QExの河
川流出があることを示している．
流域各地の流出量を集計して求めた QR について考

える．上流域では QR < QEx なので過小評価であると
いえる．その結果 QS が負値となり矛盾する．中・下
流域では QR > QEx なので水収支の上では矛盾してい
ない．ただしその絶対量が大きく，求められた値がど
の程度確からしいのかは判断できない．
次に，QSについて考える．河道底面からの浸透損失

量の大小は，河道の断面形状や流水潤辺の長さ，底側面
の土壌の種類や土性などで決まると想像できる．河川
水位の変化にくらべて，その他の要因の時間的変動性は
微小であるから，浸透量の変化は河川水位の変化で説
明できると考えられる．そこで，各部分流域の河道に
ついて，河川水位の近似値として上・下流端平均の河川
流量の平方根を求めて，QSとの関係を調べた (図–6)．
これによると，流量の平方根が大きいほど浸透量 (河道
の単位長さあたり) は大きくなる傾向にあり，両者は比
例関係にあることが見て取れる．QRと同じく QSの値



表–5 部分流域ごとの暖候期 (5–9月) の河道水収支各項の累年平均と標準偏差 (1993–2003年，単位: 106 m3/5-month)．QI:
上流域から流入する河川流量，QP: 河道水面への降水量，QR: 河道周辺の集水域からの河川への流入量，QO: 下流域
へ流出する河川流量，QE: 河道水面からの蒸発量，QS: 河道底面 (潤辺) からの浸透量，QEx: 河道と周辺域との水交換
量 (QR − QS)．

部分流域 流入流量 流出流量 交換流量
QI QP QR QO QE QS QEx

上流域 0 ( 0) 20 ( 5) 547 ( 248) 610 ( 408) 92 ( 29) −132 ( 227) 681 ( 389)

中流域 610 ( 408) 62 ( 12) 1552 ( 503) 457 ( 268) 578 ( 98) 1189 ( 713) 364 ( 280)

下流域 457 ( 268) 72 ( 21) 1848 ( 966) 418 ( 257) 589 ( 95) 1370 (1066) 478 ( 169)
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図–6 中・下流域における河川流量の平方根 (河川水位) と河
道底面からの浸透量の関係．

はどの程度確からしいのかは判断できないが，定性的
には河道底面からの浸透があり得るといえる．

6. まとめ

本研究では，モンゴル東部ヘルレン川流域の上・中・
下流の各部分流域の河道について水収支を考え，気象・
水文観測資料と単純な地表面水収支モデルを用いて，水
収支各項を求めた．その結果，各部分流域で河道と周
辺域との水交換量 QExは正値であり，少なくとも QEx

の河川流出があることが示された．また，河道底面か
らの浸透量 QSと河川流量の平方根 (河川水位) の関係
性から河道底面からの浸透があり得ることが示された．
これらは，ヘルレン川の中・下流域では河川への流入
があっても，それとほぼ同量の水が河道水面からの蒸
発や河道底面からの浸透などによって河川から損失し
ていて，実質的には河川流量の増減に寄与しないとい
う仮説を支持するものである．
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