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第１章  序 論 

 

１. １ 研究の背景と目的  

 

21 世紀の地球環境問題の一つに淡水資源の不足が上げられる．湖の水は，様々

な産業の貴重な淡水資源であり，その質と量に関する問題は，これまで多くの湖

で報告されている．アラル海および周辺地域で生じている環境破壊の問題はその

代表例である．アラル海では，湖および流域の水管理が適切に行われなかったた

めに，湖の面積は年々縮小し，周辺地域の乾燥化や地下水位の低下，周辺農地に

おける塩類集積などの問題が生じている (西條 , 1992; 滋賀県琵琶湖研究所 , 

1992)．また他の事例として，アフリカのチャド湖では，自然条件における水収

支の変化が湖の縮小や周囲の砂漠化の進展に影響をおよぼしている (滋賀県琵琶

湖研究所 , 1992)．さらに死海では，ヨルダンとイスラエルの産業開発と流域での

水利用により湖水位の低下が進行し，死海と周辺地域の環境に影響をおよぼして

いる (Asmar and Ergenzinger, 2002)．その他にも国内外の多くの湖における水資源

および水環境問題に関して報告がなされており (たとえば，岩佐 , 1990; 沖野 ,  

2002)，その多くが人為的な影響によるものである．このような湖における問題，

特に周辺の社会環境にまでも深刻な影響をおよぼしているアラル海のような状

況に陥らないためにも，対象とする湖の水収支の解明や水利用および水管理が湖

水位におよぼす影響を調べることは極めて重要である．  

 湖の水収支を明らかにするためには，対象とする湖の水収支要素を定量的に評

価しなければならない．しかしながら，その評価において特に個々の湖および流

域で異なる特徴を示す湖面蒸発量および地下水流入・流出量については，実測す

ることが困難であるため，これまで多くの湖で推定による評価が行われてきた．

湖面蒸発量については，現地観測と Bowen 比法に基づく湖の熱収支解析によっ
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て，熱収支要素の一つである潜熱フラックスから推定する方法が報告されている

(たとえば，Sturrock et al., 1992; dos Reis and Dias, 1998; Winter et al., 2003; Lenters 

et al., 2005)．熱収支解析に基づいた既往の研究では，対象とする湖での熱収支の

特徴を整理することで湖面蒸発量に関する様々な知見が得られている．一方，地

下水の流入・流出量については，水収支式における残差項として両者の正味量を

計算し，物質収支や地下水観測などに基づいて各々の要素を定量化する方法が報

告されている (たとえば，Krabbenhoft et al., 1990a; Al-Weshah, 2000; Motz et al., 

2001; Chikita et al., 2004)．しかし，湖の物質収支の解明および地下水観測の実施

においては，多くの水文地質・水質データおよび地下水観測孔が必要となる．

Legesse et al.(2004)および Kebede et al.(2006)は，アフリカの Abiyata湖および Tana

湖に対して，簡便な Penman 法から湖面蒸発量を推定しているが，湖の熱収支と

の関連については示していない．また，Tana 湖に対する水収支解析において，地

下水の流入・流出量は省略されている．さらに，Asmar and Ergenzinger(2002)は，

死海に対して物質収支を考慮した 2 層モデルを構築し，モデルに基づいて湖水位

の推定を行っているものの，その推定値の妥当性については明らかにしていない． 

水収支要素が湖水位におよぼす影響を評価した既往の研究に関しては，Legesse 

et al.(2004)，Kebede et al.(2006)および Asmar and Ergenzinger(2002)は，降水量が

減少した場合などの仮定の水収支条件を設定し，湖水位のシミュレーションを行

うことでその影響を評価している．これらの湖水位シミュレーションは，500 年

や 50 年といった比較的長期間を対象としており，月または年単位の湖水位推定

モデルを用いて，ある仮定の水収支条件下で湖水位の将来予測を行うものであ

る．しかしながら，湖水位の将来予測を行う場合には，すべての水収支要素を推

定しなければならないことから，推定した湖水位の妥当性は，各水収支要素の予

測誤差に依存する．これに対して，過去の水文・利水資料に基づく湖水位のシミ

ュレーションは，湖面蒸発量および地下水の流入・流出量の妥当性が現地観測な



 3 

どに基づいて評価でき，実測湖水位との比較によって得られた水収支解析の結果

は，将来の水管理計画に有用な水文学的知見を与える．また，水収支要素の予測

が困難な状況下では，当該湖流域における過去の水文学的知見への依存度は極め

て大きい (岩佐 , 1990)といわれている．   

本研究では，日本の鹿児島県薩摩半島南部に位置する池田湖を研究対象地とす

る．池田湖の水は，上水や農業用水などとして多目的に利用されており，周辺地

域の貴重な淡水資源となっている．また，南薩畑地かんがい事業によって湖水管

理システムが導入された 1983 年以降，池田湖では利水による湖水の減少を補う

ために河川水の供給が行われてきている．このように池田湖においては，湖水の

利用および水管理の影響が比較的大きいと考えられるが，その影響評価について

はこれまで検討されておらず，水収支の解明も十分ではない．  

以上のことから本研究では，まず現地観測データに基づいて熱収支解析を行い

池田湖の熱収支を明らかにするとともに，湖面蒸発量を決定する潜熱フラックス

について検討を加える．次に流域からの流入量および湖底からの漏出量の推定モ

デルについて検討し，池田湖の水位推定モデルの構築を試みる．また，1967 年か

ら 1997 年の過去の水文・利水資料を用いて水収支解析を行い，湖水位推定モデ

ルの妥当性について検証する．最後に構築したモデルを用いて湖の水収支を明ら

かにするとともに，過去の水文・利水資料に基づいた湖水位のシミュレーション

によって湖水の利用と水管理が池田湖水位におよぼす影響について検討を行う． 

  

１. ２ 本論文の構成  

 

 本論文は，全 6 章で構成されている．  

 第 1 章では，前節において，湖の水資源および水環境問題，関連する既往の熱

および水収支研究，本研究の対象地である池田湖の水利用・水管理の現状につい
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て概説し，本研究の目的について述べた．また本節では，本論文の構成について

述べる．  

第 2 章では，対象地域の概要として，池田湖の位置および規模などについて概

説し，池田湖における水利用・水管理，気象・水温および水文地質・水質の状況

について述べる．  

第 3 章では，現地で観測した 2004 年 8 月から 2005 年 9 月の湖水温および気象

資料に基づいて，物質循環や周辺の気象にかかわる池田湖の熱収支の特徴を明ら

かにするとともに，湖面蒸発量を決定する潜熱フラックスについて検討を加える． 

第 4 章では，1967 年から 1997 年の水文および利水資料と第 3 章で評価したバ

ルク法による湖面蒸発量推定法に基づいて，池田湖流域からの流入量および湖底

からの漏出量の推定アプローチについて検討し，池田湖水位の推定モデルの構築

とその妥当性について検証する．  

第 5 章では，第 4 章で構築した湖水位推定モデルを用いて，1983 年から 1999

年の 17 年間における水収支解析を行い，池田湖の水収支の特徴について検討す

る．また，池田湖の水利用と河川水供給に対して 4 つの条件を仮定し，1983 年か

ら 1999 年の 17 年間の湖水位シミュレーションによって池田湖水位におよぼす水

利用および水管理の影響について検討を行う．  

第 6 章では，各章で得られた成果を総括し，本論文の結論とする．  
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第２章  対象地域の概要  

 

２. １ 池田湖の概要および水利用・水管理  

 

 Fig. 2. 1 は，池田湖および周辺地域の概要を示している．また，Fig. 2. 2 は，

池田湖の水深と面積の関係 (鹿児島県 , 2001; 籾井 , 2003)を示している．池田湖は，

鹿児島県薩摩半島の南端に位置し，約 5,000 年前の火山活動に伴って生起したカ

ルデラ湖である (環境庁国立環境研究所 , 2000)．水面標高は約 65 m，最大および

平均水深は 233 m および 125 m であり，国内でも 4 番目に深い湖として記録され

ている (国立天文台，2005)．また，湖面積および流域面積 (湖面積を除く )は，10.62 

km
2 および 12.34 km

2 であり，九州最大の湖である．  

池田湖の水は，周辺地域における生活，農業，水産および観光用水資源として

多目的に利用されており，Fig. 2. 1 に示すように，湖の湖畔には生活および農業

用の取水施設が多く存在する．農業用としての池田湖は，1970 年から 1984 年に

行われた南薩畑地かんがい事業によって，南薩地域に広がる約 6,000 ha の畑地帯

を潤す調整池として整備され，畑地かんがい用の水資源として重要な役割を果た

している．また，同事業では，池田湖からの利水量を補うために，流域外の馬渡

川，高取川および集川の河川水を湖へ給水する湖水管理システムが 1982 年 7 月

に導入された．システム導入後の池田湖では，利水と給水を制御することで湖水

の管理が行われており，実際には湖畔西側の中央管理所において，畑地かんがい

用水量，河川水供給量および湖水位の一元管理がなされている．   

 

２. ２ 気象および水温  

 

 池田湖周辺の気候は，比較的温暖で雨が多く，年平均気温は 18.3 ℃，年降水  
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量は 2,000 mm 程度である．池田湖では，冬季の気温が氷点下となることは少な

いため，湖水は凍結せず湖面水温は概ね 11 ℃から 31 ℃の範囲 (平均約 20 ℃ )に

あり，水深 100 m 付近の水温は概ね 11 ℃で常に一定である．  

池田湖周辺の気象観測について，湖から東に約 5 km の指宿植物試験場内にあ

る指宿地域気象観測所と湖から西に約 25 kmの位置にある枕崎特別地域気象観測

所 (旧枕崎測候所 )では，気温，湿度，風速および日照時間などの気象観測がなさ

れている．また，Fig. 2. 1 における L1，L2，L3および LAは，降水量観測地点を示

しており，L1，L2 および L3 はそれぞれ 2003 年 7 月，1982 年 7 月および 2004 年 2

月に農林水産省九州農政局によって観測が開始された流域内の降水量観測地点

である．池田湖での現地観測については，2004 年から 2005 年に湖東部の岸から

約 150 m の沖合に浮ぶ養殖漁場筏などを利用し水温および気象観測を行ってお

り，2000 年と 2001 年には，湖中央部において月 1 回程度の頻度で概ね水深 100 m

までの鉛直水温分布を観測している．なお，2004 年および 2005 年の観測の詳細

については次章で，2000 年と 2001 年の観測データの利用については第 5 章で述

べる．  

 

２. ３ 水文地質および水質  

 

Fig. 2. 3 は，池田湖周辺の地質 (鹿児島県 , 1975)および地下水観測孔の位置を示

している．また，Fig. 2. 4 は，湖水位と各観測孔における地下水位の日変化を示

している．池田湖および周辺は，大部分が火山性岩石で覆われている．池田湖の

流域内には安山岩が多く存在し，南側には比較的新しい時代の火山噴出物である

火山礫 (スコリア )が多く分布する．池田湖の水文環境については，Fig. 2. 4 の 1999

年から 2001 年 3 月の地下水位の観測値および既往の研究 (阿部 , 1972; 佐藤ら , 

1984)から，流域内の地下水位は，常に湖水位よりも高い．流域外の地下水位は，  
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一般に海に近いほど低くなっており，湖東部に位置する鰻池の水面標高は約 120 

m，湖北部の湊川上流の水位は標高約 100 m(佐藤ら , 1984)であることから，湖の

北部から南東部にかけての流域外地下水位は，湖水位よりも高いと考えられる．

また Fig. 2. 1 に示すように，湖から南西に約 1 km 離れた流域外の領域では，池

田湖起源と考えられる湧水が多く認められることから，池田湖一帯の地下水は，

主に湖の北東部または東部から南西部または南部へ向かって流動していると考

えられる．地表水域は，常時流水している幅 1 m 程度の小溝以外に大きな流入河

川はなく，また自然の流出河川もないことから半閉鎖水域である．  

 池田湖の水質について，2000 年の現地観測による湖水の透明度は，概ね 5 m(夏

季 )から 10 m(冬季 )の範囲にある．鹿児島県による 1977 年から 2000 年 2 月におけ

る約 2 ヶ月単位の現地観測データによれば，水深 0.5 m の溶存酸素 DO，化学的

酸素要求量 COD，全窒素 TN および全りん TP の平均値は，それぞれ 9.13 mg l
-1
(水

質環境基準 AA 類型 )，2.45 mg l
-1
(水質環境基準 A 類型 )，0.24 mg l

-1
(水質環境基

準Ⅲ類型 )，0.0075 mg l
-1
(水質環境基準Ⅱ類型 )である．一方，水深 200 m 付近の

深層においては，近年全般的に水質の悪化が進んでいる (平江ら , 1997)．特に DO

は 1986 年頃から低下し，1990 年には極度の貧酸素状態となっている．その後，

低下した DOの回復は認められず，1990年から 2000年 2月までの平均値は 0.55 mg 

l
-1 である．また，TN および TP についても，水深 200 m 付近における濃度は 1992

年頃から増加しており，深層の貧酸素状態に伴う底泥からの溶出 (岩佐 , 1990; 有

田 , 1998)が懸念される．   
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第３章  現地観測に基づく池田湖の熱収支 

 

３. １ 緒 論  

 

 湖は，地域の貴重な淡水資源であると同時に，その熱収支は，周辺地域の気象

および水循環に影響をおよぼす．特に熱収支要素の一つである潜熱フラックス

は，湖から大気へ放出される主要な熱フラックスであり，湖面蒸発量を決定する

重要な要素である．また，湖の熱収支は個々の湖の形状や周辺の気候などによっ

て異なることから，現地観測に基づいて対象とする湖の熱収支を明らかにするこ

とは，持続的な湖水の利用および健全な水循環を維持するうえで重要である．  

本研究で対象とする池田湖では，これまで熱収支要素の一つである移流熱に関

する検討は行われておらず，現地観測データに基づく熱収支の検討も十分ではな

い．一般に湖に出入りする移流熱が湖の熱収支におよぼす影響は小さい (Sturrock 

et al., 1992; Winter et al., 2003; Lenters et al., 2005)と言われている．しかし，湖外

との熱交換を考えた場合，湖面は最も重要な熱交換の境界となるため，湖面を介

して輸送される降水と蒸発水による移流熱が湖の熱収支におよぼす影響を予め

評価することは重要である．特に温暖な地域では，降水による移流熱が湖の熱収

支におよぼす影響は，比較的大きいと考えられる (Brutsaert, 1982)．  

本章では，日本の南部地域に位置する池田湖の熱収支に関する知見を得るため

に，2004 年 8 月 1 日から 2005 年 9 月 30 日までの 14 ヶ月において，実測した湖

水温および気象資料を用いて降水と蒸発水による移流熱を考慮した熱収支解析

を行い，池田湖の熱収支の特徴について検討を加える．  
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３. ２ 基礎式  

 

３. ２. １ 熱収支式  

 

 一般に湖における熱収支は，次式で表される (Lenters et al., 2005)．  

SAlEHR nn =+−−  

ここに，Rn：正味放射フラックス (W m
-2
)，H：顕熱フラックス (W m

-2
)，l：水の気

化潜熱 (=2.45×10
6
 J kg

-1
)，E：湖面蒸発量 (kg m

-2
 s

-1
)，An：正味移流熱フラックス

(W m
-2
)，S：貯熱フラックス (W m

-2
)であり， lE：潜熱フラックス (W m

-2
)である．

なお，一般に正味移流熱フラックスとは，湖面や湖底などの境界を介して，流入

水または流出水とともに輸送される正味の熱フラックスのことをいう (Sturrock et 

al., 1992; Winter et al., 2003; Lenters et al., 2005)．  

式 (3. 1)における正味放射フラックス Rn，顕熱フラックス H および潜熱フラッ

クス lE は，次式で与えられる (近藤 , 1994, 2000)．  

4)1( swawsn TσεRαRrefR −+−=  

)( asEa qquCρllE −=  

)( asHaa TTuCρcH −=  

ここに，ref：アルベド (=0.06)，Rs：日射フラックス (W m
-2
)，αw：水の吸収率 (=0.97)，

Ra：大気放射フラックス (W m
-2
)，εw：水の射出率 (=0.97)，σ：Stefan-Boltzmann 定

数 (=5.67×10
-8
 W m

-2
 K

-4
)，Ts：湖面水温 (K)，ca：空気の比熱 (=1.005×10

3
 J kg

-1
 K

-1
)，

ρa：空気の密度 (=1.19 kg m
-3
)，CH：顕熱のバルク輸送係数，u：風速 (m s

-1
)，Ta：

(3.  1 )  

(3.  2 )  

(3.  3 )  

(3.  4 )  
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気温 (K)，CE：潜熱のバルク輸送係数，qs：湖面の比湿 (kg kg
-1
)，qa：大気の比湿

(kg kg
-1
)である．顕熱と潜熱のバルク輸送係数は，湖では CH = CE とされ (近藤 , 

1994)，本解析では下限値を 1.2×10
-3 とする大気安定度を考慮した変数とする    

(籾井 , 2003)．  

 湖外との熱交換を考えた場合，湖面は最も重要な熱交換の境界となるため，湖

面を介して輸送される降水および蒸発水による移流熱フラックスを考慮すると，

本解析における正味移流熱フラックス An は，次式で表される (村本ら , 1979; 岩佐 , 

1990; Lenters et al., 2005)．   

)()( LewLpwwn TTEcTTPρcA −−−=  

ここに，cw：水の比熱 (=4.17×10
3
 J kg

-1
 K

-1
)，ρw：水の密度 (=9.98×10

2
 kg m

-3
)，P：

降水量 (m s
-1
)，Tp：降水温 (K)，TL：湖の代表水温 (K)，  Te：蒸発水温 (K)であり，

右辺第一項および第二項は，それぞれ降水による移流熱フラックス Ap と蒸発水

による移流熱フラックス Ae である．湖面以外の境界の移流熱フラックス，たとえ

ば，地下水による流入および流出熱フラックスなどは，移流速度が小さいことか

ら湖の熱収支におよぼす影響は小さいと考えられ，また，湖面の熱交換に直接関

与しないことから本解析では考慮していない．なお，池田湖には幅 1 m 程度の小

溝以外に大きな流入または流出河川はないため，地表水による移流熱フラックス

は無視できると考える．  

式 (3. 5)における湖の代表水温 TL は，湖水の面積平均温度として，次式で表さ

れるものとする．  

dzza

dzzatzT
T

c

c

z

z

L

∫

∫
=

0

0

)(

)(),(
 

ここに，z：水深 (m)， t：時間 (s)，zc：湖水温の時間変化がなくなる水深 (m)，T：

(3.  5 )  

(3.  6 )  
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湖水温 (K)，a：水深 z における湖の水平面積 (m
2
)である．   

湖水温の時間変化がなくなる水深 zc を湖の最深部までの水深とし，湖面積 a(0) = 

a0 とすれば，湖水温の鉛直分布から，貯熱フラックス S は，次式で与えられる． 

dzzatzT
dt

d

a
ρcS

cz

ww ∫=
0

0

)(),(
1

 

なお，湖の熱収支において，湖底を通る熱フラックスは，他の熱フラックスに

比べて小さく，特に水深の深い湖では無視できる (Brutsaert, 1982; Assouline and 

Mahrer, 1993)．  

 

３. ２. ２ 潜熱フラックス  

 

３. ２. ２. １ Bowen 比法  

 Bowen 比法において，顕熱フラックス H は，次式で表される．  

lEβH =  

ここに，β：Bowen 比であり，次式で表される (近藤 , 1994)．  

)(

)(

as

asa

qql

TTc
β

−

−
=  

式 (3. 1)，式 (3. 5) ，式 (3. 8)および式 (3. 9)から，潜熱フラックス lE は，次式で表

される．  

)(1

)(

Le
w

Lpwwn

TT
l

c
β

TTPρcSR
lE

−++

−+−
=  

 

３. ２. ２. ２ Penman 法  

 Penman 法に基づく潜熱フラックス算定式は，次式で表される (Penman, 1948;  

(3.  7 )  

(3.  8 )  

(3.  10 )  

(3.  9 )  



 14 

丸山・三野 , 1999)．  

))((
86400

1
)( 2 aasatn eeuf

γ∆

lγ
GR

γ∆

∆
lE −

+
+−

+
=  

)537.01(26.0)( 22 uuf +=  

ここに，∆：温度飽和水蒸気圧曲線の勾配 (hPa °C
-1
)，γ：乾湿計定数 (=0.667 hPa °C

-1
)，

G：水中伝導熱フラックス (W m
-2
)，u2：高度 2 ｍにおける風速 (m s

-1
)， f(u2)：風

速関数 (kg m
-2
 d

-1
 hPa

-1
)，easat：大気の飽和水蒸気圧 (hPa)，ea：大気の水蒸気圧 (hPa)

である．なお，湖における水中伝導熱フラックス G は，正味移流熱フラックス

An と貯熱フラックス S に基づいて計算される．  

 

３. ２. ２. ３ Priestley-Taylor 法  

 Priestley and Taylor(1972)は，水平方向に一様な湿潤面における潜熱フラックス

として，次式を提案している．  

)(26.1 GR
γ∆

∆
lE n −

+
=  

 

３. ３ 現地観測の概要  

 

 池田湖の熱収支を検討するために，湖東部の岸から約 150 m の沖合に浮ぶ養殖

漁場筏などを利用し，2004 年から 2005 年において，水温および気象観測を行っ

た．その詳細は，以下のようである．  

水温観測については，水深 0.2 m から水深 50 m の範囲において，水温の時間変

化が特に大きい深度を中心に，約 1 m 間隔に自記記録水温センサー (H20-001, 

Onset Computer)を設置し，1 時間間隔で観測を行った．  

(3.  12 )  

(3.  13 )  

(3.  11 )  
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気象観測については，養殖漁場筏において，湖面上 2 m の位置に温湿度計

(CS500, Campbell Scientific)と風向風速計 (03001, Campbell Scientific)を設置し，デ

ータロガー (21X, Campbell Scientific)により観測値の記録を行った．また，湖岸に

日射計 (LI200SA, LI-COR)と精密赤外放射計 (MS-202, 英弘精機 )を設置し，湖面に

おける日射および大気放射の観測値をデータロガー (LI-1400, LI-COR; CR10X, 

Campbell Scientific)により記録した．なお，降水量については，農林水産省九州

農政局によって流域内 3 地点で観測されているデータを利用する．  

 

３. ４ 解析方法  

 

 本章では，現地観測による水温および気象資料を用いて，2004 年 8 月 1 日から

2005 年 9 月 30 日における池田湖の熱収支を，熱収支式 (3. 1)および Bowen 比法に

基づいて明らかにする．式 (3. 5)に基づく正味移流熱フラックス An の計算におい

て，降水量 P については，池田湖の湖畔 3 地点における降水量の算術平均値を用

いる．降水温 Tp については，露点温度 Tdew で近似し (Bogan et al., 2003)，湖上で

の気象資料に基づいて算定する．蒸発水温 Te については，湖面水温 Ts で近似し

(Sturrock et al., 1992; Winter et al., 2003; Lenters et al., 2005)，ここでは水深 0.2 m

の水温を用いる．  

 正味移流熱フラックス An が池田湖の熱収支におよぼす影響は，式 (3. 3)と      

式 (3. 4)のバルク式および湖水温の数値解析に基づいた熱収支解析法 (籾井 , 2003)

に，新たに降水と蒸発水による移流熱フラックス (Ap と Ae)を考慮した数値解析に

基づいて評価する．その際，式 (3. 6)および式 (3. 7)における湖水温の時間変化が

なくなる水深 zc については，最大水深 (=233 m)で近似する．湖の代表水温 TL を計

算する場合の計算初日 (2004 年 8 月 1 日 )の湖水温 (初期値 )については，水深 50 m

までは，実測値が利用可能である．50 m 以深については，平江ら (1997)および近



 16 

年の水温の観測結果より，水深 80 m までの湖水温は 11.0 °C，水深 80 m から 100 

m までの湖水温は 10.8 °C であり，水深 200 m の湖水温は 10.6 °C で時間的にほぼ

一定であることから，これらの資料に基づいて与える．また，気温 Ta，風速 u お

よび湿度 RH については，湖面上 2 m での実測値を適用する．2004 年 8 月 1 日か

ら同年 10 月 6 日の期間においては，日射および大気放射が欠測したため，指宿

地域気象観測所および枕崎特別地域気象観測所 (Fig. 2. 1)で得られた気象資料を

利用して，日射と大気放射の推定 (近藤 , 1994; 籾井ら , 2002)を行う．  

 

３. ５ 結果と考察  

 

３. ５. １ 気象および湖水温の日変化 

  

Table 3. 1 は，2004 年 8 月 1 日から 2005 年 9 月 30 日における池田湖の日単位

の気象要素および湖水温に対する最小値と最大値および年平均値を示している．

また，Fig. 3. 1 は，同期間における池田湖の気象要素と湖水温の日変化を示して

いる．Table 3. 1 における年平均値は，2004 年 10 月から 2005 年 9 月までの 1 年

間の平均値である．以下では，日単位の気象要素および湖水温の特徴を整理する． 

 

３. ５. １. １ 放射フラックス  

 Fig. 3. 1(a)は，池田湖における放射フラックスの日変化を示している．       

Fig. 3. 1(a)および Table 3. 1 より，湖面に出入りする放射フラックスの中で最も

大きいものは，湖面放射フラックス εwσTs
4 である．また，大気放射フラックス Ra

は，一般に気温や大気の水蒸気量などに支配され，降雨日や曇天日においては，

比較的気温の寄与が大きくなる (近藤 , 2000)．したがって，降雨日や曇天日におい

て気温と湖面水温が近くなる状況では，式 (3. 2)に示す大気放射フラックス Ra と  
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湖面放射フラックス εwσTs
4 の差は小さくなる傾向にあり，正味放射フラックス Rn

に対して日射フラックス Rs の占める割合が高くなる．池田湖では，特に 6 月中旬

から 7 月中旬の梅雨時期に，正味放射フラックスと日射フラックスが非常に近い

値を示し，正味放射フラックスは日射フラックスの低下と伴に減少している．  

 

３. ５. １. ２ 降水による移流熱フラックス  

 Fig. 3. 1(b)は，降水量 P と露点温度 Tdew および湖の代表水温 TL の日変化を示し

ており，Fig. 3. 1(c)は，降水による移流熱スラックス Ap の日変化を示している．

降水による移流熱フラックスは，式 (3. 5)の右辺第一項より，露点温度 Tdew と湖の

代表水温 TL の温度差と降水量 P の積に基づいて算定される．露点温度が湖の代

表水温よりも大きく (Tdew>TL)，両者の温度差が大きい 6 月から 9 月までの期間に

おいては，降水による移流熱フラックスは他の期間よりも比較的大きく Ap>0 で

ある．したがって，この期間の降水による移流熱フラックスは，湖に対して加熱

効果を与える．一方，10 月から 5 月までの期間においては，露点温度と湖の代表

水温の温度差が小さくなるため，降水による移流熱フラックスは小さくなる傾向

にある．また，概ね 1 月から 3 月の期間においては，露点温度が湖の代表水温よ

りも小さくなる (Tdew<TL)期間が多く存在し，Ap<0 である．したがって，この期間

の降水による移流熱フラックスは，湖に対して冷却効果を与える．  

 

３. ５. １. ３ 湖水温および気温  

 Fig. 3. 1(e)は，池田湖における水深 0.2 m，5 m，30 m および 50 m の水温と湖

面上 2 m における気温 Ta の日平均値の変化を示している．また，湖面水温 Ts(水

深 0.2 m の水温 )と気温 Ta の温度差 ∆T も同時に示す．水深 0.2 m および水深 5 m

の湖水温は，気温および正味放射フラックスの時間的変化にしたがって明瞭な季

節変化および日変化を示しており，8 月頃に最大となり 2 月中旬から 3 月上旬に
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かけて約 11 °C で最小となる．水深 30 m では，2004 年 12 月末から 2005 年 1 月

において，3 °C 程度の温度上昇 (冷却期における湖水の鉛直混合に起因するもの

と考えられる )が認められるが，水深 50 m では，湖水温の日変化はほとんどなく，

概ね 11 °C で一定である．したがって，2 月中旬から 3 月上旬の期間では，池田

湖の水温は湖面から水深 50 m 付近まで約 11 °C で一様となっている．  

湖面水温と気温の温度差 ∆Tは，7月中旬から 3月中旬の期間では，概ね正 (∆T>0)

である．一方，3 月中旬から 7 月中旬の期間では，両者の差は小さく，3 月中旬

から 5 月上旬の期間では，気温が湖面水温を上回り，両者の差が負 (∆T<0)となる

日が多くなる．  

 

３. ５. ２ 移流熱フラックスの影響  

  

Fig. 3. 2 は，2004 年 8 月から 2005 年 9 月の池田湖における日平均湖面水温 Ts

の実測値とバルク法に基づく熱収支解析法 (籾井 , 2003)に降水と蒸発水の正味移

流熱フラックス An を考慮した数値解析による計算値の比較を示している．湖面

水温の実測値と計算値は比較的よく一致している．また，同期間で推定した日単

位の蒸発水による移流熱フラックス Ae は小さく，対象期間での平均値は 2 W m
-2，

最大値は 6 W m
-2 程度であった．   

 Fig. 3. 3 は，降水による移流熱フラックス Ap が特に大きかった 2005 年 9 月 5

日と 9 月 6 日を含む 10 日間における数値解析に基づく日単位の熱収支を示して

いる．Fig. 3. 3(a)は，降水と蒸発水による移流熱フラックス (Ap と Ae)を考慮しな

い場合，Fig. 3. 3(b)は，両移流熱フラックスを考慮した場合の結果である．また，

Table 3. 2 は，降水と蒸発水による移流熱フラックス (Ap と Ae)が日平均湖面水温

Ts におよぼす影響を調べるために，両移流熱フラックスを考慮した場合の結果か

ら考慮しない場合の結果を差し引いた日平均湖面水温差 ∆Ts を示している．ここ  
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での 10 日間において，無降雨であった 9 月 1 日から 9 月 3 日の 3 日間では，蒸

発水による移流熱フラックス Ae が，他の熱収支要素および湖面水温 Ts におよぼ

す影響は小さい．  

一方，9 月 4 日から 9 月 6 日の 3 日間では，正味放射フラックス Rn が低下し，

貯熱フラックス S が負に転じており，降水による移流熱フラックス Ap は，特に

多雨日であった 9 月 5 日 (144 mm day
-1
)と 9 月 6 日 (124 mm day

-1
)に大きい．この 2

日間の露点温度 Tdew は，湖の代表水温 TL よりも高い (Fig. 3. 1(b))ことから，降水

による移流熱フラックス Ap は，湖に対して加熱効果を与えている．Fig. 3. 3(a)と

(b)を比較すると，降水による移流熱フラックス Ap の大部分は，貯熱フラックス S

に影響をおよぼしており，他の熱収支要素におよぼす影響は小さい．また，    

Table 3. 2 より，降水による移流熱フラックス Ap が日平均湖面水温 Ts に与える影

響は小さく，日平均湖面水温差 ∆Ts は最大でも 0.26 °C 程度であった．  

 Fig. 3. 4 は，池田湖の月単位の潜熱フラックスに対して，降水と蒸発水の正味

移流熱フラックス An を考慮した場合と考慮しない場合のバルク法に基づく計算

値および現地観測データと Bowen 比法 (式 (3. 10))に基づく算定値を示している．

Fig. 3. 4 より，正味移流熱フラックス An を考慮した場合と考慮しない場合の潜熱

フラックスの計算値は，Bowen 比法による結果と概ね一致している．また，正味

移流熱フラックス An を考慮した場合と考慮しない場合の両計算値の間に大きな

相違はないことから，月単位の計算においては，正味移流熱フラックス An が潜

熱フラックス lE におよぼす影響は小さい．   

 

３. ５. ３ 熱収支の季節変化  

  

Fig. 3. 5 は，現地観測データと Bowen 比法に基づく 2004 年 8 月から 2005 年 9

月における池田湖の月単位の熱収支を示している．池田湖では，降水および蒸発  
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水による移流熱フラックスは小さく，両移流熱フラックスが湖の熱収支におよぼ

す影響は小さいと考える．正味放射フラックス Rn は，概ね 10 W m
-2 から 150 W m

-2

の範囲にあり，4 月から 9 月の期間に大きくなり，11 月から 2 月の期間に小さく

なる．Fig. 3. 6 は，湖面水温 Ts と気温 Ta の温度差 ∆T および湖面の飽和水蒸気圧

es と大気の水蒸気圧 ea の水蒸気圧差 ∆e の月変化を示している．顕熱フラックス

H および潜熱フラックス lE は，それぞれ ∆T および ∆e の変動パターンと概ね一

致している．Fig. 3. 5 より潜熱フラックス lE の季節変化は緩やかで，8 月から 1

月に大きく 2 月から 7 月に比較的小さくなる．秋冬季に大きく春夏季に小さい日

本の北部地域における水深の深い湖の一般的な季節変化 (武田ら , 1992; 近藤 ,  

1994)と比較すれば，池田湖の潜熱フラックスの季節変化は，時期的に約 1 ヶ月

程度早い傾向にある．また，顕熱フラックス H と潜熱フラックス lE の和が，正

味放射フラックス Rn よりも小さくなる 3 月から 9 月の期間では，貯熱フラック

ス S は正 (S>0)となり，大気から湖への受熱を示す．逆に顕熱フラックス H と潜

熱フラックス lE の和が，正味放射フラックス Rn よりも大きくなる 10 月から 2

月の期間では，貯熱フラックス S は負 (S<0)となり，湖から大気への放熱を示す． 

 Table 3. 3 は，日本における 3 つの代表的な湖 (十和田湖，野尻湖，霞ヶ浦 )の年

単位の熱フラックスと Bowen 比 (近藤 , 1994)および本解析による池田湖での結果

を示している．また，Fig. 3. 7 は，池田湖の Bowen 比の月変化を示している．池

田湖における Bowen 比は，概ね 0.4 から -0.1 の範囲にあり，年平均値は他の湖よ

りも小さい．近藤・桑形 (1992)によれば，水面や地表面でのエネルギーは，気温

に依存して，高温のとき潜熱として利用される割合が大きくなるため，日本にお

ける Bowen 比は，関東・西日本で小さく，それ以外の東日本で大きい傾向にある．

温暖な地域に位置する池田湖では，顕熱フラックスが小さく潜熱フラックスが卓

越する傾向にあり，Bowen 比は比較的小さい．dos Reis and Dias(1998)によれば，

ブラジルの Serra Azul 湖 (平均水深 10 m)における月単位の Bowen 比は，概ね 0.2 
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前後の範囲にあり，池田湖と同様に小さい．熱帯地域に位置する Serra Azul 湖で

も，顕熱フラックスが小さく潜熱フラックスが卓越する結果が得られている．  

貯熱フラックス S は，水深が深い湖ほどその絶対値の平均値 (Mean Absolute 

Value: MAV)も大きくなる (近藤 , 1994)．したがって，Table 3. 3 より，十和田湖や

野尻湖および池田湖の貯熱フラックスの MAV は比較的大きい．ただし，池田湖

の貯熱フラックスの MAV は，平均水深が大きいにもかかわらず，十和田湖より

も小さい．これは，湖面水温と気温の温度差 ∆T の平均値が，十和田湖では冬季

(12 月から 2 月 )に 5.3 °C および夏季 (6 月から 8 月 )に -1.5 °C (Yamamoto and Kondo, 

1964)であることに対して，池田湖では，それぞれ 3.5 °C および 1.3 °C (Fig. 3. 6

参照 )であり，池田湖の顕熱フラックスによる冬季での放熱および夏季での受熱

が，十和田湖よりも少ないことに起因していると考えられる．また，池田湖の貯

熱フラックスの MAV が小さくなる要因として，Bowen 比が小さい池田湖では，

夏季 (受熱期 )での潜熱フラックスによる放熱が比較的大きいことが挙げられる．  

 

３. ５. ４ 潜熱フラックス  

  

Fig. 3. 8 は，Bowen 比法 (式 (3. 10))，Penman 法 (式 (3. 11))および Priestley-Taylor

法 (式 (3. 13))に基づく潜熱フラックス lE の月平均値を示している．Penman 法によ

る潜熱フラックスは，現地観測データと式 (3. 10)に基づいて算定した Bowen 比法

による潜熱フラックスと季節変化はよく一致しているが，期間平均で Bowen 比法

の値を約 18 %過大評価している．これに対して，Priestley-Taylor 法による潜熱フ

ラックスは，Bowen 比法による結果とよく一致している．対象とする湖によって

は，Priestley and Taylor(1972)が提案した式 (3. 13)の係数 1.26 を補正することで，

Bowen 比法の結果とよく一致する場合 (dos Reis and Dias, 1998)もあるが，池田湖

では式 (3. 13)の係数 1.26 がそのまま適用可能であるといえる．  
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３. ６ 結 論  

 

 本章では，現地観測による湖水温および気象資料を用いて，降水と蒸発水によ

る移流熱フラックスが池田湖の熱収支におよぼす影響を数値解析に基づいて評

価し，両移流熱フラックスを考慮した熱収支式および Bowen 比法に基づき，2004

年 8 月 1 日から 2005 年 9 月 30 日における池田湖の熱収支について検討を加えた．

得られた成果は，以下の 4 点に要約される．  

1) 日および月単位の蒸発水による移流熱フラックスは小さく，湖の熱収支およ

び湖面水温におよぼす影響は小さい．一方，日単位の降水による移流熱フラック

スは，多雨日においては大きく，そのエネルギーの多くは，貯熱フラックスに影

響を与えるが，湖面水温に対しては，約 0.3 °C の温度変化を与えるだけである．

月単位の熱収支計算においては，無降雨日が含まれるため，降水による移流熱フ

ラックスが湖の熱収支および湖面水温に与える影響は小さい．したがって，月単

位の検討において，降水と蒸発水による移流熱フラックスが池田湖の熱収支にお

よぼす影響はともに小さい．  

2) バルク法に基づく月単位の潜熱フラックスの推定値は，降水と蒸発水による

移流熱フラックスを考慮した場合と考慮しない場合において大きな相違はなく，

両者とも現地観測データを用いて算定した Bowen 比法による潜熱フラックスと

概ね一致した．  

3) 温暖な地域に位置する池田湖では，年平均の顕熱フラックスは 14 W m
-2 と

小さく，潜熱フラックスは 75 W m
-2 と大きくなる傾向にある．また，Bowen 比は

0.19 であり比較的小さい．潜熱フラックスの季節変化は緩やかで，8 月から 1 月

に大きく 2 月から 7 月に比較的小さくなり，秋冬季に大きく春夏季に小さい日本

の北部地域における水深の深い湖の一般的な季節変化と比較すれば，池田湖の潜

熱フラックスの季節変化は，時期的に約 1 ヶ月程度早い傾向にある．  
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4) Penman 法による月単位の潜熱フラックスは，現地観測データを用いて算定

した Bowen 比法による潜熱フラックスと季節変化はよく一致したが，14 ヶ月間

の平均で Bowen比法の値を 18 %程度過大評価した．これに対して，Priestley-Taylor

法による月単位の潜熱フラックスは，Bowen 比法による結果とよく一致した．  
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第４章  池田湖水位の推定モデル 

 

４. １ 緒 論  

 

 湖の水収支を明らかにする際に，地下水流入量 (流域地下からの流入量 )および

地下水流出量 (湖底からの流出量 )は重要な要素であるが，それらの定量的評価は

困難である場合が多く，一般に推定によって評価される．地下水の流入量および

流出量を推定する場合の最も一般的なアプローチは，地下水の流入量から流出量

を差し引いた正味地下水量を水収支計算における残差量として評価するもので

ある (Lee and Swancar, 1997)．Chikita et al.(2004)は，屈斜路湖における正味地下水

量に対し，物質収支を考慮することで，地下水の流入量と流出量を推定している．

また，Motz et al.(2001)は，フロリダの Lowry 湖における正味地下水量に対し，地

下水観測とダルシー則を適用することで，地下水の流入量と流出量を推定してい

る．以上のようなアプローチは，地下水流入量および地下水流出量をより正確に

把握する手法として有効である．しかし，多数の地下水観測孔や水文地質および

水質データを必要とする．  

池田湖の水文学的研究 (林・戸原 , 1968; 阿部 , 1972)では，流域流入量 (流域地下

と地表からの流入量 )および湖底漏出量 (湖底からの流出量 )の日単位での定量的

評価は正確に行われていない．その後，日単位で池田湖の水収支を定量的に評価

した研究はなく，現在においても湖水の適切な管理は困難な状況にある．実際に

池田湖では，1997 年の渇水に伴う取水制限によって，周辺地域での利水が行えな

い状況が生じた．  

以上のことから，本章では，地域の貴重な淡水資源である池田湖に対して，流

域流入量および湖底漏出量の推定アプローチについて検討し，湖水を管理する実

測湖水位に対する推定モデルの構築を試みる．また，1967 年から 1997 年までの
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31 年間の水文および利水資料 (農林水産省九州農政局 , 1998, 2002)に基づく水収

支解析により，湖水位推定モデルの妥当性を検討する．  

 

４. ２ 湖水位の推定方法  

 

４. ２. １ 湖水位推定モデル  

  

池田湖における水文および水収支の概要を Fig. 4. 1 に示す．また，池田湖の水

収支は，次式で表される．   

uelsip OOOIII
dt

dS
−−−++=  

ここに，S：湖水位 (mm)， t：時間 (day)， Ip：降水量 (mm day
-1
)， I i：流域流入量        

(mm day
-1
)，Is：河川水供給量 (mm day

-1
)，O l：湖底漏出量 (mm day

-1
)，Oe：湖面蒸

発量 (mm day
-1
)，Ou：利水量 (mm day

-1
)であり，右辺はそれぞれ池田湖の水深換算

値である．本モデルに適用する各水収支構成要素は以下のようである．  

流域流入量 I i は，流域地下および地表面から湖への流入量の合計であり，    

Fig. 4. 2 に示す 2 段タンクモデルの流出量 (Q1，Q2，Q3 の合計 )として算定する．

ここで，上段タンクから差し引かれる流域蒸発散量 ET は，池田湖周辺 (Fig. 2. 1

の指宿市と枕崎市 )の気象資料を入力値として，ペンマン式による可能蒸発散量

(三浦・奥野 , 1993)と山地流域において評価された季別蒸発散比 (高瀬・丸山 , 1978)

の積から算定する．流域蒸発散量の取り扱いについて，上段タンクの水位がゼロ

となった場合は，下段タンクから差し引くようにする (菅原 , 1972)．算定した流域

蒸発散量 ET について，1967 年から 1997 年までの 31 年間における年蒸発散量の

最大値は 1,115 mm，最小値は 882 mm であり，31 年間の平均値は 1,011 mm であ

った．なお，近藤ら (1992)によれば，鹿児島市において森林を想定した場合の年  

(4.  1 )  
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蒸発散量は 919 mm である．   

降水量 Ip は，池田湖および湖流域での平均的な降水量を表しており，本章では

Fig. 2. 1 に示す流域内 3 地点 (L1，L2，L3)での降水量 (P1，P2，P3)の算術平均 (ここ

では P とする )を用いる．流域内平均降水量 P は，その観測期間 (2004 年 2 月 1 日

から 2005 年 2 月 28 日 )が，本章で対象とする水収支解析の期間外であるため，

直接利用することはできない．よって，最も長期的に観測され，かつデータの収

集および整理が容易な流域外の降水量観測地点 LA における降水量 PA から補間を

行う．Fig. 4. 3 は，2004 年 2 月から 2005 年 2 月の 13 ヶ月間における月単位の流

域内平均降水量 P と流域外降水量 PA の相関を示している．各降水量は，日単位

の換算値で表示してある．Fig. 4. 3 から，それぞれの降水量の関係は，以下の回

帰式で表される．  

APP ×= 82.0  

ここに P：流域内 3 地点の平均降水量 (mm day
-1
)，PA：流域外降水量 (mm day

-1
)で

ある．本解析では水収支式 (4. 1)および Fig. 4. 2 の上段タンクに入力する降水量

Ip として，式 (4. 2)の流域内平均降水量 P を用いる．なお，Fig. 4. 3 において，両

降水量の関係を月単位のデータを用いて評価した理由は，流域内平均降水量と流

域外降水量の関係を日単位のデータを用いて評価した場合，対象期間内の降雨日

のデータ数が少ないために多雨日の降水量の影響が大きくなる傾向にあり，両降

水量の関係を適切に評価できない可能性が生じたためである．  

湖底漏出量 O l は，ダルシー則に基づく次式 (Motz, 1998)から推定する．  

h∆aO cl ×=  

ここに，ac：鉛直方向に平均化された鉛直透水度 (day
-1
)，∆h：湖水位と流域外地

下水位の水頭差 (mm)である．鉛直透水度 ac は，池田湖地下の水文地質構造が変  

(4.  2 )  

(4.  3 )  
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化しない限り，時間に対して一定であると考えられる (Motz, 1998)．したがって，

本解析における鉛直透水度 ac は一定と仮定する．また，∆h を計算する場合の湖

水位には，本モデルによる推定値を適用する．流域外地下水位については，湖か

ら南西に約 1 km 離れた湧水地域 (Fig. 2. 1)の地下水位が，ほぼ標高 50.0 m で一定

である (阿部 , 1972)ことから，一定の地下水位として標高 50.0 m を適用する．  

 湖面蒸発量 Oe は，池田湖周辺 (Fig. 2. 1 の指宿市と枕崎市 )の気象資料を入力値

として，湖水温の数値解析とバルク法に基づく推定法 (籾井 , 2003)によって算定す

る．湖面蒸発量 Oe の算定値の妥当性については，前章において，同法による潜

熱フラックスの推定値と現地観測データを用いた Bowen 比法による結果との比

較によって概ね検証されている．また，前章での移流熱フラックスの検討から，

池田湖では月単位の降水と蒸発水による移流熱フラックスが潜熱フラックスに

およぼす影響は小さく無視できるため，本章でのバルク法による湖面蒸発量推定

法には，それらの影響を省略した簡便な方法を採用する．   

 湖水位 S，河川水供給量 Is および利水量 Ou には，水文および利水資料 (農林水

産省九州農政局 , 1998, 2002)による実測値を用いる．ただし，ここでの湖水位 S

は，湖水位推定の際の初期値としてのみ利用する．  

 

４. ２. ２ モデルパラメータの同定  

  

本モデルでの未定のパラメータは，Fig. 4. 2 の流域タンクモデルにおける浸透

孔係数 a1，流出孔係数 a2，a3，a4，流出孔高 Z1，Z2，計算初期におけるタンク内

水位 S1，S2 および式 (4. 3)における鉛直透水度 ac の計 9 つである．  

本解析では，9 つのモデルパラメータの同定を複数パラメータの大域的探索が

可能な SCE-UA(Shuffled Complex Evolution)法 (Duan et al., 1992)を用いて行う．ま

た，同法において探索したモデルパラメータの評価は，次式の誤差評価関数
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RMSE(Root Mean Square Error)に基づいて行う．  

εSS
N

N

i

mici <−∑
=1

2)(
1

 

ここに，N：水収支解析の日数，Sc：湖水位の推定値 (mm)，Sm：湖水位の実測値

(mm)，ε：誤差判定基準 (mm)である．本解析では，さまざまな誤差判定基準 ε に

対して，試行錯誤的に計算を行ったところ，RMSE で評価した湖水位の推定誤差

が約 100 mm 程度であった場合に，モデルパラメータの探索効率 (同定計算にかか

る時間 )および実測湖水位に対する推定値の再現性の双方を両立する結果が得ら

れた．したがって，本解析では誤差判定基準 ε に 100 mm を適用する．  

モデルパラメータの同定においては，実測湖水位に対する再現性の低い不合理

な結果を排除することを目的として，次式によりモデルパラメータ間に一定の制

約条件を付加する．  

1321 <++ aaa  

21 ZZ <  

ここに，a1：1 段目タンクの浸透孔係数 (day
-1
)，a2：1 段目タンクの下部流出孔係

数 (day
-1
)，a3：1 段目タンクの上部流出孔係数 (day

-1
)，Z1：1 段目タンクの下部流

出孔高 (mm)，Z2：1 段目タンクの上部流出孔高 (mm)である．実際の同定計算にお

いては，田中丸 (1995)を参考に，式 (4. 5)の条件を満たす場合には 0，満たさない

場合には (a1+a2+a3)×10
3，式 (4. 6)の条件を満たす場合には 0，満たさない場合には

(Z1+Z2)×10
3 をそれぞれ式 (4. 4)の左辺に加算する．  

また，SCE-UA 法の適用においては，モデルパラメータの探索範囲を予め設定

する必要があるため，既往の研究 (田中丸 , 1995; 藤原ら , 2003a, b; 多田ら , 2005)

(4.  4 )  

(4.  6 )  

(4.  5 )  
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および予備検定に基づいて，その範囲を決定した．探索範囲の上下限値を Table 4. 1

に示す．SCE-UA 法の操作パラメータは，『評価関数の最大トライアル数』を

99,999，『集団の数』を 25 と置いた以外はすべて Duan et al.(1994)による推奨値を

適用する．ただし，探索点の初期集団を発生させる乱数の種には，任意に設定し

た 20 種の値を用いる．藤原ら (2003a)は，厳密なモデルパラメータの最適値を探

索するために，乱数の種に応じた複数回の同定計算を行っている．本解析では，

藤原ら (2003a)と同様の目的で乱数の種を変えた 20 回の同定計算を行う．  

なお，20 回の同定計算の結果，モデルパラメータが複数組 (最大で 20 組 )同定

される場合には，同定した各組のモデルパラメータを用いて複数回の水収支解析

を行い，以降に述べる検証期間またはパラメータ評価期間に対して，RMSE の値

が最も小さくなる 1 組を最適なモデルパラメータとして選出する．  

 

４. ２. ３ 水収支解析の概要  

  

本 解 析 で は ， 1967 年 か ら 1997 年 に お い て 3 つ の 水 収 支 解 析 ケ ー ス          

(Case 1，2，3)を設定し，モデルパラメータの同定および検証を行う．Table 4. 2

に水収支解析期間の概要を示す．また，各々の水収支解析の目的は，以下のよう

である．  

Case 1: 1967 年当時の湖水の人為的な水利用は，現在ほど複雑ではなかったた

め，当時の池田湖は比較的自然の水循環系の中にあったと考える．また，池田湖

地下および流域の水文地質構造が時間的に大きく変化していなければ，1967 年当

時の条件から同定したモデルパラメータを用いて，当時から現在までの池田湖の

水文および水収支は再現可能であると考える．したがって，Case 1 における水収

支解析の目的は，1967 年当時の条件から同定するモデルパラメータの妥当性を

1997 年までの水収支解析によって検証することである．  
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Case 2: Case 1 において，1967 年から 1997 年までの湖水位の推定が困難な場合，

湖水位の推定誤差が大きくなった時点 (Case 1の結果から 1981年以降 )で再度モデ

ルパラメータの同定を行う．Case 2 では，Case 1 で同定した 9 つのモデルパラメ

ータの中で，タンクの初期水位 S1，S2 のみを適切な値に再設定することを考える

(このように考えたのは，Case 1 の解析結果において，1988 年以降の湖水位の実

測値と推定値の変動パターンが類似していたためである )．したがって，Case 2

における水収支解析の目的は，1983 年から 1997 年の 15 年間に対して再度水収支

解析を行い，タンクの初期水位 S1，S2 のみを再設定することによる湖水位の再現

性と Case 1 で同定した 7 つのモデルパラメータ a1，a2，a3，a4，Z1，Z2，ac の適

用性を検証することである．なお，タンクの初期水位は，1983 年の初日の値に設

定するために，1983 年から 1985 年において水収支解析を行い，Table 4. 1 で示し

た範囲内で式 (4. 4)の左辺が最小となるように決定する．  

Case 3: Case 1 において，1967 年から 1997 年までの湖水位の推定が困難な場合，

湖水位の推定誤差が大きくなった時点 (Case 1の結果から 1981年以降 )で再度モデ

ルパラメータの同定を行う．Case 3 では，Case 2 とは対照的に 9 つのモデルパラ

メータ全てについて同定計算を行う．すなわち，Case 3 における水収支解析の目

的は，1983 年以降において，池田湖の水文条件に適合するモデルパラメータを同

定し，その妥当性を検証することである．  

 

４. ３ 結果と考察  

 

４. ３. １ Case 1 における湖水位推定  

  

Fig. 4. 4 は，Case 1 における湖水位の実測値とモデルによる推定値，日降水量

P(= 0.82 × PA)および湖水位の推定誤差を示している．Case 1 において，20 回のモ
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デルパラメータの同定計算を行った結果，全ての試行において誤差判定基準 (ε = 

100 mm)未満を満足した．しかし，同定した 20 組のモデルパラメータの一貫性は

低く，モデルパラメータ同定期間以降の 12 年間 (1970 年から 1981 年；Case 1 に

おいては検証期間と区別して，以下「パラメータ評価期間」という )における湖

水位の再現結果も 20 回の試行でそれぞれ異なっていた．20 組のモデルパラメー

タの中で，パラメータ評価期間の実測湖水位に対する再現性が最も高い場合の

RMSE は 561 mm であり，最も低い場合の RMSE は 1,418 mm であった．20 組のモ

デルパラメータの一貫性が低かった理由は，同定期間の水収支構成要素に含まれ

る実測および推定誤差 (湖水位の観測誤差および気象データ欠測時における別地

点データの代用による誤差 )，さらに誤差判定基準 ε を 100 mm としたことによる

同定計算での打切り誤差が一貫性の高いモデルパラメータの同定を困難にした

ためであると考える．なお，パラメータ評価期間を 12 年間に設定した理由は，

Case 3 の検証期間の 12 年間との対応を考え，パラメータの評価条件を Case 3 と

一致するようにしたためである．  

Fig. 4. 4 に示す湖水位の推定値は，20 組のモデルパラメータの中で，パラメー

タ評価期間の実測湖水位に対する再現性が最も高かった結果を示している．

Table 4. 3 には，そのときのモデルパラメータを示す．Fig. 4. 4 より，湖水位の実

測値と推定値は，全体的にほぼ同様の変動パターンを示しており，降水に対する

応答が認められる．また，1980 年までの湖水位の推定値は，実測値と概ね一致し

ている．しかしながら，1981 年以降の湖水位の推定精度は低く，その推定誤差は

最大で 1,760 mm であった．なお，1970 年から 1997 年の検証期間における RMSE

は 852 mm であった．  

以上の結果から，1967 年当時の条件から同定したモデルパラメータを用いて，

1967 年から 1997 年までの 31 年間の湖水位を推定することは困難である．  
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４. ３. ２ Case 2 における湖水位推定  

  

Fig. 4. 5 は，Case 2 における湖水位の実測値とモデルによる推定値，日降水量

P(= 0.82 × PA)および湖水位の推定誤差を示している．湖水位の推定値は，Case 1

において最終的に採用した 1 組のモデルパラメータ (1970 年から 1981 年のパラメ

ータ評価期間で湖水位の再現性が最も高かった 1組のモデルパラメータ )の中の 7

つのモデルパラメータ a1，a2，a3，a4，Z1，Z2，ac および新たに設定したタンク

の初期水位 S1，S2 に基づく結果を示している．Table 4. 3 には，そのときのモデ

ルパラメータを示す．Fig. 4. 5 に示すように，Case 2 における湖水位の推定精度

は低く，特に 1987 年 4 月以降の湖水位の推定誤差は 500 mm 以上となり，その後

2,000 mm を超える日も存在した．1983 年から 1997 年の検証期間の RMSE は 1,343 

mm であった．なお，Case 1 で同定した残りの 19 組のモデルパラメータを用いた

場合においても，湖水位の推定値は実測値を過大評価する傾向にあった．  

Case 2 における湖水位推定誤差の原因の一つは，1983 年以降の水収支構成要素

に含まれる実測および推定誤差 (湖水位の観測誤差および気象データ欠測時にお

ける別地点データの代用による誤差 )の影響が，1967 年当時のものと異なること

に起因していると考えられる．すなわち，1983 年以降の湖水位観測 (中央管理所

における河川水供給量および利水量との一元観測 )が 1967 年当時 (観測小屋にお

ける水位観測 )の状況と異なること，指宿市における 1983 年当時の気象観測 (1983

年から 1985 年の欠測日数：1 日 )が 1967 年当時 (1967 年から 1969 年の欠測日数：

114 日 )の状況と異なることによる影響が考えられる．また，別の原因としては，

池田湖流域の水文特性 (地形や植生など )が，時間の経過とともに変化したことに

よる影響が考えられる．鹿児島県 (2001)による 1980 年から 1998 年の池田湖流域

の水文特性に関するデータによれば，池田湖流域の林野面積は減少傾向にあるこ  

とが報告されている．
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 以上のことから，1967 年当時の条件に基づいて同定した 7 つのモデルパラメー

タ a1，a2，a3，a4，Z1，Z2，ac と 1983 年初日の値に再設定したタンクの初期水位

S1，S2 を用いた場合においても，1983 年以降の湖水位の推定を行うことは困難で

ある．  

 

４. ３. ３ Case 3 における湖水位推定  

  

Fig. 4. 6 は，Case 3 における湖水位の実測値とモデルによる推定値，日降水量

P(= 0.82 × PA)および湖水位の推定誤差を示している．Case 3 において，20 回のモ

デルパラメータの同定計算を行った結果，全ての試行において誤差判定基準 (ε = 

100 mm)未満を満足した．同定した 20組のモデルパラメータの一貫性は高く，1986

年から 1997 年の検証期間における湖水位の再現結果も 20 回の試行でほぼ一致し

た．20 組のモデルパラメータの中で，検証期間の実測湖水位に対する再現性が最

も高い場合の RMSE は 285 mm であり，最も低い場合の RMSE は 388 mm であっ

た．すなわち，20 回の独立した同定計算を行うことによって，湖水位の推定精度

が RMSE で最大 103 mm 向上したことになる．Case 3 においては，藤原ら (2003a)

が指摘しているように，誤差評価関数 RMSE を用いた複数回 (本解析では 20 回 )

の同定計算によって，一貫性の高いモデルパラメータが同定され，厳密なモデル

パラメータの探索を行うことができた．また，20 組のモデルパラメータの一貫性

が，Case 1 の場合よりも高かった理由は，水収支構成要素に含まれる実測および

推定誤差 (気象要素の欠測などに起因する )の影響が，モデルパラメータの同定に

おいて比較的小さかったためであると考えられる．  

Fig. 4. 6 に示す湖水位の推定値は，20 組のモデルパラメータの中で，検証期間

の実測湖水位に対する再現性が最も高かったものを示している．Table 4. 3 には，

そのときのモデルパラメータを示す．Fig. 4. 6 に示すように，湖水位の推定値は，
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実測値とよく一致しており，同定したモデルパラメータを用いて近年の湖水位の

変化は再現可能である．なお，1988 年から 1990 年における湖水位の推定誤差は

若干大きいが，これは降水の空間的代表性の問題など，各水収支構成要素に含ま

れる実測または推定誤差の不確実性から生じた誤差量であると考える．  

 

４. ４ 結 論  

 

 本章では，地域の貴重な淡水資源である池田湖において，湖水位推定モデルを

構築し，1967年から 1997年までの 31年間にわたる実測湖水位との比較によって，

その妥当性を検討した．本モデルは，池田湖における流入水と流出水の水収支に

基づいて湖水位の日変化を推定するものである．水収支式における各要素につい

て，降水量には流域外降水量からの補間値を適用し，湖面蒸発量は移流熱フラッ

クスの影響を省略したバルク法 (籾井 , 2003)に基づいて推定した．また，河川水供

給量および利水量には，水文および利水資料 (農林水産省九州農政局 , 1998, 2002)

による実測値を用いた．流域流入量および湖底漏出量は，簡便な 2 段タンクモデ

ルおよびダルシー則に基づいて推定し，9 つのモデルパラメータは，複数パラメ

ータの大域的探索が可能な SCE-UA 法 (Duan et al., 1992)を用いて同定した．  

1967 年当時の条件から同定したモデルパラメータを用いて，1997 年までの水

収支解析を行った結果 (Case 1 および Case 2)，1980 年までの湖水位の推定値は，

実測値と概ね一致した．しかし，1981 年以降においては，湖水位の推定精度は低

下した．これは，水収支構成要素に含まれる実測および推定誤差 (湖水位の観測

誤差および気象データ欠測時における別地点データの代用による誤差 )の影響や

池田湖流域の水文特性 (地形や植生など )が，1967 年当時と 1981 年当時で異なる

ことに起因していると考えられる．したがって，1967 年当時の条件に基づいて同

定したモデルパラメータを，近年の湖水位の推定に適用することは困難であると
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考え，1983 年以降の期間に対して再度モデルパラメータを同定し検証を行った

(Case 3)．その結果，湖水位の推定値は，実測値とよく一致し 1986 年から 1997

年の検証期間の RMSE は 285 mm となった．よって，1983 年当時の条件に基づい

て同定したモデルパラメータを用いることで，1983 年以降の池田湖の水位は推定

可能である．  

以上のことから，構築した湖水位推定モデルは，池田湖の水収支の解明や水利

用および水管理について検討するうえで有用なモデルであると考える．  
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第５章  湖水位推定モデルに基づく池田湖の水収支および 

水利用・水管理の影響 

 

５. １ 緒 論  

 

 近年，水資源としての湖では，多くの水資源および水環境問題が顕在化してい

る．その多くが人為的な影響によるものであり，湖水の合理的な水利用および水

管理は必須である．よって，対象とする湖の水収支を明らかにし，湖水の水利用

および水管理が湖水位におよぼす影響を評価することは，将来にわたる水利用計

画と適切な湖水管理に対して極めて重要である．  

本章では，地域の貴重な淡水資源である池田湖に対して，前章で構築した湖水

位推定モデルを用いて 1983 年から 1999 年の 17 年間の水収支解析を行い，湖の

水収支の特徴について検討を加える．また，池田湖の水利用と河川水供給に対し

て 4 つの条件を仮定し，17 年間の湖水位のシミュレーションによって池田湖水位

におよぼす水利用および水管理の影響について検討する．  

 

５. ２ 解析方法  

 

本章の湖水位推定モデルに基づく水収支解析では，前章においてモデルの妥当

性を確認した水収支解析期間よりも 2 年長い 1983 年から 1999 年の 17 年間を対

象とする．したがって，本解析においては，まず 1983 年から 1999 年の水収支解

析期間に対する湖水位推定モデルの妥当性を実測湖水位との比較によって再度

確認する．なお，湖水位の計算は日単位で行い，その推定誤差については，日湖

水位の計算値と実測値の残差の標準偏差 RMSE(式 (4. 4)参照 )と両者の相関によっ

て評価する．  
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本解析においては，利水量の特徴および湖水位におよぼす影響を各項目別に調

べるために，利水要素を上水，水田かんがい用水および畑地かんがい用水の 3 要

素に分けて検討を行う．したがって，対象とする水収支要素は，降水量，流域流

入量，河川水供給量，湖底漏出量，湖面蒸発量，上水利用量，水田および畑地か

んがい用水量の計 8 要素である．各要素の実測値または推定値に対しては，季節

変化や一般的な湖水位との関係を明らかにするために，データを日単位から年お

よび月単位に整理しなおす．流域流入量，湖底漏出量およびバルク法に基づく湖

面蒸発量の推定値に対しては，既往の研究による推定値や他の推定法との比較を

行い，池田湖での特徴について考察を加える．以下にその比較方法を述べる．  

流域流入量については，日本の河川流域における降水量と流出高の関係式に基

づいて検討を行う．新井 (2004)により提案された年単位の降水量と流出高の関係

は，次式で表される．  

67.1)500(0048.0 −′= PD  

ここに，D：年流出高 (mm year
-1
)，P′：年降水量 (mm year

-1
)である．  

 湖底漏出量については，フロリダの 11 のカルスト湖および日本の 2 つのカル

デラ湖における鉛直透水度と湖底漏出量との比較を行い，一般的にどの程度の漏

出が湖底から生じているか，またその変動傾向について考察する．また，池田湖

のように流域での地表面流出が無視できる湖では，流域流入量と湖底漏出量は，

流域からの地下水流入量と湖底での地下水流出量として評価できることから，湖

における地下水の流入と流出の一般的な特徴についても考察を加える．  

湖面蒸発量については，鉛直水温分布の実測値が存在する 2000 年，2001 年，

2004 年および 2005 年を対象に，池田湖における水温と気象要素の実測値，指宿

地域気象観測所と枕崎特別地域気象観測所 (Fig. 2. 1)における気象資料および

Bowen 比法に基づく算定値と比較する．本章での Bowen 比法による湖面蒸発量

(5.  1 )  
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は，次式で表される．  

)1( +

−
=

βl

SR
E n  

ここに，E：湖面蒸発量 (kg m
-2
 s

-1
)，R  n：正味放射フラックス (W m

-2
)，S：貯熱フ

ラックス (W m
-2
)， l：水の気化潜熱 (= 2.45×10

6
 J kg

-1
)，β：Bowen 比である．   

湖水の利用と水管理が池田湖水位におよぼす影響は，利水 3 要素と河川水供給

量について 4 つの条件を仮定し，各々の水収支条件に対して 17 年間の湖水位の

シミュレーション解析を行うことで評価する．仮定の水収支条件は，以下のよう

である．  

Case A：利水 3 要素と河川水供給量がない場合 (人為的影響のない自然の水収支

条件 ) 

Case B：湖水が農業用水として利用されずに上水としてのみ利用され，河川水

供給による水管理を行わない場合  

Case C：湖水が上水と水田かんがい用水として利用され河川水供給による水管

理を行わない場合 (畑地かんがい事業が実施されなかった場合 ) 

Case D：湖水が実際の水利用条件と同様に上水，水田および畑地かんがい用水

として利用され河川水供給による水管理を行わない場合  

なお，湖水位の計算において，すべての水収支要素を考慮した場合の条件を本

章では「実際の水収支条件」とする．  

 

５. ３ 結果と考察  

 

５. ３. １ 実際の水収支条件における湖水位と水収支  

 

５. ３. １. １ 湖水位の計算値と実測値の比較  

(5.  2 )  
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Fig. 5. 1 は，池田湖の実際の水収支条件における日湖水位の計算値と実測値お

よび年水収支を示している．各水収支要素は，池田湖の水深に換算した値である．

Fig. 5. 2 には，日湖水位の計算値と実測値の相関を示す．池田湖の水位は，概ね

標高 62 m から 66 m の範囲 (以下「実際の水位変動域」という )で変動しており，

一般に 8 月から 9 月に最高となり 3 月に最低となる．また，湖水位の月および年

変化は，最大で 1.63 m および 2.12 m であった．Fig. 5. 1 および Fig. 5. 2 より，

日湖水位の計算値と実測値はよく一致しており，決定係数 R
2 および残差の標準

偏差 RMSE は 0.95 および 0.27 m であった．したがって，本モデルは，1983 年か

ら 1999 年の 17 年間における池田湖の水収支および湖水位の評価に有用なモデル

である．なお，一般に湖面積 AL は，湖水位の関数 (Fig. 2. 2 参照 )として表される

が，湖面積を変化させた場合と一定とした場合の流域流入量や利水量の水深換算

値に大きな相違がない (月または年平均値で湖面積を一定とした場合の 3 %未満

であった )ことから，本解析では一定値 (AL = 10.62 km
2
)を用いる．  

 

５. ３. １. ２ 水収支  

 Table 5. 1 に，本解析期間の 17 年間における月および年単位の水収支要素の統

計値 (最大，最小，標準偏差，平均値 )を示す．S.D.は標準偏差である．Table 5. 1

より，水収支要素の年変動は，降水量 (S.D. = 435 mm)，流域流入量 (S.D. = 461 mm)，

および河川水供給量 (S.D. = 731 mm)の流入 3 要素で特に大きく，Fig. 5. 1 より，

これらの要素が増加した年の湖水位の上昇は比較的大きい．また，流出要素にお

いては，畑地かんがい用水量 (S.D. = 290 mm)の年変動が比較的大きく，湖水位の

低下が大きい 1994 年から 1996 年には，多量の取水がなされている．これらのこ

とから，以上の 4 要素が池田湖水位の年変動におよぼす影響は大きい．なお，湖

底漏出量，湖面蒸発量，上水利用量および水田かんがい用水量の年変動は小さい． 

Fig. 5. 3 は，水収支要素の月変化を示している．Fig. 5. 3 および Table 5. 1 より，
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水収支要素の月変化は流入 3 要素で特に大きく，年単位の変動に比べれば湖面蒸

発量，水田かんがい用水量の月変化は比較的大きい．水収支要素と湖水位の季節

変化の特徴および両者の関係を明らかにするために，Fig. 5. 4 に 1983 年から 1999

年の各月の平均水収支と平均湖水位を示す．Fig. 5. 4 によれば，流入 3 要素は降

水が比較的多い梅雨時期の 6 月から 7 月に多くなり，少雨の 11 月から 2 月に少

ない．また，流出要素の主な特徴として Fig. 5. 3 および Fig. 5. 4 によれば，湖底

漏出量は，季節変化が認められず年間を通してほぼ一定量で流出する．湖面蒸発

量は，2 月から 7 月に小さく 8 月から 1 月に比較的大きくなり，水深の深い池田

湖特有の季節変化を示す．湖面蒸発量の季節変化は，第 3 章で現地観測と熱収支

Bowen 比法に基づいて評価した潜熱フラックスの季節変化と概ね一致する．水田

かんがい用水量は，水田のかんがい期に相当する 4 月から 9 月に増加している．

一方，湖水位は，池田湖の流入および流出要素の季節的な水収支特性によって変

化し，流入要素が増加する梅雨時期に大きく上昇し 8 月から 9 月に最高となる．

その後湖水位は，湖への流入量よりも流出量が多くなる 10 月から 3 月にかけて

低下し 3 月に最低となる．  

 

５. ３. １. ３ 流域流入量および湖底漏出量の評価  

流域流入量および湖底漏出量に関連する既往の研究として，Krabbenhoft et 

al.(1990a, b)は，安定同位体と 3 次元地下水流動モデルを用いて北米の Sparkling

湖における地下水の流入量と流出量を推定し，地下水流入量の季節変化は大き

く，地下水流出量は時間に対してさほど変化しないことを指摘している．また，

Motz(1998)は，フロリダの 11 のカルスト湖に対する鉛直透水度と湖底漏出量につ

いて整理し，一般にすべての湖における湖底漏出量の時間変化は小さいとしてい

る．これらの特徴は，前項で述べた池田湖における流域流入量と湖底漏出量の月

および年変化の特徴と一致する．湖底漏出量よりも流域流入量の時間変化が大き  
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い理由として，Krabbenhoft et al.(1990b)は，流入地下水の地下水涵養量に対する

感度が，流出地下水のそれよりも大きいことを指摘している．地下水涵養量の重

要性に関して Asmar and Ergenzinger(2002)は，死海に対する 500 年間の長期湖水

位シナリオ解析において，流域流入量を適切に評価するためには，地下水涵養状

況の把握が重要であることを指摘している．池田湖においては，地下水の流動お

よび地下水涵養状況についての検討は十分ではなく，それらの評価は今後の課題

である．  

池田湖の年単位の流域流入量について，新井が提案したモデル (新井 , 2004)と比

較する．新井 (2004)によれば，日本のような湿潤で温帯・亜熱帯北部地域におけ

る流域の年流出高は式 (5. 1)で近似できる．Fig. 5. 5 は，タンクモデルに基づく池

田湖モデルと式 (5. 1)の新井モデルにより推定した池田湖流域の年流出高を示し

ている．池田湖モデルによる年流出高の推定値は，新井モデルにより評価した年

流出高と概ね一致する (R
2
 =  0.88)．一方，湖底漏出量については，他の湖との比較

のために，Table 5. 2 にフロリダの 11 のカルスト湖 (Motz, 1998)，日本の 2 つのカ

ルデラ湖 (Chikita et al., 2004; 中尾ら , 1967)および池田湖の鉛直透水度と湖底漏

出量を示す．鉛直透水度と湖底漏出量は，一般に対象とする湖地下での水文地質

特性よって異なるが，池田湖での推定値は，他の 13 の湖における鉛直透水度と

湖底漏出量の範囲内にあり比較的近い値を示す．なお，池田湖と同様の成因をも

つ屈斜路湖 (Chikita et al., 2004)および倶多楽湖 (中尾ら , 1967)の湖底漏出量は，

各々の湖面積  79.48 km
2 と 4.68 km

2 に対する水深換算値である．  

  

５. ３. １. ４ 湖面蒸発量の評価  

 Fig. 5. 6 は，2000 年，2001 年，2004 年および 2005 年の 4 年間のバルク法に基

づく池田湖モデルと Bowen 比法による月単位の湖面蒸発量を示している．また，

Fig. 5. 7 は，両推定法による湖面蒸発量の相関である．ここでの検討期間におい  
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て 2001 年の 4 月から 6 月，10 月から 12 月，および 2005 年の 10 月から 12 月に

おいては，鉛直水温分布のデータが欠測していたため Bowen 比法による湖面蒸発

量の算定が行えなかった．Fig. 5. 6 および Fig. 5. 7 より，両推定法による湖面蒸

発量の変動パターンは概ね一致している (R
2
 =  0.85)．いくつかの期間での両者の相

違は，モデルによる推定誤差と Bowen 比法の式 (5. 2)の各要素に含まれる不確実

性に起因するものである．  

Bowen 比法における不確実性の問題については，従来より式 (5. 2)の貯熱フラッ

クス S に含まれる不確実性が指摘されている (Crow and Hottman, 1973; Rosenberry 

et al., 1993; Winter et al., 2003)．湖面蒸発量の推定におよぼす貯熱フラックス S

の影響については，同じ貯熱フラックスを用いて，池田湖モデルと Bowen 比法に

よる湖面蒸発量を比較することでその評価が可能である．Fig. 5. 8 は，4 年間の

バルク法に基づく池田湖モデルと Bowen 比法の貯熱項に池田湖モデルの貯熱フ

ラックスを用いて推定した湖面蒸発量の相関を示している．Fig. 5. 8 より，両推

定法に同じ貯熱フラックスを用いることで，湖面蒸発量の一致度は大きく向上し

た (R
2
 =  0.99)．この結果から，貯熱フラックス S の推定または実測誤差が，池田湖

モデルと Bowen 比法による湖面蒸発量の推定値に与える影響は大きい．したがっ

て，池田湖の湖面蒸発量の推定精度を向上させるためには，まず，貯熱フラック

スの実測値を正しく評価することが重要である．鉛直水温分布の実測値に基づい

た貯熱フラックスの評価について，Rosenberry et al.(1993)は，湖の規模や形状に

よって平面的に多数の水温観測が必要であることを，Crow and Hottman(1973)は，

Hefner 湖 (湖面積 10.12 km
2
)に必要な水温観測地点数は 1 から 5 点であり，約 2.1 

km
2 に 1 点の割合で水温観測が必要であると指摘している．  

なお，本研究の鉛直水温の観測は，湖東部における 1 点観測であることから，

今後，鉛直水温の多点観測や平面水温分布の観測および推定などについての検討

が必要である．  
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５. ３. ２ 仮定の水収支条件における湖水位シミュレーション  

 

５. ３. ２. １ Case A における湖水位シミュレーション  

Fig. 5. 9 は，池田湖において利水と河川水供給がない場合の Case A (人為的影

響のない自然の水収支条件 )に対する日湖水位および年水収支を示している．比

較のために，実際の水収支条件における日単位の計算湖水位を示す．また，    

Table 5. 3 に 17 年間の平均湖水位，実際の水収支条件における計算湖水位との水

位差と RMSE，および湖底漏出量を示す．Table 5. 3 における水位差は，実際の水

収支条件と仮定の水収支条件における計算湖水位の平均値の差を示す．なお，実

際の水収支条件における計算湖水位の 17 年間の平均値は 64.08 m であった．  

Case A における池田湖の水収支について，少雨であった 1984 年から 1986 年，

1994 年，1996 年および 1997 年の 6 年間を除けば，残りの 11 年間における湖へ

の流入要素の総量は流出要素の総量よりも多かった．したがって，Case A におけ

る湖水位は全体的に上昇傾向を示し，特に 1987 年から 1993 年の湖水位は，年間

1 m 近くの割合 (0.96 m year
-1
)で上昇した．Table 5. 3 によれば，Case A における

平均湖水位は，実際の水収支条件における平均湖水位よりも 4.09 m (RMSE = 4.84 

m)高かった．また，Case A における湖水位の変動傾向について，1994 年以降の 6

年間においては，湖水位の上昇傾向はほとんど認められず，逆にわずかな低下傾

向 (0.10 m year
-1
)を示した．1994 年以降の水位の低下に対しては，1994 年，1996

年および 1997 年の少雨によるものだけではなく，湖水位の上昇に伴う湖底漏出

量の増加が影響している．本モデルにおける湖底漏出量は，式 (4. 3)の湖水と流域

外地下水の水頭差 ∆h により湖水位の上昇に伴って増加する．したがって，Case A

における湖底漏出量は湖水位の上昇に伴って増加し，17 年間の平均値 (Table 5. 3)

は，実際の水収支条件における湖底漏出量の平均値 (Table 5. 1)よりも 29 % (401 

mm year
-1
)増加した．  
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 以上より，利水と河川水供給のない自然の水収支条件における池田湖の水位

は，降水量と湖底漏出量の変化によってその変動傾向は異なるものの，一般に上

昇傾向を示し，実際の水収支条件における湖水位よりも高くなる．  

 

５. ３. ２. ２ Case B における湖水位シミュレーション  

 Fig. 5. 10 は，湖水が農業用水として利用されずに上水としてのみ利用され，河

川水供給による水管理を行わない場合の Case B に対する日湖水位および年水収

支を示している．Case B における湖水位は，1993 年から 1996 年の一部の期間で

標高 66 m よりも高くなった．しかし，Case A の平均湖水位 (Table 5. 3)と比較す

れば，Case B の平均湖水位は上水利用量によって 3.33 m 低下した．解析期間に

おいては，特に少雨の 1984 年から 1986 年の 3 年間における湖水位の低下率   

(Case A の 0.43 m year
-1 に対して 0.92 m year

-1
)は大きく，さらに 1994 年から 1999

年における水位低下率 (0.29 m year
-1
)は，同期間の Case A における低下率 (0.1 m 

year
-1
)よりも大きくなった．このことから，湖水が上水としてのみ利用された場

合の池田湖の水位は，Case A の水位低下よりも 1984 年から 1986 年では約 2.1 倍，

1994 年から 1999 年では約 2.9 倍の割合で低下した．一方，1987 年から 1993 年に

おける湖水位は，Case A と同様に上昇傾向を示すが，その水位上昇率 (0.62 m 

year
-1
)は，同期間の Case A の上昇率 (0.96 m year

-1
)よりも小さくなった．これらの

ことから，Case B における湖水位は，上水利用量によって Case A の湖水位より

も全体的に低下し，結果としてその変動域は，実際の水収支条件における湖水位

の変動域に近くなった．本シミュレーション解析の結果によれば，Case B におけ

る平均湖水位は，実際の水収支条件における平均湖水位よりも 0.76 m (RMSE = 

1.52 m, Table 5. 3)高かった．なお，Table 5. 3 に示すように，Case B における湖

底漏出量は，実際の水収支条件における湖底漏出量 (Table 5. 1)よりも 5 % (74 mm 

year
-1
)増加した．  
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 以上より，池田湖の水を農業用として利用せず上水としてのみ利用する場合に

は，河川水供給による水管理を行わなくても，実際の水位変動域 (標高 62～66 m)

に近い範囲で湖水位を維持することが可能である．  

 

５. ３. ２. ３ Case C における湖水位シミュレーション  

 Fig. 5. 11 は，湖水が上水と水田かんがい用水として利用され河川水供給による水

管理を行わない場合の Case C (畑地かんがい事業が実施されなかった場合)に対する

日湖水位および年水収支を示している．畑地かんがい事業が実施されなかった場

合の湖水位については，水管理システム導入以前の 1967 年から 1981 年の実測湖

水位との比較によって，比較的長期の湖水位の変動傾向について評価できる．  

1967 年から 1981 年の 15 年間における実測湖水位 (Fig. 4. 4 参照 )の平均値は，

64.59 m であった．一方，1983 年から 1999 年の 17 年間における平均湖水位は，

63.15 m (Table 5. 3)であった．すなわち，1983 年から 1999 年における平均湖水位

は，1967 年から 1981 年のそれよりも 1.44 m 低くなっている．この結果から，池

田湖で畑地かんがい事業が実施されなかった場合の湖水位は，1967 年から 1999

年の 33 年間において，比較的大きな水位低下を示す．なお，畑地かんがい事業

が実施されなかった場合の湖水位低下に関しては，その要因の一つに池田湖での

水利用状況が変化したことが挙げられる．農林水産省九州農政局 (2002)の利水資

料によれば，1967 年から 1972 年の上水と水田かんがい用水による利水量は，740

～785 m
3
 year

-1，平均 756 m
3
 year

-1 であったことに対して，1973 年から 1999 年で

は，881～1,204 m
3
 year

-1，平均 1,054 m
3
 year

-1 であり，1973 年以降の上水と水田

かんがい用水による利水量は，それ以前よりも約 1.4 倍増加している．   

Case C において，1984 年から 1986 年および 1994 年から 1999 年の水位低下率

(1984⊸1986: 1.20 m year-1 および 1994⊸1999: 0.34 m year -1)は，Case B の約 1.3 倍お

よび約 1.2 倍程度であった．しかし，同期間における Case B の水位低下率が，   



 67 

Case A に対してそれぞれ 2.1 倍および 2.9 倍であり，さらに水田かんがい用水量

の年変動が小さいことからすると，水田かんがい用水としての水利用が年単位の

池田湖水位の低下におよぼす影響は比較的小さい．また Fig. 5. 11 において，推

定した湖水位は，一部の期間で標高 62 m を下回り実際の水収支条件における平

均湖水位よりも低くなったが，その水位差は 0.93 m(RMSE = 1.50 m, Table 5. 3)程

度であった．なお，Table 5. 3 に示すように，Case C における湖底漏出量は，上

水利用量および水田かんがい用水量による湖水位の低下によって，実際の水収支

条件における湖底漏出量 (Table 5. 1)よりも 7 % (91 mm year
-1
)減少した．   

以上より，池田湖において畑地かんがい事業が実施されず，湖水が上水と水田

かんがい用水としてのみ利用された場合には，1983 年から 1999 年の湖水位は，

1981 年以前に比べて低下する傾向にあるが，実際の水位変動域 (標高 62～66 m)

に近い範囲で変動する．  

 

５. ３. ２. ４ Case D における湖水位シミュレーション  

 Fig. 5. 12 は，湖水が上水，水田および畑地かんがい用水として利用され，河川

水供給による水管理を行わない場合の Cade D に対する日湖水位および年水収支

を示している．Case D における水収支について，比較的降水量の多い 1983 年，

1987 年，1990 年，1993 年，1998 年および 1999 年の 6 年間を除けば，残りの 11

年間おける湖からの流出要素の総量は流入要素の総量よりも多かった．このよう

な水収支の状況から，Case D における湖水位は全体的に低下傾向を示し，その平

均湖水位は，実際の水収支条件における平均湖水位よりも 2.43 m (RMSE = 2.85 m, 

Table 5. 3)低くなった．解析期間内では，特に畑地かんがい用水量が増加した 1994

年から 1999 年の湖水位の低下率 (0.63 m year
-1
)は大きく，同期間の Case C におけ

る水位低下率の約 1.9 倍であった．ただし，畑地かんがい用水量の年変動は，他

の利水要素の年変動よりも大きいことから，対象年によっては，畑地かんがい用  
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水が湖水位の低下におよぼす影響はさほど大きくない (たとえば 1984年から 1986

年の水位低下率は 1.28 m year
-1 であり，同期間の Case C の低下率は 1.20 m year

-1

であった )．  

また，Table 5. 3 の Case C と Case D の平均湖水位の比較から，池田湖の水位は

畑地かんがい用水によって 1.5 m 低下する．一方，Case D と実際の水収支条件に

おける平均湖水位との比較から，池田湖の水位は河川水の供給によって 2.43 m 増

加する．したがって，河川水の供給は，畑地かんがい用水による湖水の減少を補

償し，安定した湖水位の維持に重要な役割を果たしている．なお，Table 5. 3 に

示す Case D の湖底漏出量は，上水利用量，水田および畑地かんがい用水量によ

る湖水位の低下によって，実際の水収支条件における湖底漏出量 (Table 5. 1)より

も 17 % (234 mm year
-1
)減少した．  

 以上より，池田湖の水を上水，水田および畑地かんがい用水として利用する場

合には，実際の水位変動域に近い範囲で湖水位を維持することは困難であるが，

河川水の供給を行うことによって，標高 62 m から 66 m の水位変動域で安定した

湖水位の維持管理が可能となる．  

 

５. ４ 結 論  

 

 本章では，池田湖水位の推定モデルを用いて 1983 年から 1999 年の 17 年間の

水収支解析を行い，池田湖の水収支の特徴について明らかにした．また，水利用

と河川水供給に対して 4 つの水収支条件を仮定し，17 年間の湖水位のシミュレー

ションによって池田湖水位におよぼす水利用および水管理の影響について検討

した．得られた成果は，以下のように要約される．  

1) 池田湖では，降水量，流域流入量，河川水供給量および畑地かんがい用水量

の年変動が大きく，これらの要素が池田湖水位の年変動におよぼす影響は比較的
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大きい．また，湖面蒸発量と水田かんがい用水量には，明瞭な季節変化が認めら

れ，湖底漏出量については，大きな季節変化はなくほぼ一定量で漏出している． 

2) 湖水位は，池田湖の流入および流出要素の季節的な水収支特性によって，概

ね 9 月から 10 月に最高となり 3 月に最低となる．  

3) 流域流入量および湖底漏出量の推定値は，北米やフロリダの湖における推定

値の変動傾向と一致した．また，湖面蒸発量の推定値は，湖水温の実測値と現地

および周辺の気象資料に基づいた Bowen 比法による湖面蒸発量の季節変動パタ

ーンと概ね一致した．  

4) 利水と河川水供給のない自然の水収支条件 (Case A)にける池田湖の水位は，

湖への流入量が流出量よりも大きくなるため，実際の水収支条件における湖水位

よりも高くなる．  

5) 湖水を上水としてのみ利用する場合 (Case B)および上水と水田かんがい用

水として利用する場合 (Case C)には，推定した湖水位変動域と標高 62 m から 66 m

の実際の湖水位変動域との間に大きな相違はない．なお，追加的に行った検討に

よれば，1967 年以降の上水と水田かんがい用水による水利用状況は変化してお

り，1967 年から 1999 年における湖水位の低下の一因となっている．   

6) 湖水を上水と水田および畑地かんがい用水として利用する場合 (Case D)に

は，池田湖の水位を実際の水位変動域に近い範囲で維持することは困難である

が，河川水の供給を行うことによって，畑地かんがい用水による湖水の減少を補

い，標高 62 m から 66 m の水位変動域で安定した湖水位の維持管理が可能となる． 
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第６章  総 括 

 

 本研究では，地域の貴重な淡水資源である池田湖に対して，まず現地観測デー

タに基づいた熱収支解析を行い，湖の熱収支を明らかにするとともに湖面蒸発量

を決定する潜熱フラックスについて検討を加えた．次に流域からの流入量および

湖底からの漏出量の推定モデルについて検討し，池田湖の水位推定モデルの構築

とその妥当性の検証を行った．最後に構築したモデルを用いて湖の水収支を明ら

かにし，湖水位シミュレーションによって，水利用と水管理が池田湖水位におよ

ぼす影響について検討を行った．  

ここに各章で得られた成果を総括し，本論文の結論とする．  

 

 第 1 章では，本研究の背景と関連する既往の熱および水収支研究について概説

し，本研究の目的および研究全体の構成について述べた．  

  

第 2 章では，対象地域の概要として，池田湖の位置および規模などについて概

説し，池田湖における水利用・水管理，気象・水温，および水文地質・水質の状

況について述べた．  

 

第 3 章では，現地観測による湖水温および気象資料を用いて，降水と蒸発水によ

る移流熱フラックスが池田湖の熱収支におよぼす影響を数値解析に基づいて評

価し，両移流熱フラックスを考慮した熱収支式および Bowen 比法に基づき，2004

年 8 月 1 日から 2005 年 9 月 30 日における池田湖の熱収支について検討を加えた．

得られた成果は，以下の 4 点に要約される．  

1) 日単位の降水による移流熱フラックスは，多雨日においては大きく，そのエ

ネルギーの多くは，貯熱フラックスに影響を与えるが，湖面水温の変化におよぼ
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す影響は，たかだか 0.3 ℃程度である．また，月単位の検討において，降水と蒸

発水による移流熱フラックスが池田湖の熱収支におよぼす影響はともに小さい． 

2) バルク法に基づく月単位の潜熱フラックスの推定値は，降水と蒸発水による

移流熱フラックスを考慮した場合と考慮しない場合において大きな相違はなく，

両者とも現地観測データを用いて算定した Bowen 比法による潜熱フラックスと

概ね一致した．  

3) 温暖な地域に位置する池田湖では，年平均の顕熱フラックスは小さく，潜熱

フラックスは大きくなる傾向にあり，Bowen 比は 0.19 と比較的小さい．潜熱フラ

ックスの季節変化は，8 月から 1 月に大きく 2 月から 7 月に比較的小さくなる．

すなわち，秋冬季に大きく春夏季に小さい日本の北部地域における水深の深い湖

の一般的な季節変化と比較すれば，池田湖の潜熱フラックスの季節変化は，時期

的に約 1 ヶ月程度早い傾向にある．   

4) Penman 法による月単位の潜熱フラックスは，現地観測データを用いて算定

した Bowen 比法による潜熱フラックスと季節変化においてはよく一致したが，14

ヶ月間の平均で Bowen 比法の値を 18 %程度過大評価した．これに対して，

Priestley-Taylor 法による月単位の潜熱フラックスは，Bowen 比法による結果とよ

く一致した．  

 

 第 4 章では，1967 年から 1997 年の水文および利水資料と第 3 章で評価したバ

ルク法による湖面蒸発量推定法に基づいて，池田湖流域からの流入量および湖底

からの漏出量の推定方法について検討し，池田湖水位の推定モデルの構築とその

妥当性の検証を行った．  

構築した池田湖水位の推定モデルは，湖における流入水と流出水の水収支に基

づいて湖水位の日変化を推定するものである．水収支式における各要素につい

て，降水量には流域外降水量からの補間値を適用し，湖面蒸発量は移流熱フラッ
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クスの影響を省略したバルク法に基づいて推定した．また，河川水供給量および

利水量には，水文および利水資料による実測値を用いた．流域流入量および湖底

漏出量は，簡便な 2 段タンクモデルおよびダルシー則に基づいて推定し，9 つの

モデルパラメータは，複数パラメータの大域的探索が可能な SCE-UA 法を用いて

同定した．  

1967 年当時の条件から同定したモデルパラメータを用いて，1997 年までの水

収支解析を行った結果，1980 年までの湖水位の推定値は，実測値と概ね一致した．

しかし，1981 年以降においては，湖水位の推定精度は低下した．これは，水収支

要素に含まれる実測および推定誤差 (湖水位の観測誤差および気象データ欠測時

における別地点データの代用による誤差 )の影響や池田湖流域の水文特性 (地形や

植生など )が，1967 年当時と 1981 年当時で異なることに起因していると考えられ

る．したがって，1967 年当時の条件に基づいて同定したモデルパラメータを，近

年の湖水位の推定に適用することは困難であると考え，1983 年以降の期間に対し

て再度モデルパラメータを同定し検証を行った．その結果，湖水位の推定値は，

実測値とよく一致し，1986 年から 1997 年の検証期間における RMSE は 285 mm

となった．よって，1983 年当時の条件に基づいて同定したモデルパラメータを用

いることで，1983 年以降の池田湖の水位は推定可能である．  

以上のことから，構築した湖水位推定モデルは，池田湖の水収支の解明や水利

用および水管理について検討するうえで有用なモデルであると考える．  

 

第 5 章では，前章で構築した池田湖水位の推定モデルを用いて，1983 年から 1999

年の 17 年間の水収支解析を行い，池田湖の水収支の特徴について明らかにした．

また，水利用と河川水供給に対して 4 つの水収支条件を仮定し，17 年間の湖水位

のシミュレーションによって池田湖水位におよぼす水利用および水管理の影響

について検討した．得られた成果は，以下のように要約される．  
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1) 池田湖では，降水量，流域流入量，河川水供給量および畑地かんがい用水量

の年変動が大きく，これらの要素が池田湖水位の年変動におよぼす影響は比較的

大きい．また，湖面蒸発量と水田かんがい用水量には，明瞭な季節変化が認めら

れ，湖底漏出量については，大きな季節変化はなくほぼ一定量で漏出している． 

2) 湖水位は，池田湖の流入および流出要素の季節的な水収支特性によって，概

ね 9 月から 10 月に最高となり 3 月に最低となる．  

3) 流域流入量および湖底漏出量の推定値は，北米やフロリダの湖における推定

値の変動傾向と一致した．また，湖面蒸発量の推定値は，湖水温の実測値と現地

および周辺の気象資料に基づいた Bowen 比法による湖面蒸発量の季節変動パタ

ーンと概ね一致した．   

4) 利水と河川水供給のない自然の水収支条件にける池田湖の水位は，湖への流

入量が流出量よりも大きくなるため，実際の水収支条件における湖水位よりも高

くなる．  

5) 湖水を上水としてのみ利用する場合および上水と水田かんがい用水として

利用する場合には，推定した湖水位変動域と実際の湖水位変動域との間に大きな

相違はない．   

6) 湖水を上水と水田および畑地かんがい用水として利用する場合には，池田湖

の水位を実際の水位変動域に近い範囲で維持することは困難であるが，河川水の

供給を行うことで畑地かんがい用水による湖水の減少を補い，安定した湖水位の

維持管理が可能である．  
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Studies  on  Hydrolog ic  Budget  o f  Lake 

 as  Water Resources  

 

 

Summary 

 

INTRODUCTION 

Shortage of available freshwater is one of the most important environmental issues in 

the world. Although lake water is a valuable freshwater resource for various industries, 

inappropriate lake water management has caused deterioration of many lake 

environments. Water management that does not enhance sustainability leads to severe 

crises for many lakes; e.g. the Aral Sea and Lake Chad are in danger of disappearing. To 

avoid such crises, hydrological assessment of the influence of water utilization on a lake 

water budget is indispensable for rational water allocation and proper water management. 

The objectives of this study were to develop and verify a water level estimation 

model of Lake Ikeda as a freshwater resource for municipal and agricultural water uses, 

and to investigate the lake’s water budget based on hydrometeorological data from 1983 

to 1999. We also used the model to examine the effect of agricultural water 

management on the lake water level for a 17-year period. 

 

STUDY SITE 

Lake Ikeda is located in the southern part of Kagoshima prefecture, Japan (lat. 

31°14′N, lon. 130°35′E), where mean air temperature is 18.3°C and average annual 

precipitation (1983–1999) is 1962 mm. It is a caldera lake formed by volcanic activity 

about 5000 years ago and has no large inlet or outlet streams. The lake surface area is 
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10.62 km
2
 and the catchment area is 12.34 km

2
; its mean and maximum water depths are 

125 and 233 m, respectively. 

Freshwater from the lake is used as municipal and agricultural water in the 

surrounding area. Lake water has long been used as irrigation water, particularly since 

1983, when the agricultural water management system was introduced by the 

Large-scale Upland Irrigation Project for a 6000-ha upland field. In the water 

management system, river water from the three river basins outside the lake catchment 

area has been transferred into the lake to compensate for the water loss; that is, the lake 

water level has been artificially regulated with river water. Therefore, the lake’s 

hydrological environment has changed considerably since 1983. However, the effects of 

agricultural water use and artificial water level regulation on the lake’s hydrological 

environment had never before been assessed and the lake water budget had not been 

properly evaluated. 

 

METHODS 

Water level estimation model 

The lake water budget can be expressed by a difference of water fluxes between 

inflow to the lake as precipitation, inflow from the lake catchment area, and river water 

supply and outflow from the lake as leakage from the lake bottom, lake evaporation, tap 

water use, paddy field irrigation, and upland irrigation.  

In this study, the model to calculate the daily water level of the lake was based on the 

water budget equation. Lake evaporation is estimated by the one-dimensional model in 

which thermal conduction of the lake water temperature and the lake heat budget are 

numerically computed. The model can give the vertical water temperature profile, 

which satisfies with the heat budget at the lake surface and the heat transfer into the 
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lake water. The model parameters for a heat diffusion coefficient and a mass transfer 

coefficient including atmospheric stability parameters were calibrated by fitting with 

lake water temperatures measured in 2000. The model without advected heat fluxes was 

validated by the Bowen ratio method with in situ data observed from August 2004 to 

September 2005. In the heat budget analysis, shortwave and longwave radiation are 

estimated using meteorological data (air temperature, relative humidity, sunshine 

duration, and atmospheric pressure) obtained by the local meteorological observatory. 

Inflow from the lake catchment area is estimated by the tank model. Leakage from 

the lake bottom is estimated based on Darcy’s law, in which the vertically averaged 

vertical conductance and the head difference (∆h) between the lake water surface and a 

groundwater table outside the lake catchment area are considered. The model 

parameters for inflow and leakage calculations were optimized by the Shuffled 

Complex Evolution (SCE-UA) method with observed lake water levels for 1983–1985. 

For precipitation, river water supply, tap water use, paddy field irrigation, and upland 

irrigation, we used observed data from the local meteorological observatory and the 

land improvement district that manages the lake water level. 

 

Water level simulations 

To examine the effect of water use and water management on the lake water level, we 

analyzed four simulation cases (Cases A to D) with the model under hypothetical 

hydrological conditions for 1983–1999. Case A simulates natural conditions without 

human activity, i.e. no tap or agricultural water uses and no river water supply. Case B 

simulates conditions where lake water is used for tap water but not for agricultural 

water and where river water is not supplied. Case C simulates conditions where lake 

water is used for tap water and paddy field irrigation but not for upland irrigation and 
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where river water is not supplied. Case D simulates conditions of tap and agricultural 

water uses and no river water supply. 

 

RESULTS AND DISCUSSION 

Model verification 

The calculated and measured lake water levels of Lake Ikeda under real conditions 

for 1983–1999 fluctuated in the range of approximately 62–66 m above mean sea level. 

The calculated lake water levels under the real conditions agreed well with the 

measured levels: R
2
 and RMSE between calculated and measured lake water levels were 

0.95 and 0.27 m, respectively. The monthly estimated evaporation rate also agreed well 

with the result obtained by the Bowen ratio method (R
2
=0.85). Thus, the model is useful 

for evaluating the lake water budget. 

 

Water budget of Lake Ikeda 

In water budget components of the lake, annual variations in precipitation, inflow 

from the lake catchment area, river water supply, and upland irrigation are relatively 

large, while the other four components (leakage, evaporation, tap water use, and paddy 

field irrigation) are roughly constant. To illustrate the seasonal changes in the water 

budget components and the lake water level, we analyzed their monthly averaged values 

for 1983–1999. The three components of precipitation, inflow from the catchment area, 

and river water supply are principally large from June to July, corresponding to the 

rainy season in southern Japan. Evaporation from the lake surface is greatest in October 

and smallest in April; Lake Ikeda, a deep lake in a warm-temperate area, differs in this 

attribute from a deep lake in northern Japan. Lake water is frequently used as paddy 

field irrigation from April to September. There are no marked seasonal changes in 
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leakage or tap water use. The lake water level is generally highest from August to 

September, after the rainy season, and lowest in March, after the period when the 

amount of outflow exceeds inflow. 

Inflow from Lake Ikeda’s catchment area and leakage are mainly dominated by 

groundwater because the lake has no large inlet or outlet streams. Temporal variation in 

inflow was generally larger than that of leakage. Similar result was also reported by 

Krabbenhoft et al. (1990a,b) in analyses of groundwater exchange at Sparkling Lake, 

Wisconsin, USA. The estimated annual mean leakage in Lake Ikeda of 1.38 m year
-1
 

was in the range of 0.12–4.27 m year
-1
 obtained at 11 karst lakes in Florida. 

 

Water level variation under hypothetical conditions 

The simulated lake water level under the natural conditions of Case A gradually rose 

from 1983 to 1993 because there were no tap or agricultural water uses. After 1994, 

lake water level became constant due to lower precipitation in 1994, 1996, and 1997. In 

the model, leakage is calculated based on the head difference (∆h) between the lake 

water surface and the groundwater table. Therefore, a large amount of leakage is 

evident for 1994–1999 when the lake water level was relatively high. 

In Case B, the lake water use as tap water resulted in a decline of 3.3 m in the 

simulated mean water level compared to Case A. However, the simulated water level, 

which fluctuated in the range of 62.3–67.5 m, was never lower than 62 m. This result 

indicates that there is no large decrease in the lake water when the only lake water use 

is as tap water, even if the lake water level is not artificially regulated with river water. 

In Case C, the lake water uses as tap water and paddy field irrigation caused a decline 

of 1.7 m in the simulated mean water level compared to Case B. Although the simulated 

water level declined up to 61.2 m in 1987, it roughly kept water level more than 62 m 
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after 1988. Therefore, there is no large decrease in the lake water when it is used as tap 

water and paddy field irrigation, unless a relatively little rainfall such as that from 

1982–1984 occurs. 

The results of Case D indicated that the simulated lake water level gradually declined 

due to tap and agricultural water uses. The change in the simulated water level was not 

consistent with that calculated under the real conditions in 1986, 1987, 1998, and 1999, 

when river water supply was relatively large. Upland irrigation led to a decline of 1.5 m 

in the mean water level relative to Case C. In contrast, river water supply produced a 

rise of 2.4 m in the mean water level relative to the real conditions. The results 

demonstrate that river water supply could compensate for the decrease in lake water 

levels caused by upland irrigation and especially had a large effect on recovery of the 

lake water level in 1986, 1987, 1998, and 1999. 

 

CONCLUSIONS 

A model to estimate lake water level was developed and tested for Lake Ikeda based 

on hydrometeorological data for 1983–1999. The model was applied to investigate the 

lake water budget and to examine the effect of agricultural water management on the 

lake water level. 

In the model, lake evaporation was estimated through numerical analyses of the lake 

water temperature and the lake heat budget. Inflow from the lake catchment area and 

leakage from the lake bottom were estimated based on the tank model and Darcy’s law, 

and the model parameters were optimized by the SCE-UA method. The calculated lake 

water levels agreed well with the measured levels for the 17-year period. Thus, the 

model is useful for evaluating the lake water budget. 

Of the water budget components, annual variations in precipitation, inflow from the 
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lake catchment area, river water supply, and upland irrigation were relatively large, 

while annual leakage, evaporation, tap water use, and paddy irrigation were roughly 

constant for 1983–1999. The 17-year result showed that the lake water level is 

generally highest from August to September and lowest in March. 

Four simulations by the model revealed that river water supply in the agricultural 

water management system effectively compensates for the decrease in lake water levels 

caused by upland irrigation, and is effective in maintaining a stable lake water level. 

Therefore, river water supply plays an important role in water management of Lake 

Ikeda as a freshwater resource. 

 

 




