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Abstrakt

Piedmétem prace je studium hydrologicko-ekologickych procesi v horskych lesnich povodich, zejména
hydrologickych kvantitativnich vazeb mezi transpiraci a vlhkostnim reZimem pad. Pfedstaven je detailni
vyzkum aktualni transpirace v métitku stromového jedince a generalizace tohoto vyzkumu pro potieby
kvantifikace vodni bilance povodi.

Aktualni transpirace a kofenovy odbér na Urovni stromového jedince byly simulovany fyzikalné
zalozenym modelem pro popis proudéni vody v ptid€ a xylému rostlin S1D. Zahrnuty byly dv¢ lokality,
rozdilné z hlediska hospodafeni s vodou. Konkrétné Slo o lokality s porostem smrku ztepilého a
s porostem buku lesniho na povodi Liz v Sumavském podhuii.

Srovnani simulaci s méfenymi miznimi toky potvrdilo izohydricky charakter hospodaieni s vodou v
ptipadé¢ smrki a anizohydricky charakter u bukd. Simulovana aktualni transpirace na lokalité¢ se
smrkovym porostem byla ¢asto niz§i nez potencialni transpirace. Po vyéerpani kapacity dosahovala
simulovana intenzita aktualni transpirace kritick¢é hodnoty odpovidajici piiblizné hodnoté 0,8 cm/den.
Naopak na lokalité¢ s bukovym porostem nedoslo béhem simulovaného obdobi k redukci potencialni
transpirace. Na obou lokalitaich kofenovy odbér pravdépodobné probihal i v hlubsich vrstvach pod
povrchem. Ve smrkovém porostu vSak byla vétSina kofenového odbéru realizovana ve svrchni ptadni
vrstve.

Vliv izohydrického hospodateni s vodou na transpiraci smrkového porostu byl zahrnut pti analyze vodni
bilance povodi Uhlifska v Jizerskych horach v letech 2000-2018. Kromé objemu srazek a odtoku
z povodi byly kvantifikovany transpirace, intercepcni ztrata a sublimace snéhové pokryvky. Zohlednén
byl vliv vyvoje vegetaéniho krytu a depozice rosy. Vodni bilance povodi byla hodnocena z hlediska
zmény zasoby vody v povodi vCetné jeji nejistoty.

Analyza vodni bilance povodi Uhlifska naznacuje vyznamny pokles zasoby vody v povodi béhem
studovaného obdobi (2000-2018). Pokles zasoby lze pii¢ist rostoucim zimnim teplotam, kdy klesa
pomeér sn¢hovych a kapalnych srazek a nékolika letim s podprimérnymi srazkovymi uhrny. Obé tyto
skute¢nosti vedou k absenci ¢i méné vyraznému jarnimu tani snéhu, které je pro povodi dulezité
z hlediska doplnéni podzemnich vod. Jako klicové se ukéazalo zahrnuti poznatkl o redukci transpirace
rostlin souvisejici s jejich izohydrickym hospodatenim s vodou.

klicova slova: kofenovy odbeér, transpirace, intercepce, evaporace, rosa, zakladni odtok, smrkovy
porost, vodni bilance



Abstract

The subject of this thesis is the study of hydro-ecological processes in mountain forest catchments,
especially hydrological links between transpiration and soil moisture regime. A detailed examination of
actual transpiration at the scale of an individual tree is presented and a generalization of this research
for the purpose of quantifying water balance at the scale of catchment is introduced and applied.

Actual transpiration and root water uptake of individual trees were simulated using a physically based
model of soil and plant xylem water flow, S1D. Two sites with different plant water management
strategies were included. Specifically, these were sites with spruce forest and beech forest in the Liz
catchment in the Bohemian Forest.

Comparison of simulations with measured sap flow confirmed the isohydric behavior of spruce and the
anisohydric behavior of beech trees. The simulated actual transpiration of the spruce was often lower
than the potential transpiration. After the hydraulic capacity of the tree was exhausted, the simulated
intensity of the transpiration became limited by a critical value of approximately 0.8 cm/d. In contrast,
no reduction of the potential transpiration was related with the beech forest site during the simulated
period. For both sites, a significant portion of the root water uptake occurred probably in deeper parts
of the soil profile. However, at the spruce site, most of the root water uptake was realized within the
upper layer of the soil profile.

The influence of isohydric behavior on the transpiration of spruce forest was included in the water
balance analysis of the Uhlifska catchment in the Jizera Mountains, encompassing the experimental
years 2000-2018. In addition to precipitation and stream discharge, actual transpiration, wet canopy
evaporation, and snow sublimation were quantified. The effect of vegetation cover development and
dew deposition were also considered. The water balance of the catchment was evaluated in terms of
water storage changes, including the uncertainty.

The analysis of the catchment water balance indicates a significant decrease in the catchment water
storage during the studied period. This decrease can be attributed to rising winter temperatures
associated with reduced ratio of snow to liquid precipitation, and to several years with below-average
precipitation totals. Both of these factors lead to the less prominent or absent spring snowmelts, which
crucially affects the process of groundwater recharge. Regarding the evaluation of the amount of water
transpired by plants, the integration of knowledge on the reduction of plant transpiration related to the
isohydric regulation strategy proved to be indispensable.

key words: root water uptake, transpiration, interception, evaporation, dew, baseflow, spruce forest,
water balance
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1 Uvod

1 Uvod

Hydrologické poméry horskych lesnich povodi a jejich ekologické funkce jsou ovlivilovany
nelimitovanych prostfedich, redukce transpirace lesnich porostit vlivem nepfiznivych
hydroklimatickych podminek (napf. Rosner et al., 2016, Venturas et al., 2017). Reakce stromu na
vodni stres, intenzita transpirace a absorpce vody kofeny maji dalekosidhlé dopady nejen
V hydrologii, ale také v ekologii a lesnictvi.

Vodni bilance

Tradi¢ni ptistupy k vodni bilanci povodi se Casto zamétuji na zkoumani vztahu mezi dlouhodobymi
srazkami, odtokem a evapotranspiraci (Horton 1933; Budyko 1974, Troch et al., 2009). Na druhou
stranu jsou pii zkoumani vodni bilance Casto zanedbavany zmény podzemnich zasob vody v povodi
nebo vody ulozené v biomase. Zmény zasoby vody v povodi je obtizné kvantifikovat kvili
heterogenité povodi a nedostatku tdaji o kliCovych charakteristikach povodi (hydrogeologie,
topografie pudni charakteristiky atd.). Proto jsou studie zamé&fujici se na zménu zasoby vody
v povodi pomérné vzacné (Carrer et al., 2019; Staudinger et al., 2017, Buzacott a Vervoort 2021).

Hydrologické studie zabyvajici se bilanci povodi ¢asto nezohlediuji vyznam hydrologickych jevi,
které jsou obtizné stanovitelné, jako je napft. intercepce srazek (McDonnell et al., 1996; Good et
al., 2015). V horskych lesich se na vegetaci zachyti vyznamné mnozstvi srazek. Intercepéni voda
nasledné brani transpiraci rostlin (napf. Coenders-Gerrits et al., 2014). Intercepce vody ovliviiuje
také tvorbu odtoku, protoze srazky dopadajici na lesni porost jsou pierozdéleny a vyznamna ¢ast
srazek vibec nedopadne na pidni povrch (Wang et al., 2012; Zehe et al., 2010). Ke snizeni
transpirace vede spolu s mlhou a nizkou obla¢nosti také tvorba rosy na listech rostlin (Reinhardt a
Smith, 2008; Ritter et al., 2009). Studie zabyvajici se tvorbou rosy a odhadem jejiho mnozstvi
(Uclés et al., 2013; Zhang et al., 2015; Tomaszkiewicz et al., 2017) ukazuji na jeji dtlezitost ve
vodnich bilancich, a to pfedevsim v suchych oblastech. Kvantifikace mnozstvi rosy ¢i doby trvani
rosnych udalosti je v8ak Casto obtizna (Jia et al., 2019) kvili nedostatku standardizovanych
méficich pfistroji v Case i prostoru.

Cilem zkoumani vodni bilance povodi byva ¢asto zhodnoceni variability vzdjemného poméru mezi
odtokem a vyparem v souvislosti se zménou vegetacniho pokryvu povodi. Vyuziti tzemi hraje
vyznamnou roli ve vodni bilanci povodi (Zhang et al., 2000). Pinol et al. (1999), ktefi zkoumali
vliv lesniho pokryvu na bilanci povodi, prokéazali negativni vztah mezi zalesnénim a vodnosti
povodi. Vyss$i zastoupeni lesa zpisobovalo niz$i odtoky z povodi. Podobné zaveéry nalezneme
v praci Wiekenkampa et al. (2016), ktefi analyzovali komplexni soubor dat z povodi Wiistenbach
v Némecku a potvrdili, ze castecné odlesnéni zpisobilo pokles evapotranspirace a zvySeni odtoku
z povodi. Bernsteinova et al. (2015) analyzovali vodni bilanci horského povodi v Bavorském lese.
Pozorovali negativni rozdil mezi srazkou a odtokem v souvislosti se ztratou lesniho pokryvu.
Snizené ztraty evapotranspiraci ze siln€ naruSenych porostii zvysily doplilovani podzemnich vod v
1ét€ a zpusobily vyrazny vzestup nizkych prutoki na podzim. Na druhou stranu Hou et al. (2022)
studovali rizné typy narusSeni lesti kanadskych povodi (napadeni hmyzem, tézba dieva, lesni pozar)
a jejich vliv na odtok. Autofi se zaméiuji na kumulativni hydrologické dopady, tj. celkové dopady
zpusobené riznymi typy naruseni lesa soucasné. Hou et al. (2022) piekvapivé zjistili, ze
kumulativni naruseni lesa snizilo ro¢ni odtok z povodi. Jednim z diivodd, proc jsou dopady lesniho
hospodafstvi na odtok a evapotranspiraci ¢asto nejednozna¢né maize byt, ze je vliv méniciho se
vegetaniho pokryvu na hydrologicky rezim lesniho povodi maskovan klimatickou variabilitou
(Tetzlaff et al., 2007).
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1 Uvod

Budykiiv a Hortonitv index

Pro studium vodni a energetické bilance v povodi zacal byt v druhé polovingé 20. stoleti Siroce
vyuzivan Budykutv ptistup. Budyko (Budyko, 1948, 1958 a 1974) se snazil vysvétlit hydrologické
chovani povodi jako celku bez zaméfeni na jednotlivé fyzikalni procesy. Podle Budyka je
dlouhodoba evapotranspirace dana piedevsim rovnovahou mezi dodavkou vody a atmosférickou
poptavkou. Budyko (1974) navrhuje neparametrickou ki'ivku, ktera je funkci dlouhodobych indexi
vyparu a suchosti. Budykav pfistup je jednoduchy a snadno pouzitelny k pochopeni dopadii zmén
klimatu na naruSend povodi. Potencialné uzitecny je tak tento pfistup i pro vodohospodaie.

4

krat$i Casové iseky mlize mezirocni variabilita zastfit dlouhodoby trend.

Budykuv piistup se pouziva k interpretaci a predikci vodnich bilanci povodi po celém svéte (Li et
al., 2013; Greve et al, 2020; Koppa et al, 2021). Mnoho studii (napi. Turc, 1954; Pike, 1964; Zhang
etal., 2004; Zhang et al., 2008; Zhou et al., 2015) publikovalo rizna rozsifeni tohoto pfistupu, ktera
vSak vesmés spocivaji v dodatecné parametrizaci Budykovy kfivky. Tyto piistupy se pokouseji
rozs§itit Budyktiv neparametricky ramec zavedenim pro povodi specifického parametru. Nejéastéjsi
interpretaci tohoto parametru je biofyzikalni charakter povodi. Nekteré studie vSak poukazuji na
to, Ze se nove¢ zavedené specifické parametry mohou v ¢ase ménit, aniz by doslo k biofyzikalnim
zménam krajiny (Nathan et al., 2020). Tato skute¢nost snizuje vyznam predikci provedenych za
pomoci tohoto ptistupu. Piesto je Budyktiv pohled na vodni bilanci vyuzivan a dale rozvijen (napf.
Donohue et al., 2007; Chen et al., 2013; Young et al. 2019).

Koncep¢né analogicky s Budykovym indexem suchosti je Hortontiv index (HI). Oba indexy jsou
funkci dostupnosti vody a energie fizené klimatem. HI je bezrozmérny pomér mezi vyparem
z povodi a jeho smacenim. Vypar z povodi je mozné odhadnout jako srazkové mnozZstvi (P)
zmenSené o celkovy odtok (Q). Smaceni povodi je definované jako rozdil srazek a pfimého odtoku
z povodi (Qqg). Vzhledem k tomu, Ze Hortoniv index pouZziva vodu dostupnou pro rostliny a nikoli
celkovy thrn srazek, jevi se jako realisti¢téjsi nez Budyktv index suchosti. Horton (1933) zjistil
podivuhodnou stalost tohoto indexu béhem vegetacni sezony (v mirnych zemépisnych Sitkach
severni polokoule — kvéten az fijen) v pfirozenych povodich, a to i pfes zna¢nou mezirocni
variabilitu srazek. Horton predpokladal, Ze je tato stalost dana tim, Ze vegetace maximalizuje svoji
produktivitu vzhledem k dostupnym srazkam. Tento pfedpoklad se shoduje se star§im konceptem
maximalni mozné aktualni transpirace (Ol’dekop, 1911). HI je tedy mozné chépat jako nastroj
k odhaleni vzajemnych vztahti mezi bilanci povodi a dynamikou vegetace. Rada studii prokazala
vhodnost HI k predikci meziro¢nich zmén vegeta¢niho pokryvu (Brooks et al., 2011; Voepel et al.,
2011, Arciniega-Esparza et al., 2017 nebo Troch et al., 2018). Uvedené studie vsak predpokladaji
neménnou zasobu vody v ptdé béhem vegetacni sezony a opomijeji tak skutecnost, Ze vegetace
typicky béhem sezény spotfebovava vice vody na transpiraci nez v obdobi vegetaéniho klidu
(Schlesinger a Jasechko, 2014; Wang et al., 2014; Zhou et al., 2016). Pro lepsi pochopeni variability
HI arole vegetace by bylo dobré variabilitu zasoby vody v ptidé béhem sezony do analyzy zaclenit.

Srazkoodtokové vztahy

Srazkoodtokovy vztah je obecné jakykoli vztah mezi srazkou a odtokem, ktery je ¢asto posuzovan
na Uzemi konkrétniho hydrologického celku, a to bud’ v ramci jedné srazkové epizody, anebo
z dlouhodobého hlediska. Generovany odtok je odezvou povodi na pfi¢innou srazku a zavisi jednak
na intenzit¢, dobé trvani srazky a jejim rozlozeni v Case a prostoru, tak i na piadnich
charakteristikach, sklonu povodi, infiltraci vody do ptdy.

Neexistuje jeden jediny hydrologicky model, ktery by byl povazovan za nejlep$i. V literatuie jsou
k dispozici rizné ptistupy, které se odviji od zplsobu vyuziti daného modelu. Kromé& primarniho
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ucelu, predikce odtoku, jsou hydrologické modely vyuzivany napiiklad k vyhodnoceni dopada
klimatickych zmén (napt. Wilby a Harris, 2006; Huss et al., 2008; Leta et al. 2016) nebo k odhadiim
dopadu lesniho hospodatstvi na prvky vodni bilance (Saksa et al., 2017).

Klasifikace hydrologickych modeli jsou rtzné. Nejcastéji se hydrologické modely déli na
empirické, konceptualni a fyzikalné zalozené. Empirické modely jsou zaloZzeny na pozorovaném
vztahu hydrologickych veli¢in a Casto vyuzivaji statisticky pfistup k provedeni analyzy datového
souboru (jednoducha ¢i vicenasobna regrese). Konceptualni modely jsou vytvofené na zakladé
pozorovanych nebo empirickych vztahti a soucasné zahrnuji fyzikalni zdkony ve zjednodusené
(koncep¢ni) formé. Mezi nejpouzivanéjsi konceptudlni modely patiéi napiiklad Standford
Watershed Model SWM (Crawford a Linsley, 1966) a TOPMODEL (Beven a Kirkby, 1979). Tyto
modely obsahuji velké mnozstvi parametra, které je nutné kalibrovat, a kladou tak vysoké naroky
na hydrologicka a meteorologickd méfeni. Obecné jsou modely s velkym poétem parametri
zatizeny vysokou mirou nejistot (Beven, 2009). Konkrétn¢ jsou hodnoty parametri modeld
odhadovany s epistemickou (s ohledem na zjednoduseni modelu) i aleatorickou nejistotou (vlivem
ptirozené nahodnosti fyzikalnich jevil). Tyto nejistoty se ptirozené pienasi na odhadované hodnoty
parametri a s rostoucim poctem parametrd roste nejistota modelového vystupu, ¢asto nasobné.

Tteti tfidou v zakladnim dé€leni hydrologickych modela jsou fyzikalné zalozené modely, které
popisuji hydrologické procesy pomoci fyzikalnich princip. Mezi takové modely patii napiiklad
Soil and Water Assessment Tool SWAT (Arnold et al., 1998), MIKESHE a SHETRAN (Refsgaard
etal., 2010). Zakladem takovych modeld je matematické vyjadieni fyzikalnich procest a méfitelné
charakteristiky systému. Ackoli se tyto modely snazi respektovat fyzikalni zakony, jejich
matematicky popis je do znacné miry zjednoduSeny. A proto i fyzikalni modely Casto vyzaduji
rozsahla méfeni ke kalibraci.

At uzjde o jakykoli model, vystupni data budou v nejlepsim ptipad¢ tak kvalitni, jak kvalitni budou
data vstupni (Beven, 2001). Vstupnimi daty jsou nejcastéji slozky vodni bilance (srazka a
evapotranspirace). Kazda jednotliva slozka je asociovana s nejistotou — bud’ je odvozena
z bodového méfeni a poté extrapolovana na celé zkoumané povodi, nebo je vystupem z né&jaké dalsi
modelové piedstavy. Ob€ moznosti jsou nachylné na celou fadu nejistot.

Separace zakladniho odtoku

Celkovy odtok z povodi se obycejné rozdéluje na dve slozky, a to pfimy a zakladni odtok. Ptimy
odtok je rychla slozka odtoku a zahrnuje povrchovy a hypodermicky odtok (mélky podpovrchovy
odtok). Druhou slozkou je odtok zakladni, jehoz hlavnim zdrojem jsou podzemni vody a jeho
variabilita neni vazana na aktualni srazku. Existuje mnoho metod separace zakladniho odtoku od
odtoku pifimého. Nekteré metody jsou fyzikalné a hydrologicky zdivodnéné, ale vétsina metod je
empirickych, zalozenych na statistickém zpracovani odtoku a jen malo vychazi z fyzikalnich
pristupti.

K separaci zakladniho a pfimého odtoku se vétSinou vyuzivaji grafické nebo pocetni techniky.
viny. Mezi dalsi grafické metody patii naptiklad metoda segmentace ¢ar (viz napi. Kemel, 2000) a
metoda ktivky vytoku z povodi (Chow et al., 1988). Metoda kiivky vytoku z povodi je klasicka
metoda pouzivana k hodnoceni hydrologickych vlastnosti povodi, pfi které se predpoklada, ze se
povodi Vv této situaci chova jako linearni rezervoar. V roce 1974 navrhli Kliner a Knézek metodu
separace odtoku, ktera vyuziva méteni hladin podzemni vody v pozorovaném vrtu a soustfedéného
povrchového odtoku. Jednd se 0zjednoduseny matematicky popis nestacionarniho
jednorozmérného proudéni v homogenni zvodni s volnou hladinou. PfestoZe je tato metoda
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fyzikalné€ zaloZena, obsahuje mnoho zjednoduseni a nejistot, které vznikaji pii fad¢ subjektivnich
rozhodnuti (Holko et al., 2002; Peters a van Lanen, 2005). Metoda je vhodna spise pro vétsi povodi
S vétSimi zvodnélymi vrstvami. Ke znaénym chybam mize také dochazet pfi vybéru vhodného
reprezentativniho vrtu.

Mezi automatické metody patii techniky vyhlazeni minimalnich hodnot a rekurzivni digitalni filtry.
Digitalni filtry slouzi kseparaci vysokofrekvenéniho signalu rychlého odtoku od
nizkofrekvenéniho signalu zakladniho odtoku. Digitalni filtry jsou jednoduché, robustni a mohou
byt pouzity na velké mnozstvi dat. Nevyhodou miize byt jejich citlivost na volbu parametri filtru.
Parametry je nutné kalibrovat. Jednou z takovych klasickych metod separace odtoku je digitalni
filtr navrzeny Nathanem a McMahonem (1990). Jeho vyhodou je jiz zminéna jednoduchost pouziti.
Metoda ovSem vyzaduje subjektivni nastaveni parametrii, coz vnasi do separace znacnou miru
nejistoty.

Eckhardt (2005) navrhl techniku digitalniho filtrovani dat odvozenou za piedpokladu, ze je odtok
linearn€¢ zavisly na velikosti zdsoby podzemni vody. Nevyhodou tohoto filtru je, Ze mé dva
parametry. Jeden z nich, recesni konstantu, je mozné ziskat pfimo z analyzy vytokovych kiivek,
ale druhy parametr BFImax (maximalni hodnota dlouhodobého poméru mezi zdkladnim a celkovym
odtokem) je Casto odhadovan velmi subjektivné na zakladé geologickych charakteristik povodi atd.
Subjektivitu volby parametru BFlmax snizil Eckhardt (2005), ktery navrhl doporucené hodnoty
BFlmax pro urCité typy zvodni. Zpifesnéni nastaveni tohoto parametru se vénuji napiiklad
Collinschon a Fan (2012). BFlmax 1ze odhadovat také pomoci jinych separaénich metod. Naptiklad
Neff et al. (2005) odhaduji BFlmax pomoci nékolika riiznych metod: digitalniho filtru, separa¢niho
programu PART (Rutledge, 1998; Rutledge, 2007), metody identifikace a interpolace bodii obratu
UKIH (Piggott et al., 2005) a programu HY SEP (Sloto a Crouse, 1996). HY SEP pouziva tfi metody
separace zakladniho odtoku — metodu s pevnym intervalem, s posuvnym intervalem a metodu
lokalnich minim, coZ jsou bézné vyuzivané metody separace zakladniho odtoku, respektive odhadu
BFI indexu.

Rada dal§ich separaénich metod je zalozena na minimalnich méfenych pritocich. Napiiklad metoda
Killeho (1970) vyuZiva minimalni m&siéni pratoky. Metoda je jednoducha a objektivni, jeji pouZiti
je v8ak vhodné pouze pro delsi ¢asova obdobi (doporucovano je alespon deset let). Morawietz
(1996) navazuje na Killeho metodu minimalnich pratokd a navrhuje hledani pétidennich
minimalnich pratokut, které nasledné vyhlazuje.

Zajimavy je pristup Stoelzleho et al. (2019), kteti rozdé€luji celkovy odtok do nékolika rizné
zpozdénych odtokd. Klasické separa¢ni metody rozdéluji odtok na rychlou a pomalou slozku
(ptimy a zakladni odtok). Tato binarni separace ¢asto zahrnuje subjektivni volbu parametru. V takto
oddéleném zakladnim odtoku je navic ¢asto slouceno nékolik riizné zpozdénych piispévkii odtoku,
protoze odtok béhem bezdestného obdobi je mnohdy generovan vice zdroji a nikoli jen podzemni
vodou (Smakhtin, 2001; Hall, 1968). Z téchto duvodt Stoelzle et al. (2019) navrhuji metodu
separace ruzné zpozdénych odtoki, kterd vychazi z metody vyhlazenych minimalnich pritoki
(Gustard et al., 1992). Metoda je jednoducha a podle autori umoznuje nejen separaci zakladniho
odtoku, ale také dalSich prispévku k odtoku. Naptiklad tani sn€hové pokryvky, nebo vod s delsi
nebo kratsi dobou zdrzeni v povodi, které netvoii zakladni odtok, ale zaroven je nepovazujeme za
odtok pfimy. Dalsi vyhodou je, Ze jediny parametr metody ma fyzikalni vyznam. Stoelzle et al.
(2019) ho interpretuji jako dobu zdrZeni vody v povodi.

Evapotranspirace

vvvvvv

dilezitou a obtizné kvantifikovatelnou ¢asti hydrologického cyklu. V celosvétovém méftitku tvoti
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evapotranspirace v pruméru 57 % ro¢nich srazek (Irmak, 2008). Samotny pojem je souhrnnym
vyrazem pro vypar ze zemského povrchu (evaporaci) a vypar z rostlin (transpiraci). Pii vypoctu
evapotranspirace rozliSujeme dva pojmy, a to potencialni a aktudlni evapotranspiraci. Oba tyto
pojmy byly poprvé definovany Thornthwaitem (Thornthwaite, 1944). Pojem potencidlni
evapotranspirace se stal Siroce vyuzivanym v souvislosti s publikaci vyznamnych praci Penmana a
Thornthwaita (Penman, 1948, Thornthwaite, 1948). Potencialni evapotranspirace je definovana
jako vypar z pozemku souvisle pokrytého kratkou zelenou travou, ktera plné zakryva zemsky
povrch a je dobfe zasobovana vodou. Potencidlni evapotranspirace je stejnd nebo vysSi nez
evapotranspirace aktualni. Penman (1948) ve své metodé vypoltu evapotranspirace vychazi
z energetické a aerodynamické metody a zavadi nékolik zjednodusujicich predpokladt. Penman
(1948) predpoklada, ze kiivka tlaku nasycené vodni pary je po Castech linearni a také, ze vzduch
nad povrchem je nasyceny. Druhy Penmaniv predpoklad odpovida spiSe vodni hladiné nebo
mokrému povrchu. Vypar z vodni hladiny bude vétsi nez vypar z povrchu suché rostliny. Z tohoto
davodu Monteith (1965) modifikoval Penmanovu rovnici pfidanim povrchového odporu. Tato
metoda je zalozena na ,,aproximaci velkych listi“, pro jejiz ucely se povrch vegetace povazuje za
jeden velky list. Tento piistup ignoruje, Ze povrchy vegetace (jako napiiklad koruny stromii) jsou
trojrozmérné, tedy i dil¢i povrchové odpory se lisi (napt. Raupach a Finnigan 1988). Penmanova-
Monteithova rovnice je piesto stale nejpouzivanéjsi metodou odhadu potencialni evapotranspirace.

Zatimco Penman definoval potencialni evapotranspiraci, metodika FAO-56 zavadi novy pojem
,evapotranspirace referenc¢ni plodiny®, kterou je mozné s vyhodou piepocitat na evapotranspiraci
vybranych zemédé€lskych plodin pouhym pienasobenim koeficienty (Allen et al., 1998).
Evapotranspirace referen¢éni plodiny je vypar z hypotetické plodiny, ktera ma vysku 0,12 m a
povrchovy odpor 70 s/m. Povrch puidy je definovan jako mirné suchy, coz odpovida stavu priblizné
tyden po zavlaze. Penmanova-Monteithova metoda (Monteith, 1965, Allen et al., 1998) pro vypocet
referenéni evapotranspirace ma globalni platnost a je uznavana Svétovou meteorologickou
organizaci WMO a doporuéena organizaci FAO. Samotna Penmanova-Monteithova metoda se
obvykle povazuje za nejlepsi dostupnou metodu odhadu evapotranspirace.

K vypoctu referenéni evapotranspirace je zapotfebi fada meteorologickych méfeni, jako Cista
radiace (bilance kratkovinnych a dlouhovinnych radiacnich slozek), teplota vzduchu, vlhkost
vzduchu, tlak vzduchu a rychlost vétru. V mnoha ptipadech neni tak rozsahlé méfeni k dispozici, a
proto bylo navrzeno né€kolik empirickych metod, které tak rozsdhla meéfeni nevyzaduji. Patrné
nejznaméjsi empirickou metodou je Thornthwaiteova metoda (Thornthwait, 1948). Tato metoda
vyZaduje pouze znalost primérné mésicni, resp. denni (Thornthwaite a Mather, 1957), teploty
vzduchu a zemépisné Sitky. Vyuziti takto jednoduché metody mé piirozené sva omezeni.
Kuprikladu jeji vyuziti pro odhad evapotranspirace v kratkém obdobi vede ke zna¢nym chybam,
protoze teplota primérovana za tato obdobi neni spolehlivou aproximaci dopadajiciho sluneéniho
zateni. Druhou nejcastéji pouzivanou metodou v piipadé nedostatku méteni je Hargreavesova
metoda (Hargreaves a Samani, 1985). Metoda opét vyuziva pouze nejdostupnéjSich méfenych
teplot vzduchu. Bautista et al. (2009) uvadgji, ze pokud neni mozné empirické koeficienty v
rovnicich zkalibrovat na mistni podminky, Hargreavesova metoda udava spolehlivéjsi odhady
evapotranspirace nez metoda Thornthwaita. Dalsi empirické metody zaloZené na teploté vzduchu
jsou napiiklad Hamonova metoda (1961), Linacreho metoda (1977) nebo Blaney-Criddleho metoda
(1950).

Casto vyuzivand je metoda Priestleyova-Taylorova (Priestley a Taylor, 1972). K vypoétu
evapotranspirace touto metodou je potfeba méfeni Cisté radiace a teploty vzduchu. Priestleyova-
Taylorova metoda je zjednodusena Penmanova rovnice. Zjednoduseni je zaloZeno na skutecnosti,
ze intenzita evapotranspirace je vice zavisla na intenzité slunecniho zafeni nez na aktualnich
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hodnotach relativni vlhkosti a rychlosti vétru. Dal$im pfedpokladem je, ze aerodynamicky ¢len
Penmanovy rovnice tvofi pfiblizné 25 % denniho uhrnu potencialniho vyparu. Priestleyova-
Taylorova metoda je tak v podstaté radiaéni ¢ast Penmanovy rovnice vynasobena empirickym
koeficientem. Makkink (1957) také vychazi z Penmanovy rovnice a dale z piedpokladu, zZe
V pruméru je mezi Cistym a kratkovinnym zafenim konstantni pomér. K vypoctu podle Makkinka
(1957) je potieba méfeni dopadajiciho kratkovinného zateni a teploty vzduchu. Tato radiacni
metoda se osvédCila zejména Vv chladném vlhkém podnebi, nebo v humidnich oblastech. B€éhem
suchych mésict ¢i v perhumidnich nebo aridnich oblastech se miize vyrazné systematicky lisit od
referen¢ni evapotranspirace (Bruin a Lablands, 1998). Podobné empirické metody publikovali
napiiklad Papadakis (1965), Jensen a Haise (1963) a Abtew (1996).

V soucasné dobé se stale objevuji studie, které se vénuji porovnavani téchto jednoduchych metod
odhadu evapotranspirace. Referencni metodou je vétSinou bézn¢ uznavana metoda Penmana-
Monteithe (PM). Naptiklad Lang et al. (2017) porovnavali tfi metody zaloZené na méfeni intenzity
slune¢niho zafeni (Makkink, Abtew a Priestley-Taylor) a pét metod zalozenych na méfeni teploty
vzduchu (Hargreaves-Samani, Thorntweit, Hamon, Linacre a Blaney-Criddle) s referenéni PM
metodou. M¢li k dispozici data z 90 meteorologickych stanic v jihozapadni Cing pro obdobi 50 let.
Jejich vysledky ukazuji, Ze se ptesnost a spolehlivost jednotlivych metod vyrazné regionalné lisi.
Ke stejnému zaveéru, tj. zjisténi vyznamne odlisnych vysledkd na riznych lokalitach, nezavisle
dosla cela fada autorti jiz diive (Xu et al., 2013; Bogawski a Bednorz, 2014; Samaras et al., 2014
nebo Valipour, 2015). Obecné byly odhady evapotranspirace pomoci radia¢nich metod lepsi nez
odhady zaloZené na pouhém méfeni teploty vzduchu (mimo jiné Lu et al., 2005) a zaroven mezi
radiacnimi empirickymi metodami byla nejlepsi Makkinkova metoda a mezi empirickymi
teplotnimi metodami metoda Hargreavese.

Aktudlni transpirace

Aktuélni transpirace je kriticky dilezity proces zajistujici ochlazovani a vyzivu rostlin. Velky
vyznam ma vs$ak i pro globalni kolobéh vody. V hydrologii je obecné pfijimany postup odhadu
intenzity transpirace rostlin z potencialni transpirace (vypoc¢tené na zakladé métenych klimatickych
podminek a vegetaCnich charakteristik). Potencialni transpirace je sniZena v piipadé¢ omezené
dostupnosti piidni vody. K nedosazeni potencialni intenzity transpirace dochazi v horskych lesnich
povodich mirného pasma pouze béhem extrémniho obdobi sucha (Breda et al., 2006; Liittschwager
a Jochheim, 2020). Studie zaloZzené na méfeni mizniho toku v bélovém dievé stromu ¢i
vysokofrekvenénim méfeni tokti vodni pary metodou eddy-covariance (McGloin et al, 2019) vSak
naznacuji, ze aktudlni transpirace je nizs$i nez potencialni transpirace téméf kazdy jasny letni den.
Tato zjisténi jsou v souladu s hypotézou izohydrického chovani vyssich rostlin (Steudle a Peterson,
1998). Hypotéza predpoklada autonomni regulaci stomatalni vodivosti rostlinami. Velikost
stomatalni vodivosti je dana skuteCnym potencidlem v xylému, ktery zpasobuje, ze se voda
pohybuje od kofent listim. Izohydricka rostlina reguluje miru otevieni stomat, aby potencial
v xylému neklesl pod kritickou hodnotu. Timto zpiisobem rostlina brani pferuSeni mizniho toku
v disledku kavitace. Za predpokladu maximalni kritické hodnoty potencialu v xylému existuje
podle hydraulického modelu transpirace (napt. Vogel et al. 2016) maximalni mozna intenzita
mizniho toku. Tato maximalni intenzita je ovlivnéna obsahem vody v pid€. OvSem vzhledem
k hydraulickym vlastnostem pid pievladajicich v horskych povodich Ceské republiky se ukazalo,
ze se kriticka hodnota mizniho toku v pozorovaném rozsahu obsahu pidni vody vyrazné neméni
(Vogel et al., 2016).

Evapotranspirace jako soucast vodni bilance
K lepsi kvantifikaci slozek vodni bilance mize prispét dalkovy prizkum Zemé. Existuje nékolik
metod odhadu evapotranspirace zaloZzenych na dalkovém prizkumu (napi. Olioso et al., 1999;
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Senay et al., 2013). Dalkovy prizkum muze byt dale uzite¢ny naptiklad k odhadovani srazek,
méfeni vlhkosti pudy, vodni hodnoty sn¢hu (angl. snow water equivalent) a dalsich veliin, které
mohou byt vyuzity pii hydrologickych simulacich (Gilbert a Maxwell, 2017). Ptistupy zaloZené na
dalkovém prizkumu veétSinou vyuzivaji energetické bilance zemského povrchu, kdy cast
dopadajiciho ¢istého slune¢niho zatreni ohiiva zemsky povrch (tok tepla do ptidy) a od néj se ohiiva
vzduch, ktery proudi vzhiiru (zjevné teplo). Dalsi ¢ast energie se spotiebuje na vypar vody (latentni
teplo). Bastiaanssen et al. (1998) vyuzivaji algoritmus energetické bilance SEBAL, ktery
zpracovava viditelné, blizké infracervené a tepelné zareni merené dalkovym prizkumem. Model
SEBAL uréi ze satelitnich snimkt parametry zemského povrchu (odrazivost zemského povrchu,
vegetacni index a teplotu zemského povrchu), které jsou spolu s meteorologickymi daty (rychlost
vétru, vlhkost vzduchu, sluneéni zafeni, teplota vzduchu) zakladem energetického vypoctu
potencialni a aktudlni evapotranspirace. Dal§im piikladem je satelitni model METRIC, ktery ze
snimkt kratkovinného a dlouhovinného zareni zemského povrchu (naptiklad snimky satelitni mise
LANDSAT) vypocitavd evapotranspiraci jako vysledek energetické bilance zemského povrchu
(Allen et al., 2007). Gaertner et al. (2018) vyuzili satelitni data studie GIMMS (Global Inventory
Modeling and Mapping Studies), konkrétné¢ dlouhodobé zdznamy normalizovaného vegetacniho
indexu NDVI (angl. normalized difference vegetation index). Autofi vygenerovali tfi proménné
délky vegetacniho obdobi pomoci satelitnich dat v nékolika poslednich letech, identifikovali
dulezité proménné ovliviyjici zmény délky vegetaéniho obdobi a zkoumali vliv prodlouzeného
vegetacniho obdobi na rostouci trendy evapotranspirace v oblasti centralnich Appala¢skych hor ve
Spojenych statech. Hais et al. (2008) vyuzili druzicové snimky Landsat TM/ETM+ Kk modeliim
odlesnéni, dynamiky $ifeni dievokazného hmyzu a vyvoji sanace lesnich porostti v NP Sumava.

Vyznamu evapotranspirace jako komponentu vodni bilance povodi se vénovali napiiklad
Launiainen et al. (2019). Autofi pomérné podrobné (v dennim kroku) a prostorové distribuované
modeluji evapotranspiraci a vodni bilanci ve 21 finskych zalesnénych povodich pomoci modelu
Spatial Forest Hydrology Model (SpaFHy), ktery se sklada ze tfi modult. V prvnim byly
modelovany hydrologické procesy nad urovni terénu (srazky, evapotranspirace). V druhém modulu
byl modelovan transport vody svrchni ptidni vrstvou. V TOPMODELU (Beven a Kirkby, 1979),
ktery tvofi tieti modul, byly poté bodové bilance distribuovany do celé plochy povodi. Autoifi mimo
jiné poukazali na vliv heterogenity vegetace na rozdéleni ptidni vlhkosti a evapotranspirace.

Graf et al. (2014) méli k dispozici 3 roky méfeni srazek, odtokd a dalSich meteorologickych veli¢in
z malého povodi v Némecku. Aktualni evapotranspiraci (ETa) odhadli metodou eddy-covariance.
ET. dosahovala 90 % potencialni evapotranspirace, vypoctené metodou Penmana-Monteithe.
Autofi uzavteli bilanci tohoto malého zalesnéného povodi s 2% pirebytkem (tj. bilanci nevysvétlena
voda, ktera v povodi zlstala). Tento rozdil je velmi maly a je pravdépodobné, ze jenom nejistoty
meéfteni jednotlivych slozek bilance jsou fadove vyssi.

Beven zaujima k uzavieni bilan¢ni rovnice hydrologicko-filozofické stanovisko. Studium uzavieni

vvvvvv

uzaviit bilanci je podle n&j dulezita i v ptipadé, Ze uspokojivé feSeni neni mozné nalézt.

Intercepce srazek

Intercepce kapalnych srazek je proces zachycovani Casti téchto srazek na povrchu vegetace.
Maximalni intercep¢ni kapacita je dle Breuera et al., 2003 definovana jako maximalni mnoZstvi
vody, které mulze po srazkové udalosti ziistat na povrchu vegetace za podminek nulového
odpafovani. Intercepcni ztrata je srazkové mmozstvi, které se zachyti na povrchu a nasledné je
odpaiovano (Robinson a Ward, 2000). Ke stanoveni intercepéni ztraty lesnich porostd se nejéastéji
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pouziva méfeni nadkorunovych a podkorunovych srazkovych uhrni a stoku po kmeni.
Nadkorunova srazka se potom nahrazuje méfenim na volné plose.

Vlivem intercepce se vyznamné snizuje mnozstvi vody, kterd béhem srazky dopada na zemsky
povrch a nasledné infiltruje do pidy. Hodnoty intercep¢nich ztrat kapalnych srazek u lesnich
porosti se v literatuie pohybuji mezi 10 a 50 %. Liu (1997) ve své reSer$i uvadi rozmezi intercepéni
ztraty v lesnatych porostech 10-30 %. Intercepéni ztrata sn€hovych srazek se mize od kapalnych
vyrazng liSit. U kapalnych srazek je maximalni intercepéni mnozstvi dano predevsim plochou
listovi, kdezto u srazek snéhovych muze byt limitujicim faktorem vaha snéhu (Hedstrom a
Pomeroy, 1998). Intercepéni ztrata sn€hovych srazek je ovlivnéna mnoha faktory a v literatufe se
jeji hodnoty pohybuji v rozmezi 5-60 % méfenych srazek na volném prostranstvi (Pomeroy a
Schmidt, 1993; Hedstrom a Pomeroy, 1998; Storck et al., 2002).

Klimo et al. (1994) zkoumali rizné staré smrkové porosty. Intercepéni ztrata kapalnych srazek
dosahovala hodnot 19-46 %, nejvétsi byla v piipadé 60letého smrkového lesa. Toto Siroké rozmezi
potvrzuji i dalsi studie. Naptiklad Stockinger et al. (2017) namétili ve smrkovém lese na zapadé
Némecka prumérné mési¢ni hodnoty intercepnich ztrat 20-45 %. Rutter et al. (1971) naméfili
vV borovém lese v Anglii hodnoty 12-43 %. Dohnal et al. (2014) uvadi intercepcni ztratu
ve smrkovém porostu na V této praci zkoumaném povodi Liz na Sumavé okolo 35 %. Podobné
hodnoty uvadi také Kiecek (1990), ktery vypocetl velikost intercepéni ztraty v Jizerskych horach
(data ze stanice Jizerka) pro dospély smrkovy porost Z Gashova intercepcniho modelu. Vypoctené
hodnoty intercepéni ztraty se pohybovaly v rozmezi 26-53 %. Kiecek (1990) tyto hodnoty porovnal
s meéfenymi podkorunovymi srazkami. Odchylky mezi méfenymi a modelovanymi hodnotami
nepiesahovaly 13 % a autor je pfisuzuje predevsim chybam pii méteni srazkomery.

O néco nizsi hodnoty intercepcni ztraty udava na povodi Uhlifska v Jizerskych horach Tacheci
(2002). Autor odhaduje intercepéni ztratu ve dné udoli, u 30letého lesa S nizkym zapojem bez
provedené probirky 15 %, u vzrostlého lesa s provedenou probirkou 10—12 %. Naopak na svazich
ve vrcholové ¢asti povodi s vétsim zapojem odhaduje 25% intercepéni ztratu.

Vyznamné se nelisi intercepCni ztraty v podobnych ekosystémech v jinych ¢astech svéta. Dubé a
Plamondon (1995) uvadgji intercepéni ztratu mokiadniho lesa v letnim obdobi 3541 %. Pomérné
nizkou primérnou 13% intercepcni ztratu uvadeji, jak Ciezkowski et al. (2018) béhem jedné sezony
v moktadnim prostiedi, tak Cui et al. (2015) ve smiSeném lese. Naopak zna¢né vyssi hodnotu
intercep¢ni ztraty naméfili Zou et al. (2015) v travnim porostu (56 %).

Intercepéni modely

Intercepcni ztrata hraje dulezitou roli ve vodni bilanci, a proto by v hydrologickych modelech
neméla byt opomijena. Pfesto ji nékteré hydrologické modely pro nedostatek informaci zcela
ignoruji, jako naptiklad THALES model (Grayson, 1992) a Distribution Basin Simulator model
(Garrote, 1995), jiné ji drasticky zjednodusuji, napiiklad Topmodel (Beven a Kirkby, 1979),
hydrologicky modelovaci nastroj SHE (Abbot, 1990) a Wetspa (Liu, 2004).

Mg¢fit hodnotu intercepéni ztraty lesniho porostu je pomémé narocné. Vyuzivaji se proto modely,
které tuto hodnotu odhadnou z dostupnych meteorologickych dat.Jeden z prvnich intercepcnich
modelu piredstavil Horton (1919). Intercepéni ztrata v priabéhu srazkové udalosti se podle néj rovna
intercepcni kapacité zvétSené o vypar, ktery byl realizovan v pribéhu srazky. Tento model
nezohlednuje, Ze pti mensich srazkovych udalostech nemusi byt dosazeno maximalni intercepcni
kapacity listovi, coz bylo pfedmétem pozd&jSich Gprav tohoto modelu (napt. Merriam, 1960; Rutter
et al., 1971; Aston, 1979). Jiny jednoduchy model pouzili Ciezkowski et al. (2018). Intercepéni
ztratu v ném autofi uvazovali rovnou kapacité listovi v pfipad€, Ze velikost srazky zmensené o
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vypar je vétsi nez kapacita listovi. V opaéném piipadé intercepéni ztrata odpovida pravé velikosti
srazky zmensen¢ o vypar.

Odlisny ptistup piedstavuje stochasticky model (Calder, 1986), ktery vyuziva Poissonovo rozdéleni
pravdépodobnosti pro odhad primérného poc¢tu zachycenych kapek na jednotkové plose. Calderiv
intercepcni model zohlednuje rtiznou velikost kapacity listovi pro rizné velikosti a intenzity
srazkovych udalosti.

Velmi popularni a hojné vyuzivany (Cui et al., 2015; Herbst et al., 2006) je analyticky model Gashe
et al. (1979), ktery vychazi ze starSiho Rutterova fyzikalniho modelu zalozeného na bilanci
mnozstvi vody na povrchu vegetace (Rutter et al. 1971, 1975). Model poéita intercep¢ni
ztratu jednotlivych srazkovych udalosti. Pfedpoklada se, ze béhem jednoho dne dochazi pouze
k jedné srazkové udalosti. Udalosti se uvazuji dvojiho typu. Udalosti, pii kterych nedojde
k vycerpani maximalni kapacity listovi, a udalosti pii kterych je kapacita piekrocena. Dulezitym
predpokladem je, Ze povrch listd mezi jednotlivymi srazkovymi udélostmi vzdy zcela obnovi svou
intercepcni kapacitu.

Dopadajici srazkova voda je rozdélena na dvé ¢asti. Cast srazkové vody je zachycena na povrchu
listovi a druhou ¢ast tvoti voda, ktera ptijde do kontaktu s povrchem pudy (propada na ptidni povrch
nebo stéka na pidni povrch po kmeni). Model je hojné€ pouzivan v tydennim a mesi¢nim ¢asovém
kroku (Motahari et al, 2013; Hutjes et al., 1990). Napftiklad vyse zminovany Tacheci (2002) proved|
odhad intercepéni ztraty na povodi Uhlitka pomoci Gashova modelu. Srovnani modelované
intercepcni ztraty podle Gashe a naméfenych hodnot provedl na 181 epizodach s thrnem do 20
mm. Autor uvadi, Ze modelem odhadované hodnoty se blizi naméfenym hodnotdm. Nicméné
v piipadé tidkych lesti byla simulovana intercepce Casto vyrazn¢ nadhodnocena. Ze stejného
divodu byl tento model jiz o sedm let diive svym autorem upraven pro piipady fidsich lesnich
porostit (Gash et al., 1995). Z Rutterova modelu vychazi také intercepéni model Muldera (1985).
Na rozdil od Gashe neptedpoklada, ze se cely denni srazkovy thrn realizuje v jediné udalosti.
Denni srazkovy uhrn je rovnomérné rozlozen po dobu trvani srdzkovych udalosti.

Jednim z novéjsich modelu je model Liu (1997) pro predikci intercepce lesnich porosti. Model
muze byt vyuzit pro epizodické poéitani intercepce v jednotlivych srazkovych udalostech, nebo je
vypocet provadén kontinualné s konstantnim casovym krokem v zavislosti na dostupnych
meteorologickych datech. Nejvyraznéj$im rozdilem oproti modelu Gashe je, ze automaticky
neptedpoklada tplné obnoveni kapacity listovi pted jednotlivymi srazkovymi udalostmi. MnoZzstvi
vody zadrzené na povrchu vegetace se podle modelu mtze snizovat pouze vyparem, ktery je
odhadovan pomoci Penmanovy rovnice (Penman, 1948). Vyhodou tohoto modelu je, Ze neobsahuje
empirické parametry. Parametry modelu (kapacita listovi, pokryti vegetaci) maji fyzikalni vyznam.
Autor porovnava model s modely Gashe a Muldera. Podle oc¢ekavani jeho model dosahuje na
datech z floridskych rovinatych lest nejlepsich vysledkd.

Index listové plochy

Index listové plochy (LAI, z angl. Leaf Area Index) je definovan jako jednostranna plocha zelenych
listl na jednotku plochy zemského povrchu. Pokud neni k dispozici pfimé méfeni LAI, je mozné
vyuzit alometrické vzorce pro jeho odhad (napt. Turner et al., 2000; Tobin et al., 2006), kde
alometrie je chapana jako hledani vztahu mezi velikosti a tvarem ¢i nékterymi dal§imi
fyziologickymi vlastnostmi rostlin.

V literatufe je mozné nalézt mnoho alometrickych, ¢asto empirickych rovnic, pro rizné druhy
lesnich porostli. VétSina je zalozena na V lesnim hospodatstvi nejuzivanéj$im méfeni priméru
kmene ve vycetni vysce (DBH, z angl. diameter at breast height, tj. 130 cm od paty kmene) nebo

16



1 Uvod

tloust’ky béle (angl. sapwood). Napiiklad Turner et al. (1999) srovnavaji nékolik riznych zptsob
odhadu LAI v borovém lese v Oregonu (USA). Autofi mimo jiné uvadi, ze odhady LAI pomoci
tloustky bélového dfeva jsou nizsi nez odhady zalozené pouze na méfeni praméra stromt. Vlastni
odhady LAI uvadgji v Sirokém rozmezi od 4,6 do 16,9 m?/m2.

Eckrich et al. (2013) porovnavaji vysledky vyhodnoceni LAl z méfeni linearnich a hemisférickych
senzort s alometrickymi odhady. Alometricky odhad je opét zalozen na méfeni priméru kmene
stromi ve vycetni vySce. Vyzkum provadéli na experimentalnim povodim pokrytém pobifeznim
jehlicnatym lesem jihovychodni Aljasky tvofenym pievazné smrky a jalovci. Odhad LAI se opét
pohybuije v Sirokém rozmezi, konkrétng od 2,8 do 17,3 m?/m2,

Kahyani et al. (2016) srovnavaji desitky alometrickych regresnich vzorcd. Uvadéné rovnice jsou
zalozeny na méfeni vysky stromu, priméru kmene ve vycetni vySce a maji vétSinou dva parametry.
VSechny zkoumané stromy jsou listnaté. Jehli¢nany se zabyva napt. Majasalmi et al. (2013), ktery
porovnava namétené hodnoty LAI se tfemi alometrickymi odhady LAI pomoci priméru kmene ve
vycetni vySce. Rovnice jsou opét empirické a maji dva az pét parametrti a autofi je uvadi pro smrk
a borovici. Vysledné primérné odhady pro smrk se pohybuji mezi 7,4 a 11,0 m¥/m?,

Jako vhodny vzorec pro smrkovy porost, se jevi alometricky vzorec odvozeny pro irsky les, ktery
pouzivaji Tobin et al. (2006). LAI vypocitavaji ze dvou charakteristik smrkového porostu, mnozstvi
listové biomasy a specifické listové plochy (SLA, z angl. specific surface leaf area). Listova
biomasa je vypoctend pomoci naméfen¢ho priméru (DBH). Autoii uvadéji, ze jejich zplisob
odhadu je vhodny zejména pro predpovédi LAI v souvislosti s ménici se vékovou strukturou lesa.
Odhadované hodnoty LAI se pohybuji mezi 4,33 a 7,41 m?/m?,

Nejistoty velicin

Chybam méfeni se nelze vyhnout, ackoli jejich velikost miizeme minimalizovat vhodnym navrhem
meficiho systému, analyzou a zpracovanim naméfenych dat. Zméfend hodnota jakékoliv
hydrologické veli¢iny je tedy vzdy zatizena nejistotou, které je uzite¢né Vramci moznosti
porozumét a piipadné se ji pokusit stanovit. Pfesna vstupni data, respektive znalost jejich nejistot,
jsou pro vypocet vodni bilance velmi dilezita (Fekete et al., 2004).

Jednim ze zékladnich dokumenta o nejistotach v méfeni je napiiklad piirucka GUM (Guide to the
expression of uncertainty in measurement), kterou vydala americka mezinarodni organizace pro
standardizaci (ISO). Pribézné aktualizovany dokument s dlouhou historii (prvni verze 1SO, 1993
aktualn¢ JCGM, 2008a) definuje nejistotu méfeni jako ,,udaj spojeny s vysledkem méfeni, ktery
charakterizuje rozptyl hodnot, které lze rozumné piipsat méfené veli¢iné“ a popisuje standardni
zpusob vypoctu nejistoty méteni. Metodika mimo jiné popisuje rozdil mezi chybami a nejistotami
nebo provadi zakladni kategorizaci chyb na chyby typu I, Il a kombinované chyby.

K odhadu nejistot méfenych veli¢in se nejcastéji a standardné pouziva smérodatnd odchylka
méfenych dat. Pokud je k dispozici vice sad méfenych dat je vhodné nejistotu odhadovat
statistickym zpracovanim a vzajemnym porovnavanim téchto sad. Zpravidla se ur¢i jedna sada
méfeni, ktera slouzi jako referencni méteni. Napiiklad Lo Conti et al. (2014) srovnavaji srazky ze
Sesti satelitl s referenc¢ni srazkou ze sit¢ preklopnych srazkoméra.

Dalsi moznosti odhadu nejistoty sady méfenych veli¢in je technika kolokace. Kolokace ma vyhodu,
ze nevyzaduje specifikaci souboru referencnich dat. VétSina autord se zaméfuje na validaci tii
zdroju dat (triple collocation, McColl et al., 2014). Zwieback et al. (2012) vsak ukazali, Ze je tuto
techniku mozné pouzit na libovolny pocet datovych sad. Stoffelen (1998) pouzil kolokaci ke studiu
chybovych charakteristik vektorovych dat rychlosti vétru odvozenych z modelu, méfeni
anemometry instalovanych na moiskych bojich a pozorovani mikrovinnym vysokofrekvenénim
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radarem. V soucasné dobé je kolokace v hydrologii pouzivana napiiklad pifi srovnavani ptdnich
vlhkosti méfenych, modelovanych a ziskanych z dalkového prizkumu Zemé (Scipal et al., 2008;
Dorigo et al., 2010), nebo pii analyze rizné odvozenych datovych souboru evapotranspirace
(Miralles et al., 2011).

V ptipad¢ slozitych hydrologickych problémt a pfi posuzovani vice proménnych a jejich nejistot
se uplatiluje vicenasobné nezavislé expertni posouzeni. Sebok et al. (2016) vyuzili ke stanoveni
vodni bilance a odhadu jeji nejistoty expertni posouzeni. Expertni posouzeni umoznuje zahrnuti
schopnosti odborniki odliSnych specializaci posuzovat slozité problémy, které mohou byt
specifické pro danou lokalitu. Pomoci vicendsobného expertniho posouzeni autofi odhadli zdroje
nejistot a ty pfipocetli k celkové nejistot¢ vodni bilance. Kvantifikovat nejistoty pii méfeni slozek
vodni bilance bylo pfedmétem nékolika dalsich studii (Kampf a Burges, 2010; Milly a Dunne,
2002).

Cile a ¢lenéni disertacni prace

Hlavnim cilem diserta¢ni prace je lepsi pochopeni dynamiky vodniho cyklu v malych horskych
povodich a stim souvisejiciho rozdilného chovani izohydrickych a anizohydrickych lesnich
spoleCenstev z hlediska redukce potencialni transpirace. Zvlastni pozornost je vénovana stanoveni
okrajovych podminek fyzikalniho modelu proudéni vody v pudg, které jsou nezbytné pro adekvatni
modelové predpovedi. Mezi dil¢i cile patii evaluace vybranych obtizné kvantifikovatelnych casti
hydrologického cyklu a asociace téchto ¢asti s odpovidajici nejistotou a nasledna propagace této
nejistoty do vypoctu zmény zasoby vody v povodi.

Metodicka ¢ast prace obsahuje strukturovany popis experimentalnich lokalit, pouzitych piistrojii a
dostupnych datovych fad. Mezi zakladni pouzité postupy patii vodni bilance povodi, vypocet
potencialni evapotranspirace Penmanovou-Monteithovou metodou, intercepcni ztraty pomoci
intercepéniho modelu a sublimaéni ztraty. Dale je uveden odhad nejistot a jejich Sifeni pomoci
konvolu¢ni propagace. Predstaven je model S1D (Vogel et al., 2010), ktery zahrnuje vertikalné
rozlozeny odbér vody kofeny a hydraulickou kapacitu celé rostliny a model intercepce—
evapotranspirace na urovni povodi.

Vysledkova ¢ast je vénovana dvéma studiim. Prvni je zaméfena na aktualni transpiraci v méfitku
stromového jedince. Simulovana je aktualni transpirace a proudéni vody v kofenovém systému
dvou odlisnych druhti stromt. Druha studie se zabyva vodni bilanci povodi opét se zaméfenim na
odhad aktualni transpirace a vliv vegetatniho pokryvu. Studie pracuji s odliSnou velikosti
prostorového métitka. V prvnim piipad¢ se jedna o efektivni modelovou svislici reprezentujici
méfitko stromového jedince a v druhém piipad€ métitko malého horského povodi. Obé studie vSak
ptirozené propojuje problematika redukce potencialni transpirace. Poznatky z detailniho
modelovani byly pouzity k odhadu aktualni transpirace na urovni povodi. Dulezitou ¢asti prace je
prispévek k analyze nejistot spojenych s prezentovanymi vysledky. Zejména se jedna o citlivostni
analyzu kli€ového parametru modelu kofenového odbéru a urceni nejistot jednotlivych slozek
vodni bilance a jejich propagace ve zmén€ zasoby vody v povodi.

Do pfiloh jsou zarazeny i) métici kampan stomatalniho odporu, ii) analyza métenych vlhkosti na
povodi Liz v lokalité smrkového a bukového lesa, iii) upfesnéni horni okrajové podminky modelu
S1D, iv) parametrizace intercepéniho modelu, V) pocateéni parametry pro simulace vyvoje
vegetace na experimentalnim povodi Uhlifska a simulované parametry lesa na konci simula¢niho
obdobi, vi) popis odhadu a méfeni indexu listové plochy (LAI), vii) analyzy méfeného odtoku
véetné separace zakladniho odtoku, viii) analyzy trendl a variabilita komponenti vodni bilance
povodi, a ix) odhad spotieby vody na tvorbu nové dievni hmoty jako sou¢ast vodni bilance.
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2 Experimentalni povodi a méfeni

2 Experimentalni povodi a méreni

2.1 Experimentalni povodi Uhlirska

Povodi Uhlifsk4 je malé aktualng zalesnéné povodi v pramenné oblasti Cerné Nisy v Jizerskych
horach. Primérna nadmotska vyska povodi ¢ini 822 m n. m (755-872 m n. m.). Celkovéa plocha
povodi Uhliiska je 1,78 km2. Povodi tvoii udoli feky Cerna Nisa a konvexn&-konkavni svahy.
Primérma Sitka povodi je 0,89 km, praimérny sklon tdolnice 2,3 %, primérmna délka svaht 450 m a
Gihel sklonu svahu se pohybuje mezi 5 az 20 % (Hrn¢if et al., 2010). Délka Cerné Nisy od pramene
k zavérovému profilu povodi je cca 2,1 km. Asi 300 m pod zavérovym profilem se ficka vléva do
nadrze Bedfichov.

Povodi lezi na krkonossko-jizerském granitovém masivu tvoricim severni ¢ast ¢eského zulového
masivu (Sanda et al. 2014). Krkonossko-jizersky granitovy masiv na povodi je tvofen variskou
posttektonickou intruzi zuly (granitu) s prevladajici stfedné zrnitym, porfyrickym biotitickym
granitem az granodioritem. V hlubSich vrstvach ptfechazi do porfyrického hrubozrnného
biotitického granitu. Na svazich, které tvofi ptiblizné 90 % plochy povodi, prevladaji mineralni
pudy. Nejcast&jsimi ptudnimi typy na povodi jsou vysoce propustné dystrické kambizem¢, podzoly
a kryptopodzoly (Nikodém et al., 2013). Mocnost padni profilu se pohybuje v rozmezi 0,6-0,9 m.
Typicky profil se sklada z Ah horizontu (0,05-0,15 m) humoézniho charakteru, Sedo¢erno
jilovitohlinitého E/B horizontu (0,1 m), hnédé piscité hliny v B horizontu (0,25 m) a svétle hnédé
pudy s vysokym obsahem ¢astic podlozi tvotici rozhrani B/C horizontu (0,3 m). Druhym typem
pid na povodi jsou histosoly, které tvoii udolni mokiady podél Cerné Nisy (cca 10 % plochy
povodi). Mocnost histosoltl je az 3 m a lezi na deluviofluvialnim materialu. Propustnost histosolt
je vyrazn¢ niz$i nez propustnost pid na svazich.

Podnebi v oblasti je mirné. Povodi se nachazi v chladné vlhké oblasti s vysokymi srazkovymi
uhrny. Primérny ro¢ni srazkovy thrn je 1353 mm a primérna rocni teplota je 6,4 °C (oboji
vypocéteno pro experimentalni obdobi 2000-2018). V zimnim obdobi (listopad—biezen) je povodi
obvykle pokryto snéhovou pokryvkou s teplotami vzduchu blizkymi 0 °C. Vegetaéni sezona
obvykle zac¢ina na prelomu mésicti dubna a kvétna.

Vegetaéni pokryv povodi je silné ovliviiovan antropogennimi zasahy. Pivodné byl na povodi
bukovy porost (Fagus sylvatica), ktery byl postupné nahrazen smrkovym porostem (Picea abies).
Smrkovy porost je hospodarsky vyhodnéjsim z hlediska rychlého nértstu dfevni hmoty. Povodi
bylo v 70.-80. letech minulého stoleti vystaveno dlouhodobému pusobeni kyselé atmosférické
depozice zptisobené pievazné spalovanim hnédého uhli. Stromy poSkozené kyselou atmosférickou
depozici Spatné odolavaly Skiidcim a vétru. Nasledkem tohoto plsobeni a nevhodnych
hospodaiskych postupti doslo na fadé mist Jizerskych hor, a také v povodi Uhlifska, k plosnému
odlesnéni. Na pocatku 90. let byla provedena vysadba nového smrkového lesa. V roce 2000 bylo
povodi pokryto ptivodnim lesem pouze asi z 35 %. Nov¢ vysazena smrkova monokultura postupné
nahrazuje travnaté plochy, které jsou pokryté titinou chloupkatou (Calamagrostis villosa). Vyvoj
vegetaéniho pokryvu je znazornén na Obr. 1. V ojedinélych ptipadech se na povodi vyskytuji buky
lesni (Fagus sylvatica) a jefab obecny (Sorbus aucuparia). V moktadech se vyskytuje raselinik
(Sphagnum) a suchopyr pochvaty (Eriophorum vaginatum). V solitérnich piipadech mtizeme nalézt
v moktadnich oblastech také smrky ztepilé (Picea abies) a borovice klece (Pinus mugo).
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Obr. 1: Vyvoj vegetace na povodi Uhliiska. Podkladni fotografie (mapy.cz) z let 2003 a 2018 dokumentuji nartst lesniho
pokryvu. Riéni sit’ navazuje na odvodiiovaci systém planovany a ¢aste¢né vybudovany v 80. letech minulého stoleti. Od
90. let drobné odvodiiovaci kanaly postupné zaristaji. TOM (TomSovka), MET (Meteo), POR (Porsche), UHL (Uhliiské)
a PRA (Prameny) jsou nazvy méticich stanic.

Datovy soubor

Povodi Uhliiska je predmétem dlouhodobého monitoringu. Pocatkem 80. let zalozil Cesky
hydrometeorologicky tistav (CHMU) sit’ sedmi experimentalnich povodi (OEXH Jablonec nad
Nisou) mezi které se fadi i povodi Uhlifska. Sit' experimentalnich stanovist' byla zalozena za
ucelem sledovani zmén hydrologického cyklu povodi po vyrazném odlesnéni Jizerskych hor
(Bubenickova, 1984; Bicik, 1993, Blazkova a Kolarova, 1994) v roce 1982. Experimentalni obdobi
primarn¢ zpracovavané v této praci je od roku 2000 do roku 2018.

Schéma monitorovaci sité na povodi Uhlifska je znazornéno na Obr. 1 a prehled ¢asového rozliseni
méfenych veli¢in béhem sledovaného obdobi 2000-2018 je zobrazeno v Tab. 1.

Hlavni méfici stanici v povodi je stanice TomSovka (TOM). Srazky v letnim obdobi jsou zde
zaznamenavany v 10minutovém kroku. Méfeni v letnim obdobi zacina v rozmezi 21. duben az 20.
kvéten a kon¢i v rozmezi 10. — 31. fijen. Letni srazky jsou od roku 2007 zaznamenavany také na
stanici POR (Porsche). Na stanici MET (Meteo) se provadi méfeni kapalnych srazek od roku 2015.
Z roku 2021 byly srazky v letnim obdobi pro tuto praci k dispozici také ze stanice PRA (srazkomér
instalovany v blizkosti pramene Cerné Nisy).

V zimnim obdobi (j. listopad az duben) jsou od roku 2008 srazky meéfeny na stanici TOM
manualné v tydennim kroku. V roce 2007 byly zimni srazky méfeny manualné pouze v mési¢nim
kroku. Z predchozich let nejsou k dispozici data o zimnich srazkach ptimo z povodi Uhlifska.
K dispozici jsou zaznamy zimnich srazek ze dvou nedalekych stanic. Prvni stanici je ,,Bedfichov*
provozovana Ceskym hydrometeorologickym ustavem (cca 1,2 km JZ smérem od zavérového
profilu) a druhou stanici je ,,Nova louka“ provozovana Ustavem pro hydrodynamiku Akademie véd
CR (cca 1,4 km JV smérem od zavérového profilu).

Odtok z povodi je v zavérovém profilu Uhlitska (UHL) k dispozici v dennim kroku jiz od roku
1982. Od roku 2006 je hladina v profilu UHL méfena v 10minutovém kroku pomoci tlakového
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¢idla. Od kvétna roku 2007 je odtok méfen v 10minutovém kroku také v zavérovém profilu
podpovodi Porsche (POR).

Meteorologické veli¢iny jsou na povodi méteny ve dvou stanicich (TOM a MET). Teplota vzduchu
je méfena na stanici TOM v prib&hu celého experimentalniho obdobi (2000-2018). Od roku 2010
se méfi teplota vzduchu také na stanici MET. Relativni vlhkost vzduchu byla métena na stanici
TOM v obdobi 2000-2009. Od roku 2010 se relativni vlhkost vzduchu mé&fi na stanici MET. Cist4
radiace byla méfena na stanici TOM od roku 2003. Od roku 2010 jsou vybrané slozky radiacni
bilance méfeny na stanici MET. V letech 20002002 nebyla ¢ista radiace méfena a pti jejim odhadu
bylo nutné vyjit z vypoctené extraterestridlni radiace. Atmosféricky tlak je méfen na povodi od
roku 2007. V piedchozich letech (2000-2006) bylo méteni atmosférického tlaku dostupné pouze
z blizké stanice Bedfichov. Rychlost vétru byla méfena v letech 2003—2009 na stanici TOM. Poté
bylo méfeni piesunuto na lokalitu MET. V letech 2000-2002 bylo opét k dispozici pouze méteni
ze stanice Bedtichov.

Mimo vegetacni sezénu jsou kvili drsnym klimatickym podminkam a ztizené dostupnosti oblasti
monitorovaci aktivity omezené. Konkrétné neni meéfeno zafeni a rychlost vétru (senzory se
demontuji, aby se zabranilo jejich poskozent).

Pro potfeby této studie byly vytvotfeny pievazné hodinové fady métrenych veliin. V nékterych
ptipadech bylo nutné ¢asové rozliseni snizit (Tab. 1).

Na povodi Uhlifské je méfen také tlak ptidni vody. Nejdiive bylo métfeni provadéno pouze rucné
v pfiblizné mési¢nim kroku a postupné bylo automatizovano a zaznamenavano v 10minutovém
casovém kroku pomoci tlakovych ¢idel.

Dale se na povodi automaticky zaznamenava hladina podzemni vody ve tfech hlubokych vrtech (s
celkovou hloubkou vrtu 10, 20 a 30 m) v blizkosti zavérového profilu a dvou mélkych vrtech
s perforaci situovanou do sedimentti pod raselinnym profilem. Hladina vody ve vrtech je métena
tlakovymi ¢idly v intervalu 1 hod.

Tab. 1: Casové rozliseni datového souboru z povodi Uhliiska ve zkoumaném obdobi 2000-2018. Mé&teni v letnim obdobi

zatina v rozmezi od 21. dubna do 20. kvétna a konéi v rozmezi od 10. fijna do 31. fijna. Denni data jsou bud’ plné
odvozena (plna modra) nebo ¢aste¢né odvozena (Sikma modra $rafa) z blizkych stanic.

2000
2001
2002
2003
2004
2005
2006
2007
2008
2009
2010
2011
2012
2013
2014
2015
2016
2017
2018

Letni srazky

Zimni srazky

Odtok

Hladina podzemni vody

Tikpicnivody |

Teplota vzduchu

Vlhkost vzduchu 7//////////4

Rychlost vétru
Radiace

10-min. hodinové 7% denni P tydenni Bl mesicni

Na povodi jsou ve stfedni ¢asti povodi v ptivodnim smrkovém lese méfeny podkorunové srazky.
Meéfeni probiha od roku 2021. Pieklopné srazkoméry umisténé pod korunami stromi jsou celkem
Ctyfi a jsou oznacovany PV1, PV2, PV3 a PV4. Data jsou k dispozici pouze v obdobich od 25.5.
15:00 do 30.6. 2:30 (tj. 35 dni) a od 16.9. 10:30 do 27.9. 6:30 (tj. 11 dni). Na stejném mist¢ je
méfena také vlhkost pudy, teplota a vihkost vzduchu.
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Od roku 2020 se ve vegetaénim obdobi provadi také doplitkové monitorovani pfitomnosti vody na
vegetaci. V roce 2021 bylo také provedeno jednorazové méfeni indexu listové plochy.

Pristrojové vybaveni

Srazky v letnim obdobi, veetné srazek podkorunovych jsou méfeny pieklopnym srazkomérem
MR3 (Meteoservis, V. 0. S.).

Odtoky jsou méteny pomoci tlakovych ¢idel, které méii vysku prepadového paprsku v mémych
profilech. V profilu UHL je Cipolettiho lichobéznikovy pieliv s kapacitou 200 I/s a v profilu
podpovodi Porsche (POR) je Thomsonilv trojuhelnikovy preliv s vrcholovym tihlem 120° a
kapacitou 500 I/s.

Teplota vzduchu na stanici TOM je métena teplotni sondou Campbell Scientific 107. Relativni
vlhkost vzduchu byla méfena na stanici TOM v obdobi 2000-2002 sondou Fiedler RVT10 a od
roku 2003 sondou Campbell Scientific RH CS215. Cist radiace byla méfena na stanici TOM
¢idlem Kipp & Zonen NR Lite. Od roku 2010 se slozky radia¢ni bilance méfi na stanici MET
(pyranometr CMP3, pyrgeometr CG3). Atmosféricky tlak je méfen barometrickym tlakovym
senzorem Setra CS100 od spolecnosti Campbell a rychlost vétru anemometrem Vector Instruments
A100R.

Tlaky pldni vody byly méfeny pomoci tlakovych ¢idel Honeywell 236PC15GW, nasledné
tenzometri T4e a T8 od firmy UMS a Meter Group Inc.

K monitorovani pfitomnosti vody na vegetaci byl pouzit senzor vlhkosti listovi (LWS) od
spolecnosti Decagon Devices Ltd.

Jednorazové méfeni indexu listové plochy bylo provedeno piistrojem LaiPen LP 100 (Photon
Systems Instruments).

2.2 Experimentalni povodi Liz

Experimentélni povodi Liz na Sumavé (Obr. 2) je malé povodi situované cca 6,5 km severozapadné
od Vimperka nedaleko obce Zdikov. Povodi Liz patii do povodi feky Volytiky. Plocha povodi je
0,99 km?, primérna nadmotska vyska 941 m n. m. (828-1074 m n. m.). Stredni sklonitost povodi
je 16,6 %, délka udolnice 1,45 km, délka tokd 2,28 km. Primérna ro¢ni teplota vzduchu je 6,3 °C
a pramérny ro¢ni srazkovy uhrn 825 mm (Tesaf et al., 2006).

Povodi lezi v moldanubické oblasti na biotitickém pararulovém podlozi. Piudnim typem je
oligotrofni eutricka kambizem. Jedna se o hrubou pis¢itou ptidu s obsahem jilu mens$im nez 1 %.
Typicky profil se sklada ze ¢tyf vrstev. Prvni je A horizont (0,0-0,2 cm), nasleduje méné propustny
B horizont jasné Cervenohnédé barvy s ptimési §térku a kamenu (0,2-0,55 m), B-C horizont
hnédosedé piscito-jilovité pudy s piimesi velkych kament a C horizont rozpadlé ruly tvoii
pozvolny piechod do rulovému podlozi. Podlozi za¢ina v hloubce asi 1 m pod povrchem (Prazak
et al., 1994). Podzemni voda v dolni ¢asti povodi se nachazi asi 8 m pod povrchem (Votrubova et
al., 2017).

Klimaticky patii povodi Liz do chladné oblasti v mirném pasmu. Typicka jsou dlouha a chladna
jarni obdobi, kratka a vlhka letni obdobi, mirn¢ chladna a vlhka zimni obdobi. Primérny ro¢ni
srazkovy thrn je 863 mm a prumérna denni teplota 6,6 °C (hodnoty zjisténé pro roky 2000-2013).
Povodi je z velké ¢asti zalesnéno smiSenymi lesy s pfevahou jehli¢nanti. Mezi pievladajici

(87,6 %) druhy dfevin patii smrk ztepily (Picea abies), buk lesni, (Fagus sylvatica) a modiin
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opadavy (Larix decidua). Primérné stati stromi bylo odhadnuto na cca 90 let. Mimo lesni plochy
je povodi pokryto travnatym porostem.

Obr. 2: Experimentalni povodi Liz Svyznalenym zavérovym profilem, meteostanici a dvéma experimentilnimi
lokalitami BUK a SMRK. Podkladova mapa a vrstevnice ptevzaty z geoporal.cuzk.cz, vodni toky z databaze DIBAVOD.

Datovy soubor

Povodi je predmétem dlouhodobého monitoringu (od listopadu roku 1975), ktery koordinuje Ustav
pro hydrodynamiku AV CR (Tesaf et al., 2006). Meteorologické stanice se nachazi na horské louce
Vv blizkosti hranice povodi obklopené smrkovym lesem (vzdaleny asi 50 m). Meteorologicka stanice
je v nadmotské vysce 835 m n. m. Na tomto stanovisti jsou mimo jiné méfeny tyto meteorologické
veli¢iny: Cista radiace, teplota vzduchu, relativni vlhkost vzduchu, tlak vzduchu a rychlost a smér
vétru v 10minutovém kroku. VSechna data vyuzita v této praci jsou pouze z vegetacni sezony roku
2020.

Na povodi jsou dvé experimentalni lokality. Jedna se nachazi ve smrkovém lese (Picea abies) a dale
je nazyvana jako SMRK. Na této experimentalni plose jsou smrky cca 90 let staré a dosahuji vysky
cca 28 m se stfednim primérem kmene ve vycetni vySce cca 40 cm. Bazéalni plocha smrkti na
experimentalni plose (565 m?) byla odhadnuta na 55,7 m%ha. Lesni piidu pokryva fidké trava a
organickd podestylka bez pritomnosti kefd. Podkorunové srazky jsou zde méfeny vahovym
srazkomérem (Obr. 3) v 15minutovém cCasovém kroku a cEtyfmi preklopnymi srazkoméry
umisténymi do ruznych zon korunového zapoje (Obr. 3).

Na experimentalni ploSe SMRK je v 10minutovém kroku méfen také tlak pidni vody a pidni
vihkost. Cidla paidni vlhkosti byla instalovana na tiech stanovistich (stanovisté 1, Il a 111, Obr. 3)

vzdy do hloubek 15, 30, 40, 50, 60 a 70 cm. Tenzometry jsou Vv soucasné dobé& rozmistény
nasledovné: na stanovisti Il je tenzometr v hloubce 15 cm, na stanovisti | jsou dva tenzometry v

23



2 Experimentalni povodi a méfeni

hloubkach 40 a 60 cm a mimo vySe uvedené stanovisté jsou umistény dva tenzometry v hloubce
30 cm (viz, Obr. 3).

Druhou experimentalni lokalitou je BUK situovany v bukovém lese. Tato experimentalni lokalita
je vzdalena asi 200 m vychodné od experimentalni lokality SMRK. Primérné stafi bukového lesa
je cca 90 let a primér kmene ve vycetni vysce cca 28 cm. Opét jsou zde méfeny podkorunové
srazky jednim vahovym srazkomérem s intervalem zaznamu 15minut a Etyimi pieklopnymi
srazkoméry umisténymi do riznych zén korunového zapoje (Obr. 3). Na experimentalni plose BUK
byla instalovana vlhkostni ¢idla na dvou stanovistich (stanovisté | a 11, Obr. 3) v hloubkach 10, 20,
30, 40, 50, 60, 70 a 80 cm. Na stanovisti A byly instalovany tenzometry do hloubek 35, 57 a 73 cm
a na stanovisti 11 do hloubek 25, 55 a 69 cm. Tlak ptidni vody a ptidni vlhkost byly zaznamenavany
V 10minutovém kroku.

Na experimentalnich lokalitaich SMRK a BUK bylo v 1été roku 2018 instalovano osm ¢idel termalni
disipace (TDP) za ucelem méfeni mizniho toku v kmenech stromil. Interval zapisu meéteni
je 10 minut a vyska instalace ¢idel 130 cm (prsni vySka kmene stromu). Rozmisténi TDP ¢idel
je na Obr. 3. V dob¢ instalace ¢idel mél smrk ¢. 5 obvod kmene (vypocteny z méfenych obvodu
nad a pod instalovanym c¢idlem TDP) 150 cm. Smrk ¢. 7 a ¢. 13 mély primérny obvod kmene
145 cm a 128 cm. Buky ¢. 5, ¢. 7 a €. 9 mély obvod kmene 107 cm, 155 cma 115 cm.

® Véhovy srazkomér

® Preklopny srazkomér
@ TDP ¢idla (méFeni mizniho toku)
Tenzometr
0 2 4 6 8m O v

[T T . T e - 0 2 4  6m
[] stanoviités instalovanymi X . —

tenzometry a vlhkostnimi ¢idly

Obr. 3: Schéma méfeni na experimentalnich lokalitich SMRK a BUK na povodi Liz na Sumavé.

Pristrojové vybaveni

Srazky na volné ploSe jsou stejné jako podkorunové srazky ve SMRKU méfeny védhovym
srazkom&rem MRW3500 od spole¢nosti Meteoservis v.0.s. se zachytnou plochou 500 cm?.
Podkorunové srazky ve SMRKU jsou dale méteny péti preklopnymi sraZkoméry MR3 opét od
spole¢nosti Meteoservis, v. 0. s a se zachytnou plochou 500 cm?. Podkorunové srazky v BUKU
jsou méfeny vahovym srazkomérem TRwS504 s plochou 500 cm? od spole¢nosti MPS systém,
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s.r.o. a také péti preklopnymi srazkoméry MR3 s plochou 500 cm? od spoleénosti Meteoservis,
V. 0.S.

Cista radiace je méfena ¢idlem CNR1, Kipp & Zonen, relativni vlihkost vzduchu vlhkomérem
Vaisala HMP45, tlak vzduchu senzorem Setra Barometric Pressure Sensor a rychlost vétru
anemometrem Vaisala WA 151.

Na obou experimentalnich lokalitach jsou tlaky padni vody méfeny tenzometry (T8 a T4e, UMS
GmbH), pudni vlhkost ¢idly FDR (model CS616, Campbell Scientific Inc.) a mizni toky ¢idly
termalni disipace (Dynamax TDP30).
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3 Prevzaté vypocetni metody

3.1 Separace zakladniho odtoku

Celkovy odtok z povodi miizeme d¢lit na odtok pfimy a zakladni. Pfimy odtok je bezprostiedné
vyvolany pfi¢innou srazkou. Zakladni odtok dotuje vodni tok i béhem bezdestnych obdobi a je
tvofen podzemnim a zpozdénym hypodermickym odtokem. V hydrologii je Casto uzitecné tyto
slozky odtoku v pozorovaném hydrogramu odtoku oddélit.

Digitalni filtr

V této praci byl pouzit rekurzivni digitalni filtr separace zakladniho a ptfimého odtoku navrzeny
Lynem a Hollickem (1979). Jedna se o jednoduchy automaticky filtr vhodny pro delsi ¢asova
obdobi. Filtr vypocitava ptimy odtok Qg (rovnice 1) pomoci ¢asové fady meéfenych celkovych
odtokti Qc. Filtr je obecné spoustén vicekrat. Napiiklad pro denni data se bézné pouzivaji téi volani
(vpted, vzad a vpted).

1+p
Q) = max <O B Qagi-1) + — Qe — Qc(i—l))) (1)

kde Qq je ptimy odtok (mm), Q. je celkovy odtok (mm) a 8 je empiricky parametr filtru (-), ktery
reguluje mnozstvi vyseparovaného zakladniho odtoku (v této praci byla pouzita hodnota £ = 0,99).
Zakladni odtok Qb (mm) je dopoétem do celkového odtoku:

Qp = Q¢ — 04 ()

Technika razné zpozdénych odtoku

Stoelzle et al. (2019) navrhli metodu, ktera umoznuje separovat vice rizné zpozdénych piispévki
odtoku. Metoda je zaloZena na vyhlazeni minimalnich pritokt. Vyuziva lokalnich minim (minQ)
nalezenych v po sob¢ jdoucich oknech dané velikosti N (dny). Podle autorti ma velikost okna N
ptimou souvislost s délkou odezvy povodi. Nalezené lokalni minimum je oznac¢eno za bod obratu,
pokud je splnéna podminka:

minQ; < minQ;_; A minQ; < minQ;;1 (3)

minQ je lokalni minimum pratokd, i je potfadové ¢islo okna o velikosti N dnii.

Hydrogram zpozdéného odtoku je tvofen linearni interpolaci odtoku mezi jednotlivymi body
obratu. Pokud takto vytvofeny hydrogram piesahne hodnotu ptvodniho odtoku, je nahrazen
puvodni hodnotou.

Stoelzle et al. (2019) dale navrhuji také index zpozdéného odtoku (DFI) jako analogii k tradi¢énimu
indexu zakladniho odtoku (BFI). Zatimco BFI je podil mnozstvi zakladniho odtoku a celkového
odtoku, ktery se pii separaci zakladniho odtoku ¢asto pouziva. DFIn je podil vyseparovaného
odtoku zpozdéného N dni a celkového odtoku. Vhodnou hodnotu parametru N je doporuceno hledat
podle sklonu CDC kiivky. CDC kfivka je vzajemna zavislost DFI a N. Hodnota N, pii které dochazi
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ke zmén¢ sklonu CDC ktivky je povazovana za vhodnou pro analyzu zpozdénych odtoki. Stoelzle
et al. (2019) uvadi pro separaci zakladniho odtoku vhodnou hodnotu N = 60 dni.

3.2 Vodni bilance povodi

Rovnice vodni bilance

Vodni bilanci povodi mizeme vyjadtit jednoduse jako:
AS = Hy, — Hpyt (4)

kde AS je zména zasoby vody v povodi v mm (dotace zasoby v pfipadé kladného a ztrata v piipadé
negativniho znaménka), Hin @ Hout jsou kumulativni vstupy a vystupy vody do/z povodi (mm).

Obecné mezi vstupy patii srazkové mnozstvi, které zahrnuje srazky padajici i usazené. Padajici
srazky jsou vegetaci rozdéleny na tfi casti. Prvni Cast srazek je zachycena na povrchu vegetace a
nasledn¢ se vypaiuje po nebo i béhem srazkové udalosti (intercepcni ztrata). Druha Cast srazek
dopada piimo na zemsky povrch (propad) a posledni ¢ast stéka na zemsky povrch po vétvich a
kmenech stromi (stok po kmeni). Piestoze ¢ast vody zachycené na povrchu vegetace muze
propadavat na zem se zpozdénim, v delSich casovych usecich, které jsou v této praci studovany,
povazuji vyse uvedené rozdeleni za dostatecné.

Mezi vystupy patii povrchovy a podpovrchovy odtok z povodi, transpirace rostlin, odparovani
vody zachycené na povrchu vegetace, odpatovani z ptidniho povrchu a sublimace snéhu.

V této praci jsou do vodni bilance povodi zahrnuty padajici srazky (P), odtok z povodi (Q),
transpirace rostlin (T), intercep¢ni ztrata (1) a sublimace snéhu (Sub). Srazky a odtok jsou piimo
méfeny a ostatni slozky jsou odhadovany na zakladé meétfenych meteorologickych velicin.
Podrobnéjsi popis odhadu jednotlivych slozek je uveden v nasledujicich kapitolach 3.3-3.6. Zména
zasoby vody v povodi (AS) je nasledné vypoctena dle rovnice 4.

Tvorba rosy neni v této studii kvantifikovana. Predpoklada se, ze rosa vznikd za piiznivych
podminek a pozd&ji se celé zkondenzované mnozstvi vody vypati. Uvazuje se vSak s redukénim
ucinkem usazené rosy, tj. pokud je na vegetaci usazena rosa nedochazi k transpiraci rostlin.

Odpatovani vody z holé pudy je v této praci zanedbano. Pfimé méfeni neni k dispozici a soucasné
se predpoklada, ze na zkoumanych povodich transpirace dominuje nad vyparem vody z holé pudy
a z povrchu toku, ktery predstavuje zanedbatelné malou ¢ast povodi a je trvale zastinén. Puda v lese
je pokryta hustou hrabankou (organicka vrstva tvotena odumielymi zbytky rostlin, vétSinou
smrkovymi jehlicemi) a je tak zcela zastinéna. Husta lesni hrabanka, trvalé zastinéni a absence
vegetace bylinného patra snizuje v lese odpafovani vody z povrchu, a proto je v této studii
zanedbavano.

Ani stok po kmeni neni v této praci uvazovan. Zanedbani stoku po kmeni je podpofeno celkove
nizkymi naméfenymi hodnotami stoku po kmeni ve smrkovém lese na experimentalnim povodi Liz
v letech 2012 a 2013 (Dohnal et al., 2014).

Dale se nepiedpoklada podpovrchovy pfitok pies hranice povodi. Vzhledem k charakteru povodi,
které se vyznacuje mélkymi zeminami a zulovym podloZim neni vyznamny podpovrchovy pfitok
pres hranice povodi (definované terénni rozvodnici) pravdépodobny. Rovnéz mozny neméfeny
podpovrchovy odtok v okoli zavérového profilu byl povazovan za zanedbatelny. Tento piedpoklad
vychazi z hydrogeologického pruzkumu povodi (Jankovec et al., 2017).

27



3 Prevzaté vypocetni metody

Vodni bilanci je mozné vy¢islit za urcité ¢asové obdobi. Nejcasteji se uvadi bilance ro¢ni a sezonni.
V této praci je rocni bilance definovana za obdobi 1. listopad az 31. fijen (hydrologicky rok). Letni
sezonni bilance je definovédna od 1. kvétna do 31. fijna.

Budykova krivka

Podle Budyka (Andronova, 2002) je ro¢ni evapotranspirace fizena dostupnosti vody
(reprezentovanou ro¢nim srazkovym uhrnem P) a atmosférickou poptavkou (reprezentovanou
Cistym slunecnim zafenim Rn nebo potencialni evapotranspiraci ETp). Dlouhodoba
evapotranspirace je potom dana piedev$im rovnovahou mezi témito veli¢inami (tj. P/Rn nebo
P/ET,). Budyko (1974) navrhuje funkci dlouhodobého indexu vyparu (es, rovnice 5) na bazi
dlouhodobého Budykova indexu neboli indexu suchosti (6s, rovnice 6). Tato funkce se nékdy
nazyva také Budykova kiivka (rovnice 7) a je neparametricka.

ET,
ey = 218 (5)
ET
AL (6)
1 1/2
£p = {eB tanh (9—) [1- exp(—eg)]} )

Ptedpoklad4d se, ze Budykova kiivka pfedstavuje referencni stav pro obdobi pred detekci
antropogennich zmén a zmény vodnosti. Odchylka indexu vyparu od Budykovy ktivky (dg) znaci
moznou zménu klimatu. Negativni dg pfedstavuje posun smérem dolti a zvySeni prutoku (veEtsi
vytézek vody). Naopak kladné dg ptedstavuje posun smérem nahoru a pokles prutoku (mensi
vytézek vody).

Odezvu povodi definujeme jako stupefi synchronizace mezi srazkami a odtokem. Odezva se
vypocita jako maximalni rozsah indexu vyparu po zohlednéni pfirozené odchylky v Budykove
ktivee (rovnice 8). Vysoka hodnota odezvy (napt. >0,5) znamena, Ze povodi neni schopno tlumit
projevy klimatické zmény. Naopak nizka hodnota odezvy s malymi odchylkami méfenych hodnot
od predikovanych Budykovou k¥ivkou zna¢i schopnost povodi tlumit projevy klimatické zmény
(tj. ptipadné klimatické vykyvy se bezprostiedné neprojevi ve vodnosti).

Elasticita dle Budyka se definuje jako pomér maximalniho meziro¢niho rozpéti indexu suchosti a
maximalniho meziro¢niho rozmezi indexu vyparu (rovnice 9). Elasticita vy$si nez 1 poukazuje na
schopnost povodi pfizplsobit se ménicim se klimatickym podminkam.

Odezva =1 — {max[sBm(i) - 53m(i—1)] — max[sBp(i) — €Bp(i—1)]} (8)

max[6sq) — Opi-1)]

Elasticita =
max|egp(i) = eppi-v)]

(9)

kde egm je méfena hodnota indexu vyparu, gy predikovana hodnota indexu vyparu dle Budykovy
ktivky, 6s je index suchosti, i je ro¢ni ¢asovy krok.

Horton(v index

Hortontiv index (HI), indikator vyuziti vody rostlinami v povodi, je definovan jako:
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vV _P-Q,

kde V je vypar z povodi (mm) a W voda dostupna pro rostliny. Vodu dostupnou pro rostliny Horton
nazyva smaceni povodi. Vypar z povodi je mozné odhadnout jako srdzkové mnozstvi (P) zmensené
o celkovy odtok (Qc) a smaceni povodi jako srazkové mnozstvi (P) bez ptimého odtoku (Qg).
Budykiv index je pocitan pouze ve vegetatnim obdobi, tj. kvéten—tijen.

3.3 Potencialni transpirace a evaporace

Penmanova-Monteithova metoda

Potencialni evapotranspirace, ET, (mm), byla pocitana dle standardni Penmanovy-Monteithovy
metody (Monteith, 1965):

ET, = 1 S(R, —Q¢) + pacp(pvs —Du)/Ta ¢ (11)

Lypw 6+y(1 +:—Z)

kde Rn je ¢ista radiace (W/m?), Qg je tok tepla do ptidy (W/m?), § je sklon kiivky nasycené vodni
pary (Pa/K), pa je hustota vzduchu (kg/m®), c, je specifickd izobarickd tepelnd kapacita
(cp=1005 J/kg/K), pus je tlak nasycené vodni pary (Pa), py je aktualni tlak vodni pary (Pa), pw je
hustota vody (kg/ m®), Ly je specifické latentni teplo vyparu (J/kg), t je Casovy krok (s), v je
psychrometricka konstanta (Pa/K), ra je acrodynamicky odpor (s/m). Povrchovy odpor rs(s/m) je
pocitan podle Monteithe (1981):

L£]

" T TALctve (12)

kde ry (s/m) je stomatdlni odpor (s/m) a LAluxive (M?m?) je index aktivni plochy listovi.
Aerodynamicky odpor ra (s/m) uvazuje efektivni vys$ku porostu d (m):
zy—d Zy—d
_ lTl( Zou )ln ( Zow ) (13)
@ kZu

kde z, je vyska méfeni rychlosti vétru (obvykle z,=2 m), z, je vySka méfeni vlhkosti vzduchu
(obvykle z,,= 2 m), Zoy je drsnostni délka pFenosu hybnosti (Zoy = 0,123hc M), Zo., je drsnostni délka
pfenosu vodni pary (Zo, = 0,0123h: m), k je von Karmanova konstanta (obvykle k = 0,41), u je
rychlost vétru ve vysce zy (M/s), efektivni vyska vegetace d = 2/3 he a h¢ je primérna vyska vegetace
(m).

Pro vypocet potencialni evapotranspirace metodou Penmana-Monteithe byl pouzit stomatalni

odpor 100 s/m. Tato hodnota je doporucena metodikou FAO-56 (Allen et al., 1998). V této
metodice je také uvedeno, ze LAlacive je mozné uvazovat jako 50 % LAL.

Hargreavesova metoda

Hargveavesova metoda odhadu potencialni evapotranspirace je teplotné-radiaéni metoda, ktera je
obecné uznavana za vhodnou metodu odhadu referencni evapotranspirace v piipade, kdy je
k dispozici minimum meteorologickych méfeni. Hargreavesova metoda vyzaduje méfeni teploty
vzduchu a zédkladni Gdaje o radiaci. Extraterestrialni radiaci je mozné odhadnout pro danou
zemépisnou §itku bez pfimého méfeni radiace.
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3 Prevzaté vypocetni metody

V této praci byla Hargreavesova metoda primarné pouzita pro odhad potencidlni evapotranspirace
v zimnim obdobi pro tcely odhadu sublimace snéhové pokryvky, protoze v zimnim obdobi nebyla
kromé& teploty K dispozici dalsi meteorologickd méfeni. Intenzitu evapotranspirace podle
Hargreavese mizeme vyjadrit:

ETD = kRS(Tmean + 17-8)(Tmax - Tmin)O'sRa (14)

kde ET, je potencialni evapotranspirace (mm/den), krs je empiricky koeficient rozdilny pro rizné
regiony (=), Tmean je prumérna denni teplota (°C), Tmax je maximalni denni teplota (°C), Tmin j€
minimalni denni teplota (°C) a Ra je extraterestridlni radiace (MJ/m?/den).

Extraterestrialni radiaci v dennim kroku je mozné odhadnout podle metodiky FAO-56 (Allen et al.,
1998):

2m
d, =1+ 0.033cos (%O (15)
_(2m (16)
6 = 0.409sin <%] — 1,39)

s —tan(¢) tan (6)
W = - — arccos 05 (17)
X =1 — (tang)?(tand)? (18)

pokud X <0 tak X = 0.00001
1440

R, = TGSCdT(a)S sing sind + cos ¢ cos § sin wy) (19)

dr je inverzni relativni vzdalenost Zemé a Slunce (-), JD je juliansky den (-), tj. pofadové ¢islo dne
v roce od 1.ledna, ws je thel zapadu Slunce (rad), ¢ je zemé&pisna §ifka (rad), J je solarni deklinace
(rad) a Gg je solarni konstanta (Gsc = 0.0820 MJ/m?/min).

Odhad vyparu zachycené vody

Vypar vody zachycené na povrchu vegetace je ve vétSiné pripadd odhadovan jako by probihal
z mokrého povrchu, tedy pomoci Penmanovy rovnice (Penman, 1948). Odhad vyparu z mokrého
povrchu pomoci Penmanovy rovnice je V této praci pouzit do intercepéniho modelu jako vypar (E
v mm) V bezdes$tnych obdobich. Potencidlni vypar z mokrého povrchu ur¢uje podle Penmana
radiace, sytostni dopln¢k a aerodynamicky odpor:

— 6(Rn - QG) + pacp(pvs - pv)/ra ¢
pwA(S +7)

E (20)

Aerodynamicky odpor je mozné pocitat z rovnice 13.
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Aerodynamicky vypar

Aerodynamicka metoda stanoveni intenzity vyparu vychazi z rovnice pro pfenos vodni pary a
logaritmického profilu rychlosti vétru.
_ pacp(pvs B pv) t

g, =apivs v/
ae pwhyT, (21)

Metoda zahrnuje pouze vliv proudéni a vlhkosti vzduchu, nikoli vliv radiace. Aerodynamicky
vypar Ea. (mm, rovnice 21) je v této praci pouzit do vypoctu intercepéni ztraty. Tento vypocet se
uplatiiuje v pribéhu srazkovych udalosti a v situacich kdy je vypoéteny vypar z mokrého povrchu
pomoci Penmanovy rovnice zaporny z divodu zaporné dostupné energii (Rn-Qe<0). V tuto chvili
je proudéni vzduchu patrné nejvyznamngéjsim faktorem odpafovani (Groh et al., 2019).

3.4 Intercepéni model

Intercepéni model publikovany Liu (1997) uvazuje intenzitu evaporace z mokrého povrchu
omezenou skuteCnym pokrytim vegetace vodou. Intercepéni model ma dva parametry. Oba
parametry maji fyzikalni vyznam. Prvnim parametrem je maximalni kapacita listovi Cm (mm) a
druhym je volny propad f; (-). Model je zalozen na vypoétu aktualniho mnozstvi vody zadrzeného
na povrchu vegetace. Voda nepropada na zemsky povrch, ale je po srazkové udalosti k dispozici
pro vypar. Tato voda se odpatuje podle aktualni poptavky atmosféry (E, evaporace). Intercepcni
ztrata je pocitana jako soucet zadrzené vody na vegetaci a vypafené vody:

I'= CpDo[1 = exp(=(1 = f)P/Cr)] + E[1 = Doexp (=(1 = f)P/Cpy)] (22)

| je intercep¢ni ztrata (mm), Cm je maximalni kapacita listovi (mm), Do je deficit indexu nasyceni
povrchu vegetace v ptedchozim ¢asovém kroku, f; je volny propad (-), P je srazkové mnozstvi
(mm), E je evaporace vody zachycené na vegetaci (mm). MnoZstvi vody na vegetaci na konci
Casového intervalu lze vyjadtit jako Co-1+E, tato hodnota je pocate¢ni mnozstvi vody na vegetaci
(Co) pro dalsi ¢asovy krok.

3.5 Odhad relativni vihkosti

Mgéfeni relativni vlhkosti vzduchu, které bylo potiebné pro odhad tvorby rosy na povodi Uhlifska,
bylo k dispozici pouze v nékolika letech experimentalniho obdobi (2006-2018). V ostatnich letech
(2000-2005) bylo nutné relativni vlhkosti vzduchu odhadnout z métenych teplot vzduchu. Odhad
byl proveden na zakladé doporuceni Eccela (2012). Denni teplota (Tday), teplota rosného bodu (Tdew)
pro kazdy den se vypocitaji z pramérné (Tmean), minimalni (Tmin) @ maximalni (Tmax) teploty daného
dne:

Tday = 0-4‘5(Tmax - Tmean) + Tmean (23)
Taew = Trnin — O-Z(Tday = Trmin) (24)

Z teploty rosného bodu se z Clausiovy-Clapeyronovy rovnice vypocita aktualni tlak vodni pary
(pv), ktery je povazovan za nasyceny:

py = pvs (Tp) exp [ﬁ( L i)] (25)
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kde AHvyp je latentni teplo vyparu (AHvyp = 44 600 J/mol), R je univerzalni plynova konstanta
(R = 8,3144 J/K/mol), pvs(To) je tlak nasycené vodni pary pii referenéni teploté To (K). Jako
referencni teplota To je Casto volena teplota trojného bodu, pro ktery zname tlak nasycené vodni
pary (To = 273,16 K, pvs(To) =611 Pa). Dale Eccel (2012) piedpoklada, Ze obsah vodni pary p, ve
vzduchu se béhem dne neméni:

DyMy

" RTdew (26)

my je molarni hmotnost vodni pary (m, = 18,02 kg/mol). Pro kazdou hodinu (index i zna¢i hodinovy

Pv

casovy krok) je poté mozné pomoci stavové rovnice pro ideéalni plyn vypocitat aktualni tlak vodnich
par (pv, rovnice 27) a pomoci Clausiovy-Clapeyronovy rovnice tlak nasycené vodni pary (pus,
rovnice 28). Podilem téchto tlakl ziskame odhadované hodnoty relativni vlhkosti (RH, rovnice 29).

Py RT;
, =2 @7)
my
—AH,¢, /1 1
Pus; = pvs (Tp) exp [Tvyp (F - T_o)] (28)
l
rH, = 2o (29)
Dus;

3.6 Sublimace snéhové pokryvky

Sublimace snéhové pokryvky je pfeména snéhu ¢i ledu (pevné faze) piimo na vodni paru (fazi
plynnou). Pokud neni k dispozici pfimé méreni sublimace, je mozné sublimaci odhadnout na
zaklad¢ vypodtené potencialni evapotranspirace, jak uvadi ve své praci Yao et al. (2018). Sublimace
je pfimo timérna potencialni evapotranspiraci, koeficientu utlumu slune¢niho zareni skrz koruny
stromt a poméru specifickych latentnich tepel vyparu a sublimace:

Ly

7. Ty (30)

N

Sub = kg

kde Sub je denni sublimace (mm/den), ks je koeficient utlumu slune¢niho zateni skrz koruny stromut
(), Lv je specifické latentni teplo vyparu (kJ/kg), Ls je specifické latentni teplo sublimace (kJ/kg) a
ETp je denni potencialni evapotranspirace (mm/den).

Koeficient utlumu slune¢niho zafeni skrz koruny stromt je mozné pocitat pomoci zjednoduseného
Beerova-Lambertova zakona utlumu slunec¢niho zafeni skrze prostfedi pohlcujici zafeni (v tomto
pripad¢ skrze vegetaci).

V této praci byl pro odhad sublimace pouzit koeficient Gtlumu 0,465, ktery je uveden v praci Yao
et al. (2018). Podobné hodnoty koeficientu utlumu (0,45-0,62) uvadéji Zhang et al. (2014), ktefi
analyzovali 59 studii a stanovili tento koeficient pro rizné druhy vegetace.

3.7 Odhad nejistot slozek vodni bilance

Vsechny slozky vodni bilance, at’ uz jsou pfimo méteny ¢i odhadovany, obsahuji nejistotu, kterou
je dobré kvantifikovat. Pokud mame opakované méfeni jedné veliCiny, pak je nejbéznéj$im a
nejjednodussim odhadem nejistoty méfeni odhad pomoci smérodatné odchylky (oy):

?:1(9E _xi)z
RN EECEE .

kde n je pocet méteni veliCiny X.
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V této praci byly odhadovany nejistoty u jednotlivych slozek vodni bilance na povodi Uhliiska.
Vyhodnoceni vodni bilance zahrnuje posouzeni vice promeénnych a jejich nejistot soucasne,
k ¢emuz byl pouzit expertni odhad nejistot (Sebok et al., 2016). Kromé expertniho odhadu nejistot
jednotlivych slozek vodni bilance, byl alternativné proveden jejich odhad pomoci smérodatnych
odchylek. Metoda odhadu nejistot ze smérodatnych odchylek vychazi z pravidla pro kombinaci
nejistot z riznych zdroji (metodika GUM, 1SO, 1993; JCGM, 2008a) za piedpokladu chyb
S normalnim rozdé¢lenim:

Uy = \/0(51+82)2 - \/0(51)2 + 0(52)2 + 2cov(e 1, €2) (32)

kde o? je rozptyl a € chyba méfeni veli¢iny X. Pokud budeme predpokladat, Ze jsou zdroje chyb
nezavislé, bude kovarian¢ni ¢len roven nule. Chceme-li znat velikost nejistoty métené/odhadnuté
slozky za n dni z dennich méfeni, pak je odhadem chyby méteni kazdého jednotlivého dne prave
smérodatna odchylka celého souboru n dat. Velikost nejistoty méfeni pro sumu n dni dennich
hodnot zapiSeme jako:

Uy = 0x*N (33)

Konvoluéni propagace nejistot

Pokud je vysledna velic¢ina X souc¢tem/rozdilem jednotlivych méfeni, je mozné pii uvazovani Sifeni
nejistot nezavislych chyb meéfeni charakterizovanych Gaussovym normalnim rozdélenim
pravdépodobnosti vyuzit pravidla scitani rozptyld. Jelikoz vSak v této praci dvé slozky nejistot
(nejistoty transpirace a letnich srazek) maji asymetrické rozdélené pravdépodobnosti, bylo §iteni
nejistot provedeno pomoci konvolu¢niho integralu:

fues () = [ S0 CHs = ) (3

kde Hs je zasoba vody v povodi, fi a fj jsou hustoty pravdépodobnosti popisujici nejistoty slozek
vodni bilance vstupujici do konvoluce. Pokud je uvazovano vice slozek (i,j, k, I ....), pak je nejprve
fi konvolu¢nim integralem seéteno s fj, nasledné je fisj S fi, poté fisj+x S fi apod. V této praci bylo
uvazovano pét slozek nejistoty, a to nejistoty srazek, odtoku, transpirace, intercepCni ztraty a
sublimace snéhové pokryvky.

Konvolu¢ni algoritmus byl naprogramovany v programu MATLAB pomoci standardnich funkeci.
Vysledky analyzy Siteni nejistot a jejich propagace do celkové zmény zasoby vody v povodi jsou
popsany ve vysledkové &asti prace (kapitola 6.4 Siteni nejistot).

3.8 Pouzité statistické metody

Matice zamén

Matice zamén (z angl. confusion matrix) jsou specifické matice slouzici k hodnoceni klasifika¢niho
algoritmu. Jde o druh kontingen¢ni tabulky se dvéma dimenzemi (skute¢na a predikovana). Ve
sloupcich je pocet pozitivnich/negativnich ptredpovédi, vtadcich je pocet skute¢nych
pozitivnich/negativnich hodnot (Tab. 2).
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Tab. 2: Matice zamén s vysvétlenim jednotlivych poli matice.

| Pozitivni ptedpovédi Negativni pifedpovédi
Skutecné pozitivni pravdivé pozitivai (PP) falesné negativni (FN)
Skute¢né€ negativni falesné pozitivni (FP) pravdive negativni (PN)

Z matice zamén je mozné vypocitat také dalsi ukazatele hodnotici klasifika¢ni algoritmus, kterymi
jsou piesnost (Ac, z angl. accuracy), citlivost (Se, z angl. sensitivity) a specificita (Sp, z angl.
specificity) (rovnice 35-37). Pfesnost vyjadiuje procento spravné klasifikace. Citlivost udava podil
pozitivnich hodnot, které jsou identifikovany spravné a specificnost podil spravné identifikovanych
negativnich hodnot.

e PPEPN

“TPP+PN+FP+FN (35)
G PP
*=PP+FN (36)
o PN
P=PN+FP (37)

Analyza trendt

Pro analyzu trendti byl v této praci vybran statisticky Manntiv-Kendalltv test (Kendall, 1938; Mann
1945; Kendall, 1975) vyznamnosti trendu. Jedna se o neparametricky test, ktery Ize pouzit pro
vSechny distribuce (tj. nejen normalni rozd€leni). V ¢asové fadé by neméla byt piitomna
autokorelace, ktera zvysuje pravdépodobnost chybné detekovaného trendu. Nulova hypotéza testu
Ho fika, Ze v fadé pozorovanych dat (Xi, i=1, 2,..n) neni Zadny trend. Alternativni hypotéza H; fika,
ze existuje trend (rostouci nebo klesajici). Mannovu-Kendallovu statistiku testu S vyjadiime:

Sstat = nil i sgn(X; — X;) (38)

i=1 j=it+1
, kde
Pokud je n > 8 (n je pocet dat v fadé), je mozné predpokladat, Ze je statistika Sstar pfiblizné normalné
rozdé&lena se stfedni hodnotou 0 a rozptylem o?(Sstat):

nn—-12n+5) -1 fe(fi —DCfe +5)
18 (40)

kde fi je pocet opakovani hodnoty (f=2 je pro dvojice shodnych hodnot, fi=3 pro trojice atd).
Standardizovana testova statistika je rovna:

o2 (Sstat) =

Sstat -1
——— kdyz S>0
( ,/O-Z y
Zstat = 0 kdyz S = (41)
Sstac £1 kdyz S <0
W,O'Z
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3 Prevzaté vypocetni metody

Vyznamnost trendu ¢ili pravdivost nulové ¢i alternativni hypotézy, posuzujeme vétSinou na hladingé
vyznamnosti 5-10 % (Gilbert 1987). Hladinu vyznamnosti porovnavame s p-hodnotou (pro
oboustranny test). Pokud je p-hodnota (rovnice 42) nizs§i nebo rovna hladiné vyznamnosti, pak na
prislusné hladin€ vyznamnosti zamitame nulovou hypotézu Ho a piijimame hypotézu alternativni
H: (tj. data maji trend). Pokud je prokazana vyznamnost trendu tak pozitivni, resp. negativni,
hodnota zs.r znamena, Ze data maji rostouci, resp. klesajici, trend.

p — hodnota = 2(1 — cdf(|z5¢q¢]) (42)

kde cdf je kumulativni distribu¢ni funkce normalniho rozdéleni.
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5 Studie aktualni transpirace v méfitku stromového jedince

4 Originalni metodické reseni

Kapitola pfinasi originalni metodicky pohled na problematiku redukce potencialni transpirace.
Redukce potencialni transpirace je nejprve zkoumana z detailniho pohledu transpirace stromového
jedince. Prvni Cast kapitoly pfedstavuje moznost modelovani aktualni transpirace a kotfenového
odbéru stromového jedince pomoci S1D modelu proudéni vody v pidnim prostiedi se zahrnutim
vlastni hydraulické kapacity rostliny. Druha ¢ast kapitoly navrhuje modifikovany intercepcné-
evaporacni model a zjednodusen¢ zaclenéni redukce potencialni transpirace v métitku povodi, které
vyuziva poznatkl ziskanych z detailniho studia redukce potencidlni transpirace stromového
jedince.

4.1 Detailni model aktualni transpirace

Model proudéni vody v pudé a aktualni transpirace

Pro simulaci odbéru vody koteny rostlin a aktualni transpirace byl prof. Vogelem na CVUT v Praze
vyvinut jednorozmérny model proudéni vody v pidnim prostiedi S1D (VVogel et al., 2010), ktery
zahrnuje vertikalné rozlozeny odbér vody kofeny a hydraulickou kapacitu celé rostliny (\Vogel et
al., 2017). Model je zaloZen na numerickém feSeni Richardsovy rovnice. Pokud v ptidnim profilu
existuji preferencni cesty, je mozné model rozsifit o preferencni proudéni. Pouziva se koncept
duélniho kontinua, ktery vyzaduje numerické feseni sady dvou Richardsovych rovnic. Jedna
rovnice popisuje proudéni vody v doméné ptidni matrice (rovnice 43) a druha rovnice (rovnice 44)
popisuje proudéni vody v preferenéni doméng. Clen Iy (1/s?) piedstavuje pretok vody mezi dvéma
doménami (rovnice 45).

anQm_ 0 dhy,
5= g (kg ) RS (43)
w0 0 dh
0 2 7Y
ot 9z <Wf Kr az> hw (44)
Iy = awsKar(hf —hm) (45)

0 je objemova vlhkost (cm®/cm?®), h tlak ptdni vody (cm), K hydraulickd vodivost (cm/d),
S intenzita odbéru vody kofeny (1/d), t ¢as (d) a z prostorova soufadnice (cm) uvaZovana jako
kladna smérem nahoru, owsje koeficient pfenosu vody mezi doménami pii nasyceni, K je relativni
nenasycena hydraulicka vodivost rozhrani mezi doménami (M/s), w; je objemovy podil domény a
indexy m a f oznaCuje matri¢ni a preferenéni doménu. Odbér vody kofeny rostlin (S) je
predpokladan pouze v doméné pidni matrice.

Vyhodnoceni intenzity odbéru vody kotfeny rostlin (RWU, z angl. root water uptake) je zaloZeno
na pouziti gradientu vodniho potencialu (WPG, z angl. Water-potential-gradient formulation) (van
den Honert, 1948; Hillel et al., 1976). Pfedpoklada se, ze intenzita RWU je pifimo timérna rozdilu
vodnich potencial pudy a kofenového xylému a nepfimo umérna pfislusSnym hydraulickym
odportim:

sy = ——2 1~ H ()] (6)

Troot — rsoil(z)
kde o je specificky povrch aktivnich kotent (1/cm) (rovnice 47), Hix je potencial vody v xylému
(cm), Hsoil je potencial vody v padé (cm), rreet je radialni odpor kofent (d) a rsoii je hydraulicky
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4 Originalni metodické feseni

odpor pady (d). Odpor pidy rsi je funkci hydraulické vodivosti (K) a charakteristické délky (4),
kterou musi pudni voda urazit k povrchu kotent (Vogel et al., 2016).

0(z) = 2nryR4(2) (47)
A(2)
Tsoil(z) = _K(Z) (48)

1
A(z) = 0,05 ——
(@) JTR4(2) (49)
ro je pramérny polomér aktivniho kofene (cm), Rq je specificka délka aktivnich kotent (1/cm), A je
charakteristicka délka transportu pidni vody k povrchu kofend (cm), K je hydraulicka vodivost
(cm/den).

Potencial vody v xylému (Hix) je v modelu uvazovan konstantni v celém kofenovém systému, ale
meéni se v Case V zavislosti na dostupnosti vody v pide€ (Hsei) a potencidlni intenzité transpira¢niho
toku (Tp), pticemz neklesa pod kritickou hodnotu Herit:

z o
9y .dz—T
ZR TsoiltTroot sot p
Hyy = max Zo o »Herie (50)

dz

ZR TsoiltTroot

Zr @ Zo jsou soutadnice dolni a horni hranice kofenového systému (cm) a Tp je potencialni transpirace
(cm/d).

Model S1D zahrnuje také hydraulickou kapacitu rostliny C (-) (Vogel et al., 2017). To znamena,
7e intenzita kofenového odbéru neni rovna skute¢né transpiraci (Ta). Vysoké pozadavky na
transpiraci rostliny plynouci z atmosférickych podminek mohou byt z ¢asti naplnény praveé diky
kapacité rostliny. Model timto zplisobem umoznuje simulaci kratkodobého ukladani vody do tkani
rostliny a jeji nasledné vycerpani. Aktualni transpiraci vypocteme dle rovnice:

Zo

der
Ta = f S(Z)dZ - C? (51)

ZR

4.2 Aktualni transpirace na urovni povodi

Pro potieby odhadu aktualni transpirace v métitku povodi, bylo nutné navrhnout zjednoduseny
piistup k redukci potencialni transpirace. Nejprve byl navrzen intercepéné-evaporaéni model a poté
postup umoznujici jednoduse zahrnout redukci potencialni transpirace béhem rosnych udalosti,
intercepCnich epizod a vlivem dosazeni kritického potencialu vody v xylému (v dasledku
izohydrického chovani smrkti na povodi).

Model intercepce a evapotranspirace

Proces intercepce srazek, nasledné evaporace zachycenych srazek a transpirace rostlin v povodi
Uhlifska byl zjednodusen nasledovné. Pro odhad mmnoZzstvi vody zachycené na vegetacnich
plochach a dobu trvani, po kterou je na vegetaci usazena voda, byl navrzen a pouzit intercepéni
model. Dale byl odhadovan vznik rosy. Po jejim vzniku byla pfedpokladana po urcitou dobu nulova
transpirace rostlin. VVzhledem k tomu, ze dynamika vSech zapojenych procesid Uzce souvisi
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5 Studie aktualni transpirace v méfitku stromového jedince

s charakteristikami vegetace, byly intercepéni ztrata i transpirace pocitany oddélené pro smrkovy
les a travnaté plochy na povodi.

Smrkovy les a travnaty porost se lisi zejména vyskou rostlin (tj. aerodynamickym odporem) a
hodnotou indexu aktivni listové plochy (tj. povrchovym odporem). Vysledné hodnoty intercepcni
ztraty a transpirace byly nasledné ziskany pomoci skutecného podilu lesni a travnaté plochy
Vv daném roce. Zmény v pokryvnosti povodi byly simulovany pomoci Forest Simulatoru BWINPro
7 (Nagel a Schmidt, 2006) a kalibrovany s vyuzitim dostupnych lesnickych map povodi (viz piiloha
9.5 Simulace vyvoje vegetace v programu Forest Simulator).

Modifikovany intercepéni model

K odhadu intercepéni ztraty v této praci byla pouzita modifikace intercepéniho modelu (rovnice
52) publikovaného autorem Liu vroce 1997 (rovnice 22). Pivodni intercepéni model uvazuje
intenzitu evaporace z mokrého povrchu omezenou skuteénym pokrytim vegetace vodou. Intenzita
vyparu usazené vody exponencialné klesd s volnou kapacitou listovi. Pfi pouziti v hodinovém
¢asovém kroku vede tato skuteénost k prodlouzeni schnuti vegetace. V této praci bylo toto omezeni
uvolnéno. Pouzitim takto modifikovaného modelu byla ziskdna béhem schnuti vegetace lepsi
shoda mezi vysledky modelu a méfenimi ¢idly vlhkosti listovi (Leaf Wetness Sensor, LWS)
v kalibra¢nim vegetacnim obdobi v roce 2020.

I'= CDol1 — exp(=(1 = fOP/Cy)] + E (52)

V pribéhu bezdestnych obdobi byl za intenzitu vyparu (E) povazovan vypar Z mokrého povrchu
vypoctena podle Penmanovy rovnice (rovnice 20). V prubéhu srazkovych udalosti a v situacich,
kdy je vypocteny vypar z mokrého povrchu pomoci Penmanovy rovnice zaporny z divodu zaporné
dostupné energii (Rn-Qg<0), se za intenzitu vyparu povazuje vypar vypocteny aerodynamickou
metodou.

Vyskyt rosy

Transpirace rostlin je béhem vyskytu rosy na respiracnich organech rostlin zanedbatelné¢ mala
(obdobné¢ jako v pripad¢ vody zachycené na vegetaci béhem srazek). V této praci vSak nebylo
hodnoceno mnozstvi vody zkondenzované ¢i usazené na vegetaci. Rosné udalosti byly
odhadovany, aby mohla byt po Cas jejich vyskytu uvazovana nulova aktualni transpirace.

Algoritmus pro predikci pritomnosti rosy na vegetaci byl navrzen na zaklad¢ analyzy sezdénni
monitorovaci kampan¢ za pomoci senzort vlhkosti listovi (LWS). Béhem vegetaéni sezony 2020
bylo LWS senzory zachyceno vice nez 90 rosnych udalosti.

Z métfeni LWS senzory vyplynulo, ze rosa uschne u smrkti do dvou hodin a u travy do tfi hodin
poté, co jiz nejsou splnény podminky pro vznik rosy. Nacasovani vyskytu rosy bylo zvoleny na
zaklade vysledkt méteni LWS senzory. Rosa vznika dle LWS senzort v ¢asovém rozmezi od 19
do 9 hod réno a usycha v ¢asovém rozmezi od 4 do 11 hod. Nejcastcji vSak rosa usycha do 8 hod
rano.

Z nedostatku dlouhodobéjsich meéfeni se vyuziva také doporuceni uvedenych vV literatuie
(Wentworth et al., 2016; Jia et al., 2019; Zhang et al., 2015).

Kondenzace vodni pary na povrchu vegetace byla ocekavana, pokud relativni vlhkost ve 2 metrech
nad zemi byla vyssi nez 80 %. Dale se v této praci predpoklada, Ze se rosa v trave, resp. na smrcich,
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netvoii déle nez ¢tyfi, resp. tii, hodiny po svitani. Vyse uvedena podminka (RH>80 %) tedy byla
realizovana v rannich hodinach, konkrétné do 9. hod v pfipad¢ travy a do 8. hod v ptipad¢ lesa.

Redukce transpirace

Aktualni transpirace na povodi Uhlifskd byla uvazovéna niz$i nez vypoctena potencialni
transpirace ve tiech piipadech.

Prvni dva souvisi s mokrou vegetaci, kdy je transpirace rostlin zanedbatelné mala. Potencialni
transpirace byla povazovana za nulovou béhem intercepénich epizod. Béhem intercepénich epizod
dochazi k usazovani vody na povrchu rostlin, ktera je nasledné vypatrovana intenzitou vyparu (E)
dle intercepiniho modelu (rovnice 52). Pfedpoklada se, Ze rostlina zacne transpirovat az ve chvili,
kdy je povrch vegetace zcela suchy. Druhym piipadem jsou rosné udalosti. Po dobu ptitomnosti
rosy na vegetaci byla aktualni transpirace také povazovana za nulovou.

Poslednim pfipadem, kdy byla aktualni transpirace uvazovana niz$i, nez vypoctena potencialni je
redukce potencialni transpirace v dtsledku izohydrického chovani rostlin (konkrétné smrki, které
jsou na zkoumaném povodi Uhlifskd dominantni dievinou). Mnoho studii ukazuje, ze smrky
vykazuji konzervativni hospodateni s vodou, tzv. izohydrické chovani (Steudle a Peterson, 1998;
Zang et al., 2014; Klapste et al., 2020). Izohydrické rostliny reaguji na klesajici tlak vody v xylému
uzavienim stomat, ¢imz redukuji transpiraci a brani tak poklesu tlaku vody pod kritickou uroven.
Ptedpoklad kritického tlaku vody v xylému miize byt pouzit pii simulaci aktualni transpirace
izohydrickych rostlin. V ramci této disertacni prace byla monitorovaci provedena kampai
stomatalniho odporu listim, ktera je popsana v ptiloze 9.1 Méteni stomatalniho odporu.

Studie Vogela et al. (2016) prokazala, ze kriticky tlak v xylému je spojen s ur¢itym maximalnim
dosazitelnym transpiraénim tokem Terit. V této studii byl model proudéni vody v padé (Vogel et al.,
2010) spojen s modelem kofenového odbéru, ktery je fizen gradientem vodniho potencialu mezi
pudou a rostlinnym xylémem (Vogel et al., 2013 a 2016). Ukazalo se, ze zatimco hodnota Terit
obecné¢ zavisi na obsahu vody v pud€, vzhledem k hydraulickym vlastnostem ptd prevladajicim v
horskych podminkach CR se Terit v oéekdvaném rozsahu obsahu vody v piidé vyznamné neméni.
Pokud nejsou podminky pidni vlhkosti extrémné suché, Terit je vlastnosti systému. V dalsi studii
(\Vogel et al., 2017), ktera se zabyvala vlivem ukladani vody rostlinou na intenzitu transpirace, se
ukazalo, ze hodnota Tcrit miiZe byt docasné piekrocena, dokud se nevycerpa voda ulozena v xylému.
Zasoba vody se obvykle dopliiuje po zapadu slunce a béhem nékolik hodin po Gsvitu je vycerpana.
Vzhledem k tomu, Ze pidni podminky na experimentalnim povodi Uhliiska jsou trvale vlhké (tlaky
pudni vody se pohybuji mezi 0 az -400 cm), dostupnost pidni vody pravdépodobné nebude
limitujicim faktorem pro transpiraci.

V této praci je hodnota Teir pouzita spole¢né s potencialni transpiraci (T,) K odhadu aktualni
transpirace (Ta) na povodi:
T, if Ty < Ty
@ {Tcrit if Tp > Tcrit (53)
Kriticka hodnota transpirace (Terit)) odpovidajici kritickému tlaku vody v xylému byla v této praci

povazovana za konstantni. Konkrétni hodnota bude zjisténa ze studie aktualni transpirace v méfitku
stromového jedince (kapitola 5).
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5 Studie aktualni transpirace v méritku stromového jedince

Detailni studie aktualni transpirace byla provedena na povodi Liz na Sumavé, kde byly k dispozici
dvé experimentalni plochy SMRK a BUK. Na obou lokalitach byly provedeny jednak simulace
aktualni transpirace a kofenového odbéru, tak pifimé méfeni mizniho toku vzdy Vv nékolika
jedincich. Tato studie se zabyva nejprve samotnym meéfenim miznich tokt, kalibraci cidel,
Skalovanim meéfenych miznich tokti a studiu odlisnosti v méfenych miznich tocich na lokalité
SMRK a BUK. Dale studie zahrnuje vysledky simulaci aktudlni transpirace, diskutuje
parametrizaci a srovnava simulované vystupy s méfenymi daty se zamétenim pravé na odliSnosti
Vv chovani jedincti smrku a buku z hlediska redukce potencialni transpirace.

5.1 Meéreni mizniho toku

Cidla termalni disipace (Dynamax TDP30) mé&ii teplotu ve dvou jehlach instalovanych do kmene
stromu nad sebou. Cidlo zaznamenéva rozdil méfenych teplot, podle kterych se dopo¢itavaji mizni
toky. Vyrobci doporucuji hledat v kazdém dni minimalni pratok pomoci maximdlniho rozdilu
teplot dvou cidel v ¢ase od pulnoci do usvitu. Nejvétsi rozdil by mél nastat ve chvili, kdy voda
prestala proudit, a to by mé&lo byt chvili po piilnoci. Casto se oviem stava, ze max. rozdil teplot (t].
min. pratok) se v daném dni vyskytuje mnohem pozdéji. Maximalni rozdil teplot navic nemusi
kazdy den znamenat nulovy prutok. Mizni tok se kazdy den nemusi zastavit. Tato kalibrace
zpusobuje piilnocni skoky ve vypoctenych miznich tocich. Neexistuje zadny ptredpoklad, ktery by
naznaCoval, ze by se mizni toky mély ménit skokové, a proto bylo v praci k pfepoctu méfenych
teplot na mizni toky pouzito prolozeni polynomem druhého stupné maximalnich dennich rozdila
teplot (nikoli pouze do usvitu). ProloZeni dennich max. rozdild teplot maji v pripade vSech ¢idel
podobny prubéh. Nejvétsi rozdily teplot ve dvou jehlach jsou pozorovany na zacatku vegetacni
sezony. VEtsi rozdily znamenaji mensi prutoky na zacatku sezony. V priubéhu sezony se minimalni
denni pritoky mirné zvétSuji. Dale byla zkoumana zavislost dennich maximalnich rozdili teplot
Vv jehlach na teploté, ktera vSak nebyla potvrzena. Méfené mizni toky s pouzitim ptivodni a nove
navrzené kalibrace jsou zobrazeny na Obr. 4. Pouzitim nové navrzené kalibrace bylo dosazeno
odstranéni ptilno¢nich nahlych skokii v miznich tocich, které piivodni kalibrace zptisobovala.
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Obr. 4: Métené mizni toky ve smrku s pouzitim defaultni kalibrace ¢idel (ptivodni kalibrace) doporu¢ované vyrobci a
kalibraci s vyuZzitim prolozeni maximalnich dennich rozdili teplot (nova Kalibrace).

U nékterych stromti byly pozorovany no¢ni mizni toky. Moznym vysvétlenim by mohlo byt no¢ni
dosycovani vlastni zasoby, ktera je béhem dne vyCerpana. Za méfené mizni toky v noci by mohla

byt zodpovédna také nocni transpirace, zpétny mizni tok z mokrych listi smérem dold, nebo stale
nevhodna kalibrace ¢idel.
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Meéfené mizni toky byly dale §kalovany pomoci koeficientii uvedenych v Tab. 3. Koeficienty byly
pro jednotlivé stromy hledany tak, aby se po srazce, kdy je pro rostlinu pravdépodobné k dispozici
dostatek vody, méfeny mizni tok co nejvice pfiblizoval potencialni transpiraci smrku, resp. buku.

Tab. 3: Zvolené koeficienty pro skalovani méfenych miznich tokd ve smrcich a bucich na povodi Liz.

Buk &5 &7 &9
Skalovaci koeficient 0.71 0.18 0.35
Smrk é. 5 &7 ¢. 13
Skalovaci koeficient 0.44 0.37 0.71

Na Obr. 5 je znazornéno $kalovani méfeného mizniho toku ve smrku ¢. 5. Neskalovany mizni tok
dosahuje vyrazné vyssich intenzit neZ odhadovana potencialni transpirace ve smrku, ato i ve dnech
bezprostiedné po srazce. Pomoci Skdlovani byl meéfeny mizni tok sniZzen, coz odpovida
ptredpokladu, ze mizni tok je nizsi nebo roven potencialni transpiraci. Naopak nékolik dni po srazce
(na Obr. 5 ve dnech 23. a 24. 6) je skalovany mizni tok v polednich hodinach nizsi nez odhadovana
potencialni transpirace. Niz§i méfené mizni toky, neZ je odhadovana potencialni transpirace, by
mohly znamenat, ze byla v tyto dny potencialni transpirace redukovana.
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Obr. 5: Méieny a $kalovany mizni tok ve smrku &. 5 na povodi Liz na Sumavé béhem vegetaéni sezony 2020 spoledné
S vypoctenou potencialni transpiraci a métenou srazkou.

Po provedené kalibraci a Skalovani pomoci koeficientli je mozné pozorovat nékolik odliSnosti
Vv miznich tocich jednotlivych stroml. Smrk ¢. 13 za¢ina ve vétSiné pripadu transpirovat pozdéji
nez ostatni smrky (Obr. 6). Smrk ¢. 13 je 30

z mé&fenych smrkl nejmensi. Pravdépodobné je —= | ____. Potencialni transpirace smrku

2.5 1 Smrk ¢. 5
Smrk ¢. 13
Smrk & 7 West 7

po usvitu slunce zastinén déle nez ostatni smrky,

a proto slunecni paprsky vyvolaji poptavku po
transpiraci pozdé€ji nez u ostatnich smrkd. U 2.0 1

tohoto smrku byly pozorovany také ostré vrcholy 15

miznich tokt. U ostatnich smrkt a buku je tvar
mizniho toku podobny dennimu pribéhu 1.0
potencidlni transpirace. Mizni tok smrku ¢. 13

béhem rannich hodin velmi rychle dosahne 0.5

Transpirace, mizni tok (cm/den)

svého maxima a poté téméf linearn¢ klesa,

zatimco ostatni zobrazované smrky spise 0.0
Yy Sp 22.7 22.7 23.7 23.7 24.7

kopiruji tvar potencialni transpirace. Tento jev

b st hl but v dissledku toho. e ie st Obr. 6: Potencialni transpirace a kalibrované a $kalované
y opet mo yt v dusiedku toho, z€ )€ SUOmM -y skene mizni toky smrkll na experimentalnim plose

mensi, rychleji reaguje a rychleji dosahne svého SMRK povodi Liz.

maxima.
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Obecné lze fict, Ze u miznich tokdi smrkl existuje hrani¢ni hodnota (cca 1,2-1,5 cm/den v
jednotlivych smrcich), na kterou dosahuji mizni toky témét kazdy slunny den a mohla by odpovidat
maximalni transpiraci pii dosazeni kritické hodnoty potencialu v xylému. U bukt neni mozné
takovou hranici nalézt a zaroven jsou méfené mizni toky vyssi (az 2 cm/den). Na Obr. 7 je
zobrazend odhadnutd potencidlni transpirace smrku a buku spolecné s méfenymi miznimi toky
jednoho smrku a jednoho buku. Poledni mizni toky zobrazovaného smrku bezdestnych dni se
pohybuji kolem 1,25 cm/den a po vétSinu sezony jsou nizsi nez odhadovana potencialni transpirace.
Oproti tomu mizni toky zobrazovaného buku jsou celkove vyssi a velikost maximalniho denniho
mizniho toku se ve vétSiné€ dni blizi odhadované potencialni transpiraci.
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156 226 296 6.7 13.7 207 277 3.8 108 178 248 318 79 149
--------- Potencialni transpirace smrku Potencialni transpirace buku
Buk ¢. 5 Smrk €. 5

Srazkova intenzita

Obr. 7: Métené mizni toky ve smrku, buku spoleéné s odhadovanou potencialni transpiraci a méfenou srazkovou
intenzitou. Povodi Liz na Sumavé¢, vegetaéni sezéna roku 2020.

5.2 Simulace proudéni vody v padé a aktualni transpirace
vegetace na povodi Liz

Aktualni transpirace na urovni stromového jedince je v této praci studovana pomoci detailnich
simulaci aktudlni transpirace a kofenového odbéru stromovych jedinci na dvou rozdilnych
lokalitach. Lokality SMRK a BUK na povodi Liz na Sumavé. Kapitola obsahuje informace 0
vstupnich udajich modelu, jako jsou geometrie Gilohy, materialové vlastnosti, poc¢ate¢ni a okrajové
podminky a udaje o zdrojich a propadech. Dale jsou definovany dva scénafe hustoty a hloubky
kotentli v ptidnim profilu. Scénat A reprezentuje profil s kofeny zasahujicimi do hloubky a scénar
B pudni profil s mélkymi kofeny. Scénarové simulace jsou provedeny pro ob¢ lokality (SMRK a
BUK). Vysledky simulaci jsou porovnany s méfenymi daty.

Aplikace modelu

S1D model byl pouzit ve vegetacni sezoné roku 2020. Simulované obdobi zahrnovalo 192 dni, od
18. dubna do 26. fijna 2020. Pidni profil byl schematizovan jako vertikalni jednorozmérmy, 100 cm
hluboky sloupec ptdy.

Pudni prostfedi je chapano jako dudlni kontinuum skladajici se z domény ptidni matrice a domény
preferencnich cest. Na obou lokalitach byl uvazovan 1% podil preferenénich cest. Hodnota byla
volena tak, aby kompozitni hydraulicka vodivost celého profilu (matrice a preferencnich cest) byla
v souladu s méfenim hydraulické vodivosti vytopovymi experimenty. Koeficient pfenosu vody
mezi doménami pidni matrice a preferen¢nich cest pfi nasyceni (aws) po hloubce klesa, jak je
uvedeno v Tab. 4.
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Pudni sloupec byl pro potfeby modelu rozdélen na 4 vrstvy sriznymi hydraulickymi
charakteristikami: hrabanka (0—8 cm), A horizont (8-20 cm), B horizont (20-55 cm) a C horizont
(55-100 cm). Rozdgleni profilu bylo provedeno na zakladé provedenych terénnich experimenti a
odpovida zvrstvenim diive pouZzitym pro modelovani na povodi Liz (Vogel et al., 2016).

Tab. 4. Podil preferen¢nich cest (Wr) a koeficient pfenosu vody (ows) mezi doménami piidni matrice a preferenénich cest
pfi nasyceni. Parametrizace rozhrani piidni matrice — preferenéni doména podle VVogel et al. (2010b).

Hloubka Wi Otws
(cm) ) (1/cm/den)
0 0,01 0,2
5 0,01 0,2
10 0,01 0,01
30 0,01 0,01
100 0,01 0,005

Retencni charakteristiky

Na obou lokalitdich byly odebrany vzorky piid z riznych hloubek a byly u nich v Pedologické
laboratofi Katedry hydromelioraci a krajinného inZenyrstvi stanoveny hydraulické parametry
(Tab. 5) dle van Genuchtena-Mualema (van Genuchten, 1980).

Tab. 5: Hydraulické parametry odvozené z mefeni retennich kfivek pidnich vzorki odebranych na lokalitach SMRK a
BUK na experimentalnim povodi Liz na Sumavé (Sn¢hota et al., 2009).

Hloubka Or Os a n
Lokalita

(cm) ) ) (1/cm) )
10 0,001 0,634 0,011 1,122
30 0,134 0,580 0,097 1,293
40 0,132 0,522 0,160 1,296

SMRK

50 0,088 0,521 0,049 1,272
60 0,095 0,431 0,124 1,296
65 0,007 0,474 0,182 1,187
15 0,010 0,605 0,116 1,171
30 0,010 0,513 0,072 1,153
BUK 45 0,010 0,491 0,144 1,135
60 0,010 0,389 0,105 1,141
75 0,010 0,378 0,778 1,097

Maximalni métené vlhkosti v terénu (metodou FDR) se na obou lokalitach (SMRK i BUK) béhem
studovaného obdobi pohybovaly ve vétsiné méfenych hloubek (10-80 cm pod povrchem)
v rozmezi 0,30-0,35. Vyjimkou je maximalni méfena vlhkost na lokalit¢ BUK v hloubkach 30 a
40 cm, ktera dosahovala hodnot az 0,5. Nasycené vlhkosti zjisténé na Kopeckého valeccich
Vv laboratornich podminkach dosahovaly vy$Sich hodnot (Tab. 5). Maximalni vlhkosti méfené
Vterénu jsou vyrazné niz§i nez nasycené vlhkosti zjisténé v laboratofi, pfestoze bc¢hem
simulovaného obdobi vegetacni sezony 2020 doslo k nekolika srazkovym udélostem s celkovym
uhrnem vétsim nez 40 mm, které ptidni profil pravdépodobné zcela nasytily (métené ptdni tlaky
jsou blizké nule).

Jednim z moznych vysvétleni by mohla byt znaéné kamenita puda. FDR ¢idlo instalované
v pidnim profilu mé#i vlhkost v zhruba 11 litrech pudy (Campbell Scienctific, Inc.,2016). Pokud
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je vtomto prostoru velké procento kamenti, pak mize byt vysledna méfena vlhkost ovlivnéna
snizenim objemu poérovitého prostiedi. Vlhkost kament je mozné povazovat za zanedbatelnou a
konstantni, a proto budou pfedevsim béhem srazek sussi nez okoli.

Nizké hodnoty rezidualni vlhkosti zjisténé v laboratornich podminkach jsou pravdépodobné
disledkem nedostate¢ného poctu méfenych bodtl retencni kiivky ve vysokych podtlacich. Métené
minimalni vlhkosti v terénu se pohybuji od 0,05 do 0,15.

Metoda méfeni a nasledného vyhodnoceni reten¢nich kiivek v laboratofi pravdépodobné ovliviiuje
1 van Genuchtentiv parametr n, ktery je vyrazné€ nizsi, nez parametr n ziskany z métenych vlhkosti
a tlakdi ptdni vody v terénu (terénni parametry). Dle laboratorné ziskanych retencnich kiivek
dosahuje n max. hodnot 1,3 oproti tomu z terénnich reten¢nich ktivek byly ziskany hodnoty
parametru n vrozsahu 1,5-2,0. Reten¢ni kiivky méfené v laboratofi a retenéni kiivky
prolozené métenymi vlhkostmi a pidnimi tlaky v terénu jsou pro obé lokality SMRK i BUK
zobrazeny na Obr. 8. Tfi rozmezi hloubek reprezentuji tii vrstvy ptadniho profilu simulovaného
modelem S1D. Nejvétsi rozdily jsou v horni vrstvé (v hl. 8-20 cm), ktera je vSak piitomnosti
kament ovlivnéna nejméné. Na druhou stranu vrchni vrstvy mohou byt rozdilné na obou lokalitach,
coz vysvétluje rozdily v retencnich kiivkach pro lokalitu SMRK a BUK. S rostouci hloubkou se
vice podobaji jak terénni i laboratorni retenéni ki'ivky tak kiivky pro ob¢ lokality.

100 000 100 000 100 000
hl. 20-55 cm hl. 55-100 cm
E 10000 - E . € -
= § 10 000 E 10 000 ——smrk (lab.)
% 32 2 —smrk (ter.)
< 1000 - = 1000 - = 1000 buk (lab.)
§ § :g ——buk (ter.)
8 100 - g 100 - & 100 -
8 B 3
5 o ©
° 10 5 10 A \ S 10 -
o [e] [e]
< < < |
%) n %)
g g g -
0/0 0|0 0 (0]{0] .5
0 0 0
Vihkost (-) Vlhkost (-) Vihkost (-)

Obr. 8: Reten¢ni kiivky méfené v laboratofi (lab.) a ziskané z mé&fenych vlhkosti a absolutnich hodnot tlakti pidni vody
Vv terénu (ter.). Lokality SMRK a BUK na experimentalnim povodi Liz v simulovaném obdobi letni sezony roku 2020.
Tti zobrazované hloubky reprezentuji ti vrstvy v simulovaném pidnim profilu.

V modelu proudéni vody v pidé a aktualni transpirace byly pouzité hydraulické parametry uvedené
v Tab.6 a Tab. 7. Velikost retenéniho prostoru (rozdil s a 6;) byla zachovana dle méteni
Vv laboratofi. Van Genuchtenovy parametry o a n ziskané proloZenim v laboratoii métenych bodu
reten¢ni kiivky byly v jednotlivych vrstvach upraveny, tak aby se rozdil mezi t€mito nové
odhadnutymi reten¢nimi kiivkami a t€émi odvozenymi z dlouhodobé¢ provadénych terénnich méfeni
zmensil (nizsi o a vyssi n). Vzhledem Kk niz§im hodnotam van Genuchtenova parametru n v jedné
z vrstev byla vyuzita moznost zadani nenulové vstupni hodnoty vzduchu hs = -2 cm (Vogel et al.,
2001). Hydraulické vlastnosti preferenc¢ni domény byly popsany parametry charakteristickymi pro

piscitou ptdu s cilem napodobit rychlé preferencni proudéni za podminek blizkych nasyceni.
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Tab. 6: Hydraulické parametry pouzité v S1D modelu pro lokalitu SMRK. Povodi Liz. 6r je rezidualni vlhkost, fs nasycena
vlhkost, o a n van Genuchtenovy parametry retenéni k¥ivky, Ks nasycena hydraulicka vodivost a hs je vstupni hodnota
vzduchu.

Hloubka SMRK
Doména Or 0s a n Ks hs
(cm) ) ) (1/cm) ) (cm/ den)  (cm)
08 | 00l 050 0030 200 600 0,0
_ 820 |00l 063 0010 112 60 2.0
Matrice
2055 | 013 052 0015 1,95 50 220
55100 | 010 043 0010 150 5 220
Preferencni | 4 155 | 001 060 0020 300 5000 00
cesty

Tab. 7: Hydraulické parametry pouzité v S1D modelu pro lokalitu BUK. Povodi Liz. 6rje rezidualni vlhkost, s nasycena
vihkost, o a n van Genuchtenovy parametry retenéni kiivky, Ks nasycena hydraulicka vodivost a hs je vstupni hodnota
vzduchu.

Hloubka BUK
Doména 0 0s a n Ks hs
(cm) ) ) (1/em) ) (cm/den) (cm)
08 |00l 050 003 200 600 0,0
. 820 |00l 061 0013 1,40 60 220
Matrice
2055 | 001 050 0015 1,70 50 22,0
55100 | 001 038 0025 1,80 5 22,0
Preferenéni | 109 | 001 060 0020 300 5000 00
cesty

Hydraulicka vodivost

Hydraulicka vodivost byla stanovena experimentalné na obou lokalitaich (SMRK a BUK). Bylo
provedeno nékolik vytopovych infiltraci jednovalcovou metodou a také nékolik méteni hydraulické
vodivosti v blizkosti nasyceni pomoci minidiskového infiltrometru. Hydraulicka vodivost
odhadnuta pomoci vytopovych infiltraci se pohybovala v rozmezi 93-571 cm/den. Primérna
hodnota hydraulické vodivosti na lokalit¢ SMRK byla 345 cm/den, coz je vyssi, avSak fadoveé
podobna hodnota jako ta stanovena pro lokalitu BUK (186 cm/den).

Podle ocekavani byly pomoci minidiskového podtlakového infiltrometru zjistény tadové nizsi
hodnoty (kolem 14 cm/den) hydraulické vodivost nez pii jednovalcovych infiltracnich
experimentech. Nastavenim podtlaku v minidiskovém infiltrometru jsou z infiltrace vyfazeny velké
pory. Z tohoto divodu je mozné takto zjisténé hodnoty povazovat za blizké spiSe nasycené
hydraulické vodivosti piidni matrice bez preferencnich cest nez hydraulické vodivosti kompletniho
pudniho profilu. Proto jsou nasycené hydraulické vodivosti matrice Vv jednotlivych vrstvach
(Tab. 6), kromé hrabanky, zvoleny v fadu desitek cm/den, nikoli stovek.

Okrajové a pocatecni podminky

Na hornim okraji byla v modelu pouzita atmosférickd okrajovd podminka. Jednd se o
kombinovanou tokovou a tlakovou podminku. Pii deStové srazce, kdy je srazkova intenzita nizsi
nebo rovna infiltraéni kapacité, je predepsan tok roven srazkové intenzité, tj. g=r(t). Ve chvili, kdy
je srazkova intenzita vyssi nez infiltracni kapacita, je na hornim okraji predepsany tlak h=0 (plné
nasyceni) a dochazi k povrchovému odtoku. Béhem bezdestnych obdobi probiha transpirace, ktera
je vysledkem prostorové distribuovaného odbéru vody koteny rostlin (kapitola 4.1 Detailni model
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aktualni transpirace). Vypar z pidy byl zanedban (diskusi tohoto pfedpokladu je mozné nalézt na
str. 27).

Jako srézka vstupujici do modelu byl pouzit podkorunovy propad, ktery byl ziskan z métenych
10minutovych srazek na volné plose zmenSenych o intercepéni ztratu. Pro vypocet intercepcni
ztraty a propadu byl pouzit intercepéni model, ktery je popsan v kapitole 4.2 Modifikovany
intercepéni model. Intenzita potencialni transpirace byla odhadnuta pomoci Penmanovy—
Monteithovy rovnice (kapitola 3.3, rovnice 11). Potencialni transpirace i podkorunové propady
byly pocitany pro smrkovy a bukovy les oddélené. Rozdilné nastaveni parametri pro vypocet
potencialni evapotranspirace (hc a LAI) a propadu (parametry intercepéniho modelu Cy a f;) je
uvedeno v Tab. 8. Zvolena horni okrajova podminka a validace parametrti intercepéniho modelu
jsou popsany v priloze 9.3 Horni okrajova podminka S1D modelu.

Tab. 8: Parametry intercepéné-evaporaéniho modelu. Cm je maximalni intercepéni kapacita listovi (mm), ft je propadovy
parametr (-), LAI je index listové plochy (m?*m?) a hc je primérna vyska lesniho porostu (m).

. Cm ft LAI he
Lokalita (mm) ) (m2/m?) (m)
SMRK 5,0 0,25 5,8 28,0
BUK 4.0 0,43 7,0 30,0

Spodni okrajova podminka byla zvolena tlakova. Konkrétné byl pfedepsan tlak v hloubce 100 cm.
Tlak byl vypoéten z méfeného ptidniho tlaku v hloubce 60 cm pod povrchem v ptipadé SMRKU
(resp. 73 cm v ptipadé BUKU). Méteny tlak byl extrapolovan do hloubky 100 cm za piedpokladu
hydrostatické rovnovahy ptdnich tlakli v profilu.

Pocate¢ni podminky byly stanoveny na zakladé méfenych tlakd piidni vody v riiznych hloubkach
(Tab. 9).

Tab. 9: Po¢ate¢ni tlakova podminka pouzita v modelu S1D pro modelované lokality SMRK a BUK na experimentalnim
povodi Liz na Sumavée ve vegetacni sezoné roku 2020.

SMRK BUK

Matrice Preferen¢ni cesty Matrice Preferen¢ni cesty
Hloubka Tlak ptidni Hloubka Tlak pudni Hloubka Tlak pudni Hloubka Tlak ptdni
(cm) vody (cm) (cm) vody (cm) (cm) vody (cm) (cm) vody (cm)

0 -600 0 -400 0 -80 0 -80

15 -427 30 -200 25 -45 30 -40

30 -226 40 -180 55 -29 40 -30

60 -186 69 -20

Viastnosti korenového systému

Na obou lokalitach byly provedeny scénarové simulace, které se lisi distribuci kofenového systému.
Ve scénafi A je plna hustota kotenového systému piedpokladana v hloubce 1-80 cm pod povrchem
a od 80 do 100 cm hustota kofenti linearné klesa (Obr. 9a). V ptipadé scénaie B s mélkymi kofeny
je plna hustota uvazovana v hloubce 1-20 cm pod povrchem a nasledné klesa linearné do 40 cm.
Ve scénaii A byla maximalni specificka délka aktivnich kofenii uvazovéana 0,5 cm? a ve scénaii B
1,5 cm. Rozdilna specifick4 délka aktivniho kofene byla zvolena tak, aby v obou scénafich bylo
shodné celkové mnozstvi aktivnich kotenti v profilu (tj. plochy pod kiivkami specifickych délek
aktivnich kofenti na Obr. 9a jsou v obou scénatich shodné).

S ohledem na predpokladané izohydrické chovani smrkii a anizohydrické chovani buki byl kriticky
tlak kofenového xylému (Hecrit) V piipadé lokality SMRK a BUK zvolen odlisné. U smrkt byla
predpokladana hodnota kritického tlaku Herit = -150 m (Vogel et. al, 2013). Naopak u buku je
mozné, ve shod¢ s literaturou (Lyr et al. 1992; Tomasella et al., 2018), pfedpokladat, Ze umoziuji
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dosazeni vyrazné nizsiho tlaku v kofenovém systému (-300 m). VSechny parametry kofenového
systému jsou na Obr. 9b.

a) Specifickd délka aktivniho kofene (cm2) b) -
0 0.5 1 15 2 Lokalita SMRK BUK

0 L 4 Scénar A B A B

20 - 2 I root (d) 50000 50000 50000 50000
ro (cm) 0,01 0,01 0,01

B

(5]

S 40— | Scénd¥ A (hluboké 0,01

s kofeny) Herie (M) 450 4150  -300  -300

T Scénai B (mélké Rmax (cm?) 05 15 05 15
80 1 kofeny) co 8E-06  8E-06 BE-06  8E-06
100

Obr. 9: a) Distribuce specifické délky aktivniho kofene ve dvou modelovanych scénéfich A (hluboké kofeny) a B (mélké
kofeny). b) Parametry kofenového systému pouzité pro simulace proudéni piidni vody a aktualni transpirace pfi scénatich
A (hluboké koteny) a B (mélké kofeny) na lokalitich SMRK a BUK na povodi Liz na Sumavé. froot je kofenovy odpor,
ro polomér aktivnich kofend a C hydraulicka kapacita rostliny.

Lokalita SMRK

Scénar A

Simulované a métené tlaky pidni vody jsou pro lokalitu SMRK pti modelovém scénaii A ve velmi
dobré shodé (NSE v rozmezi 0,31-0,89). Na Obr. 10 jsou zobrazeny simulované a métené tlaky
v hloubkach 30 a 40 cm pod povrchem. Simulované tlaky ptdni vody jsou v téchto hloubkach
velmi podobné velikostné i tvarové métenym tlakiim. OdliSnosti (naptiklad na pielomu dubna a
kvétna a na konci kvétna) jsou dany pravdépodobné prostorovou variabilitou méfeni nebo
prostorovou variabilitou hydraulickych charakteristik pady.

Dalsim divodem diskrepanci mezi méfenymi a simulovanymi tlaky ptidni vody mize byt také
prostorova variabilita srazek. Pficemz okrajova podminka modelu je odvozena z métené srazky na

volné plose. Ptikladem odlisné reakce métreni a modelu, ktera mtze byt zpiisobena prostorovou
variabilitou srazek, je srazka o velikosti 5 mm na pfelomu dubna a kvétna.

Simulované a méfené tlaky ve vSech hloubkach jsou na Obr. 48 v ptilohach.
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Obr. 10: Porovnani simulovaného a méfeného tlaku ptidni vody ve vegetacni sezoné roku 2020 v hloubce 30 a 40 cm pod
povrchem na lokalit¢ SMRK. Scénai kofenového systému s hlubokymi kofeny (A).

Shoda méfenych a simulovanych tlakti piidni vody v hloubkach 30, 40 a 60 cm vyjadiena
modelovou efektivitou NSE (angl. Nash-Sutcliffe model efficiency) (Nash a Sutcliffe, 1970) je vzdy
vyssi nez 0,63. Nizsi shoda méfenych a simulovanych dat byla dosazena v hloubce 15 cm (NSE =
0,31). Simulované a meéfené tlaky pudni vody v hloubce 15 cm jsou spolecné se srazkovou
intenzitou zobrazeny na Obr. 11. Niz8i shoda v hloubce 15 cm je pravdépodobné zplisobena
suboptimalnim nastavenim hydraulickych parametra v této vrstvé. Métené tlaky ptadni vody klesaji
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V bezdestnych obdobich rychleji nez simulované tlaky. Navic na zacatku vegetacniho obdobi je
meéteny tlak ptidni vody v hloubce 15 ¢cm nizsi nez -800 cm. DosaZzeni takto nizkych tlakti v ptidni
vod¢ indikuje selhani méficiho zafizeni (minimdlni tlak na ktery je vyrobena keramika pouzitého
tenzometru je -835 cm, Campbell Scientific Inc., 2016). Simulované tlaky ptdni vody jsou vSak
V tomto obdobi vyrazné vyssi (Obr. 11).
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Obr. 11: Porovnani simulovaného a méteného tlaku pidni vody ve vegetadni sezoné roku 2020 v hloubce 15 cm pod
povrchem na lokalit¢ SMRK. Scénat kofenového systému s hlubokymi kofeny (A).

Nizsi shoda vrchni vrstvy ptidniho profilu oproti vrstvam hlubsim mutze také poukazovat na to, ze
koteny smrki jsou mélké a odebiraji vodu predev§im z vrchni vrstvy pudy. Tato hypotéza bude
castecné provetena v nasledujicich kapitolach (ve scénati B s mélkymi koteny a citlivostni analyze
kofenového odporu).

Z mefenych tlakd pudni vody v riznych hloubkach na lokalit¢ SMRK je patrné, ze tlaky ptdni
vody v hloubce 15 cm jsou vyrazné niz§i nez v hlubsich vrstvach. Na Obr. 12 jsou méfené tlaky
v riznych hloubkach ptepocitany za piedpokladu hydrostatického rozdéleni tlakt k povrchu.
Vyrazné nizsi tlaky ptidni vody ve vrchni vrstvé mohou potvrzovat hypotézu o mélkych kotenech.
Na druhou stranu za né mize byt zodpovédna také prostorova variabilita méfeni. Métené tlaky
pudni vody nejsou v piipadé SMRKU ve v8ech hloubkach na stejném misté. Tenzometr v hloubce
15 cm je napriklad jako jediny umistén na stanovisti II vzdaleného cca 2 metry od stanoviste | a 4
metry od stanovisté 111, kde jsou umistény ostatni tenzometry. Umisténi jednotlivych tenzometri
je v kapitole 3.2 Experimentalni povodi Liz.
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Obr. 12: Variabilita métenych tlakd pidni vody v rznych hloubkach (15-60 cm pod povrchem) piepocitanych za
ptredpokladu hydrostatického rozdé&leni tlaka k povrchu. Lokalita SMRK.

Simulované a métené vlhkosti ve vSech méfenych hloubkach jsou pro tento scénaf zobrazeny na
Obr. 49 v pfilohach. Simulované a métené vlhkosti jsou v hloubkach 15, 30, 40, 50 a 60 cm pod
povrchem na lokalit¢ SMRK pii modelovém scénaii A podobné jako tlaky ptidni vody v dobré
tvarové shodé (R? je v jednotlivych hloubkach v rozmezi 0,52-0,73). Simulovana vlhkost v hloubce
15 cm je nicméné vyrazné vyssi nez vlhkost méfena, coz je dano predev§im pouzitim retencni
kiivky méfené v laboratofi, ktera vykazuje vyrazné vyssi nasycené vlhkosti (0,60), nez maximalni
vlhkosti métené v terénu (0,35). Absolutni hodnoty méfenych vlhkosti jsou velmi nizké a
pravdépodobné i pres diive provedenou kalibraci vlhkostnich ¢idel podhodnoceny. Na druhou
stranu Vv ostatnich porovnavanych hloubkach (30, 40, 50 a 60 cm) jsou absolutni hodnoty métenych
a simulovanych vlhkosti velmi podobné. Podrobné&jsi analyza méfenych vlhkosti je uvedena v
ptiloze 9.2 Analyza méfenych vlhkosti.

Na Obr. 13a je vykreslen mé&feny mizni tok smrku spolu se simulovanou aktualni transpiraci a
kotenovym odbérem. Simulovana aktualni transpirace v dopolednich hodinéch rychle stoupa velmi
podobné jako méteny mizni tok. Aktualni transpirace je vyssi nez kofenovy odbér, protoze smrk
¢erpa vodu ze své zasoby. Ve chvili, kdy je zasoba vycCerpana, aktualni transpirace rychle klesne
na kritickou hodnotu transpirace (cca 0,8 cm/den), kterd odpovida intenzité kofenového odbéru.
Aktualni transpirace se rovna kofenovému odbéru az do doby, nez klesne potencialni transpirace
pod kritickou hodnotu. Poté se aktualni transpirace rovna transpiraci potencialni a kofenovy odbér
je vyssi, protoze smrk dopliuje vycCerpanou zasobu vody. Maximalni métené mizni toky dosahuji
podobnych hodnot jako simulovana aktualni transpirace. Ve vecernich hodinach (cca po18. hoding)
je tvar poklesové vétve métrenych miznich tokli podobny simulovanému kotenovému odbéru, coz
je umoznéno vhodnou volbu hydraulické kapacity smrki.

Simulovana intenzita aktudlni transpirace je u smrkového lesa niz$i nez vypoctena potencialni
transpirace. Po vycCerpani kapacity dosahuje simulovana intenzita aktudlni transpirace kritické
hodnoty odpovidajici pfiblizné hodnoté 0,8 cm/den.

Bilance profilu

Simulovana kumulativni aktualni transpirace v sezoné 2020 je 427 mm, (Obr. 13b), tj. cca 84 %
potencidlni transpirace. Simulacni scénai A predpovida za vegetacni sezonu Cisty tok pres spodni
okraj smérem vzhuru. Velikost toku je 32 mm, coz piedstavuje 7 procent podkorunové srazky.
Celkem z profilu vytece 277 mm a 307 mm vzlina pfes spodni okraj smérem vzhtiru. K dosycovani
dochazi predevsim behem péti nejvétSich srazkovych epizod. Tato skutecnost by mohla
naznaCovat, ze dochazi k laterarnimu proudéni (hypodermicky odtok po svahu), které neni
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V jednorozmérném proudéni zahrnuté. Méfené tlaky ptdni vody na lokalit¢ SMRK bohuzel
neumoznuji oveérit moznost takto mirného dosycovani ptidniho profilu ze spodnich vrstev.
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Obr. 13: a) Porovnani mé&feného mizniho toku ve smrku &. 5 na povodi Liz ve vegetacni sezoné 2020 se simulovanou
aktudlni transpiraci a kotfenovym odbérem na lokalit¢ SMRK. Potencidlni transpirace byla vypoctena na zakladé
vegetacnich charakteristik specifickych pro lokalitu SMRK. Scénéi kotenového systému s hlubokymi koteny (A). b)
Kumulativni sraZka a potencialni transpirace vstupujici do modelu proudéni piidni vody na lokalit¢ SMRK zobrazené se
simulovanou kumulativni aktualni transpiraci. Scénaf kofenového systému s hlubokymi kofeny (A).

Scénar B

Vysledky simulaci scénaie B (tj. m&lky kofenovy systém) jsou zhruba ve dvou tietinach sezony
tvarové podobné méfenym tlakim (Obr. 14, Obr. 15 a Obr. 16). V prvni tietin¢ simulovaného
obdobi ovSem dochazi k vyraznému poklesu tlakii v mélkych hloubkach. Naopak v hlubsich
vrstvach (v hloubkéach 40 a 60 cm pod povrchem, Obr. 14) vykazuji simulované tlaky ptidni vody
niz§i variabilitu nez méfena data. Simulované tlaky padni vody pii modelovém scénaii B ve vSech
vrstvach jsou zobrazeny na Obr. 50 v ptilohach.
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Obr. 14: Porovnani simulovaného a méfeného tlaku ptidni vody ve vegetacni sezoné roku 2020 v hloubce 40 a 60 cm pod
povrchem na lokalit¢ SMRK. Scénat kofenového systému s mélkymi kofeny (B).

Z pohledu zvoleného kritéria shody, modelové efektivity NSE, jsou ve velmi dobré shodé pouze
simulované a méfené hodnoty tlaki pidni vody v hloubce 60 cm (NSE = 0,80). V ostatnich
hloubkach (15, 30 a 40 cm) byla modelova efektivita NSE nizka (-3,90; -3,08 a 0,10). Primarni
pric¢inou dobré shody v 60 cm je blizkost spodnimu okraji s piedepsanou tlakovou podminkou.
Ptestoze je v této hloubce NSE vysoké, je zde patrna niz$i variabilita simulovanych tlakii oproti
tlakiim simulovanym v této hloubce ve scénafi A s hlubokymi kofeny. Z tohoto diivodu se zda byt
pro simulaci lokality SMRK vhodnéjsi scénat s hlubokymi koteny.

Nizka modelova efektivita v hornich vrstvach (v hloubce 15 a 30 cm) je zplisobena predevsim velmi

nizkymi hodnotami simulovaného tlaku pidni vody (niz$i nez -1000 cm) v prvni tfetiné simulované
vegetacni sezony (Obr. 15). Takto nizké tlaky v realit¢ by mohly indikovat selhani méfeni
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tenzometru v hloubce 15 ¢cm na pielomu dubna a kvétna. V tomto obdobi skute¢né doslo k selhani
méteni z divodu prekroceni limitniho tlaku, na ktery je keramické cepicka tenzometru navrzena.
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Obr. 15: Simulované a mé&fené tlaky pidni vody v hloubce 15 cm pod povrchem na lokalit¢ SMRK b&hem vegetacni
sezony 2020 v povodi Liz. Scénaf kofenového systému s mélkymi kofeny (B).

V obdobi od 11. ¢ervna do konce sezony je NSE simulovanych a métenych tlaki padni vody
v hloubce 15 cm pod povrchem rovno 0,56. V této hloubce a tomto obdobi je tedy shoda modelu
s méfenim lepsi nez v piipadé scénafe A s hlubokymi kofeny (NSE = 0,34). Na druhou stranu
méfeni neukazuji na to, Ze by tlaky ptidni vody vyrazné klesaly i v hloubce 30 cm pod povrchem,
jak je tomu v pfipadé modelovych vystupt (Obr. 16). Vysledky tedy naznacuji, Ze kofeny smrku
pravdépodobné odebiraji vodu i z hlubsich vrstev profilu, av§ak vyrazné vyssi odbér probiha ve
vrchni vrstve.
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Obr. 16: Simulované a mé&fené tlaky pidni vody Vv hloubce 30 cm pod povrchem na lokalit¢ SMRK b&hem vegetacni
sezony 2020 v povodi Liz. Scénaf kofenového systému s melkymi kofeny (B).

Simulované vlhkosti ve scénafi B jsou podobné jako ve scénati A. Pribéhy simulovanych a
méienych vlhkosti jsou podobné (Obr. 51 v piflohach) (R? v hloubkéch 15, 30, 40, 50 a 60 cm pod
povrchem je 0,51; 0,56; 0,61; 0,43 a 0,59). V hloubce 15 ¢cm je simulovana vlhkost vyrazné vyssi
nez vlhkost méfend, coz je, jak bylo zminéno ve scénaii A, pravdépodobné zvolenou retenéni
ktivkou a podhodnocenymi méfenymi vlhkostmi (pfiloha 9.2 Analyza méfenych vlhkosti).
V hlubsich vrstvach (v hloubce 40 a 60 cm pod povrchem) je patrna nizsi variabilita simulovanych
vlhkosti oproti méfenym i oproti simulovanym vlhkostem pii scénaii A.

Simulovana aktualni transpirace je pii scénafi B (Obr. 17a) také nizsi nez potencialni transpirace a
je tvarové 1 velikostné velmi podobna jako pii scénafi A. Po vyCerpani kapacity dosahuje
simulovana intenzita aktualni transpirace kritické hodnoty odpovidajici opét ptiblizné hodnoté 0,8
cm/den.
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Obr. 17: a) Porovnani mé&feného mizniho toku ve smrku ¢&. 5 na povodi Liz ve vegetacni sezoné 2020 se simulovanou
aktualni transpiraci a kofenovym odbérem na lokalit¢ SMRK. Potencialni transpirace byla vypoctena na zakladé
vegetacnich charakteristik specifickych pro lokalitu SMRK. Scénat kotenového systému s mélkymi koteny (B). b)
Kumulativni srazka a potencialni transpirace vstupujici do modelu proudéni ptidni vody na lokalit¢ SMRK zobrazené
se simulovanou kumulativni aktudlni transpiraci. Scénaf kofenového systému s mélkymi kofeny (B).

Bilance profilu

Kumulativni simulovana aktualni transpirace v sezon¢ 2020 je pti scénati B 414 mm, (Obr. 17b),
tj. cca 81 % potencialni transpirace. Simulacni scénar B piedpovida za vegetacni sezonu Cisty tok
pres spodni okraj smérem vzhtru. Velikost Cistého toku je 17 mm, coz pfedstavuje pouze 4 procenta
podkorunové srazky. Celkem z profilu vytece 310 mm a 327 mm vyvzlind pfes spodni okraj
smérem vzhiiru.

Citlivostni analyza korenového odporu

Celkové bylo lepsi shody simulovanych a méfenych pidnich tlakd dosazeno pii scénatfi A. Proto
byl scénat A vybran pro analyzu citlivosti modelu na zménu hodnoty kotenového odporu Froot, jehoz
hodnota pouzitd v simulacich byla piivodné odhadnuta pouze na zakladé literatury.

Na Obr. 18 je vykreslena modelova efektivita NSE tlakti pidni vody v riznych hloubkach
v zavislosti na kofenovém odporu. Kofenovy odpor byl uvazovan v Sirokém rozmezi hodnot 0 az
90 000 dnti. Nejvyssich hodnot NSE bylo v hloubkach 30, 40 a 60 cm pod povrchem dosazeno pfi
kofenovém odporu 70 000, 80 000 a 60 000 dni (Obr. 18). V hloubce 15 cm pod povrchem na rozdil
od ostatnich hloubek bylo docileno nejlepsi shody pii nulovém kofenovém odporu. Tato skutecnost
opet naznacuje, Ze dochazi k vétSimu kofenovému odbéru z horni vrstvy ptdniho profilu nez ze
spodnich vrstev. Primérné NSE ze v§ech hloubek je nejvyssi pii kofenovém odporu cca 55 000 dni
(NSE = 0,62). Tato hodnota je velmi blizké piivodné zvolené hodnoté 50 000 dni pfi modelovych
scénafich A a B. Na Obr. 18 je spole¢né s NSE vykreslena také redukce potencialni transpirace
v procentech v zavislosti na zvoleném kofenovém odporu. V rozmezi oot 0—20 000 dni nedochazi
k redukci potencialni transpirace. Se zvysujicim se odporem redukce potencialni transpirace roste.
Pfi zvoleném kofenovém odporu 50000 dni pfedstavuje redukce zhruba 16 % potencialni
transpirace. Pii hodnoté kofenového odporu 90000 dni by to bylo jiz cca 35 % potencialni
transpirace.
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Obr. 18: a) Citlivost modelu na zménu hodnoty vybraného parametru kofenového systému rroot V riiznych hloubkach (60,
40, 30 a 15 cm pod povrchem) vyjadiena prostiednictvim kritéria modelové efektivity NSE. Cilovou funkci tvofily
simulované a métené tlaky pudni vody. Analyza byla provedena pro profil na lokalit¢ SMRK, scénaf A s hlubokymi
kotfeny v pribéhu vegetacni sezény 2020. Pti puvodnim modelovém scénafi A byla hodnota rreot=50 000 dni (Seda
garkovana ¢ara). b) Kumulativni aktudlni a potencialni transpirace v simulovaném obdobi vegetaéni sezony 2020.
Analyza byla provedena pro profil na lokalit¢ SMRK, scénéi' A s hlubokymi koteny.

Lokalita BUK

Scénar A

Simulované a méfené tlaky ptdni vody na lokalit¢ BUK pii modelovém scénati A jsou v dobré
tvarové shodé (R? se pohybuje v rozmezi 0,42-0,82). Na Obr. 19 jsou simulované a mé&fené tlaky
z hloubek 25 a 35 cm pod povrchem, na Obr. 20 z hloubek 69 a 73 cm pod povrchem a na Obr. 21
z hloubek 55 a 57 cm pod povrchem. Nejlepsi shody bylo dosazeno v hlubsich vrstvach (R?=0,66
a 0,82 v hloubce 69 a 73 cm pod povrchem). Pfi¢inou velmi dobré shody v hloubkéch 69 a 73 cm
(Obr. 20) je blizkost spodnimu okraji s pfedepsanou tlakovou podminkou. Pribéhy simulovanych
a me&fenych tlakl jsou tvarové velmi podobné ve vSech porovnavanych hloubkach.

Z pohledu modelové efektivity bylo rozdilné shody simulovanych a méfenych tlakti ptidni vody
dosazeno pfi pouziti méfeni na stanovistich T a II (Obr. 3 v kapitole 2.2) a to pfesto, Ze jsou
stanovisté od sebe vzdalena pouze cca 2 metry. Métené tlaky na obou stanovistich se lisi zejména
ve dvou suchych obdobich (Cervenec a konec zafi), kdy tlaky méfené na stanovisti [ klesaji vyrazné
rychleji nezZ tlaky méfené na stanovisti IT (Obr. 21). Divodem muize byt opét prostorova variabilita.
Modelova efektivita NSE pro tlaky pidni vody na stanovisti I v hloubkach 35, 57 a 73 ¢cm pod
povrchem je pomérné vysoka (0,38; 0,50 a 0,73). NSE pro tlaky pudni vody na stanovisti II
(Obr. 52) v hloubkach 25, 55 a 69 cm pod povrchem je vyrazné nizsi (-1,50; 1,57 a 0,30). Nizka
modelova shoda méfenych tlakii na stanovisti Il je dana predevsim posunem simulovanych dat
oproti datim méfenym. Na zac¢atku simulovaného obdobi dojde k postupnému poklesu tlakd ve
vSech hloubkach cca o 20-50 cm. Pokud by byly simulované tlaky posunuty o primérny posun
oproti méfenym tlakim na stanovisti II (tj. o 48, 37 a 20 cm v hloubkach 25, 55 a 69 ¢cm pod
povrchem), pak by NSE tlakt piidni vody ve vSech tiech hloubkach bylo vyssi nez 0,50. Pokles
tlakt spolecné s poklesem vlhkosti (Obr. 54 a Obr. 55 v pfilohach) ve vsech hloubkach na pocatku
simulovaného obdobi vypovida o tom, Ze simulovany profil neni schopen udrzet na pocatku
predepsané mnozstvi vody. Tyto skutecnosti vedou stejné jako na lokalit¢ SMRK k zaveéru, ze se
nepodatilo nalézt optimalni nastaveni hydraulickych parametrd, a to ptedev§im v hornich vrstvach.
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Obr. 19: a) Porovnani simulovaného a méfeného tlaku pidni vody ve vegetaéni sezoné roku 2020 v hloubce 25 cm pod
povrchem na lokalit¢ BUK. b) Porovnani simulovaného a méfeného tlaku pidni vody ve vegetacni sezoné roku 2020 v
hloubce 35 cm pod povrchem na lokalit¢ BUK. Scénai kofenového systému s hlubokymi kofeny (A).
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Obr. 20: a) Porovnani simulovaného a méfeného tlaku piidni vody ve vegetaéni sezoné roku 2020 v hloubce 69 cm pod
povrchem na lokalit¢ BUK. b) Porovnani simulovaného a méteného tlaku pidni vody ve vegetaéni sezoné roku 2020 v
hloubce 73 cm pod povrchem na lokalit¢ BUK. Scénai kofenového systému s hlubokymi kofeny (A).
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Obr. 21: Mgtené a simulované tlaky na lokalit¢ BUK ve scénafi A (hluboké kofeny) béhem vegetaéni sezony 2020 na
povodi Liz na Sumavé.

Simulované vlhkosti na lokalit¢ BUK pifi modelovém scénaii A jsou tvarové velmi podobné
méfenym vlhkostem v jednotlivych hloubkach (tvarova podobnost vyjadiena R? dosahuje hodnot
0,92-1,00). Absolutni hodnoty métenych vlhkosti v mélkych hloubkach jsou vsak vyrazné nizsi
nez vlhkosti simulované. Praimérna vlhkost profilu v hloubce 10 cm pod povrchem je dle modelu
0,47 a z méteni 0,25. V hloubce 80 cm pod povrchem je priimérna vlhkost (0,30) naopak stejna
jako simulovand. VSechny méfené a simulované vlhkosti jsou na Obr. 54 a Obr. 55 v ptilohach.

Obr. 22a zobrazuje simulovanou aktualni intenzitu transpirace spole¢né s méfenymi miznimi toky
v simulovanych bucich béhem letnich dni, pfi kterych ve smrcich dochazelo k redukci transpirace.
Simulovana aktualni transpirace odpovida potencialni transpiraci a méfeny mizni tok ma podobny
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tvar 1 velikost jako aktualni transpirace. Jak na lokalit¢ BUK, tak na lokalit¢ SMRK byla do
simulaci zahrnuta kapacita xylému. Proto mtize byt v dopolednich hodinach transpirace i mizni tok
vys$si nez kotenovy odbér. Naopak v odpolednich hodinach, kdy intenzita transpirace klesa, je
kotenovy odbér vyssi nez transpirace. Méfené mizni toky v bucich neodpovidaji simulovanému
kofenovému odbéru ve veéernich hodinach (Obr. 22a), tak jako v ptipadé smrkového lesa. Tvar
meéfenych miznich tokti odpovida, jak pii vzestupu, tak poklesu, prubéhu aktualni transpirace,
z ¢ehoz vyplyva, ze buky pravdépodobné nevyuzivaji svou hydraulickou kapacitu stejnym
zpusobem jako smrky.
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Obr. 22: a) Porovnani méfeného mizniho toku v buku ¢. 9 na povodi Liz ve vegetaéni sezoné 2020 se simulovanou
aktudlni transpiraci a kofenovym odbérem na lokalit¢ BUK. Potencialni transpirace byla vypoctena pro lokalitu BUK. b)
Kumulativni srazka a potencidlni transpirace vstupujici do modelu proudéni ptidni vody na lokalit¢ BUK zobrazené
spole¢né se simulovanou kumulativni aktualni transpiraci.

a4 v

Ackoli méfené mizni toky v bucich jsou v nékterych dnech niz$i nez intenzita potencialni
transpirace, provedené simulace neindikuji redukci potencidlni transpirace ani pii zméné retencnich
parametrd pudy (v Sirokém rozmezi v laboratofi a v terénu zjisténych reten¢nich ktivek). Zna¢nou
mirou nejistoty jsou totiz zatizeny také meéfené mizni toky, které¢ byly pfed pouzitim nejprve
kalibrovany a nasledné bylo jejich métitko upraveno, aby odpovidaly potencialni transpiraci.

Bilance profilu

Obr. 22b vykresluje kumulativni srazku a transpiraci béhem simulovaného obdobi ve vegetacni
sezoné 2020. Srazka propadajici skrze koruny stromi na lokalit¢ BUK je 471 mm, tedy cca o 50
mm vys$i nez na lokalit¢ SMRK. Na rozdil od simulaci ve smrku, vysledky simulace na lokalité
BUK nevypovidaji o redukci potencialni transpirace. Simulovana kumulativni aktualni transpirace
v sezoné 2020 je pii scénafi A rovna potencialni transpiraci 497 mm. Simulacni scénaf A
predpovida za vegetadni sezénu Cisty vytok pies spodni okraj profilu 23 mm, coz predstavuje
priblizné 5 procent podkorunové srazky (celkem z profilu vyte¢e 397 mm a 374 mm vzlind pies
spodni okraj). Profil se v prib€hu simulované sezony vydrénuje a vytranspiruje 48 mm.

Scénar B

Pii scénafi B s kofenovym systémem dosahujici pouze do hloubky 40 cm pod povrchem bylo
dosazeno vyrazné nizsi shody méfenych a simulovanych tlaki ptidni vody nez v pripad€ v scénaie
A s hlubokymi koteny (NSE je ve scénafi B v priméru o 34 % nizsi nez ve scénafi A). V mélkych
hloubkéch (v 10-40 cm pod povrchem) dochazi v simulacich k vyraznéjsimu vysuSovani ptidniho
profilu a poklesu tlakd ptdni vody, nez naznacuji métena data (Obr. 23). Naopak ve vétsi hloubce
(v 60-80 cm pod povrchem) je variabilita simulovanych vlhkosti a tlakii pidni vody nizsi nez

méfenych.
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Obr. 23: a) Porovnani simulovaného a méfeného tlaku piidni vody ve vegetaéni sezoné roku 2020 v hloubce 25 cm pod
povrchem na lokalité¢ BUK. b) Porovnani simulovaného a méteného tlaku ptidni vody ve vegetaéni sezoné roku 2020 v
hloubce 35 cm pod povrchem na lokalité BUK. Scénaf kofenového systému s mélkymi kofeny (B).
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Obr. 24: a) Porovnani simulovaného a méfeného tlaku piidni vody ve vegetaéni sezoné roku 2020 v hloubce 69 cm pod
povrchem na lokalit¢ BUK. b) Porovnani simulovaného a méteného tlaku pidni vody ve vegetaéni sezoné roku 2020 v
hloubce 73 cm pod povrchem na lokalit¢ BUK. Scénat kotenového systému s mélkymi koteny (B).

Stejné jako pii modelovych vystupech pfi scénafi A byla vyrazné horsi shoda modelu s métenymi
tlaky ptidni vody na stanovisti Il nez na stanovisti I. Shoda simulovanych a méfenych tlaki ptdni
vody vyjadfena pomoci NSE je ve vSech hloubkéch na stanovisti I (35, 57 a 73 cm pod povrchem)
uspokojiva (0,25; 0,33 a 0,66).

Simulované vlhkosti pfi modelovém scénari B na lokalit¢ BUK jsou podobné simulovanym
vlhkostem pfi scénafi A. Simulované priibéhy vlhkosti se 1i§i béhem vyjimecné suchého Cervence,
kdy dochazi pti scénafi B k vétsimu vysusovani profilu v mélkych hloubkach. V hloubce 60 a
80 cm pod povrchem je naopak variabilita simulovanych vlhkosti mirn€ nizsi nez pti modelovém
scénafi A. VSechny simulované a métené vlhkosti ve scénaii A a B jsou zobrazeny na Obr. 54 a
Obr. 55 v piflohdch. R? se v jednotlivych hloubkach pohybuje Vv pifpadé scéniie B V nizsim
rozmezi hodnot (0,32-0,67) nez v ptipadé scénaie A (0,92-1,00).

Simulovana intenzita aktualni transpirace i kofenovy odbér jsou shodné jako v pripadé¢ modelového
scénafe A. Simulovana aktualni transpirace tedy opét odpovida potencialni transpiraci, kterd ma
podobny prubeh jako méfené mizni toky v bucich.

Bilance profilu

Simulovana kumulativni aktualni transpirace v sezoéné¢ 2020 je pfi scénafi B rovna potencidlni
transpiraci 497 mm. Simulaéni scénai B predpovida za vegetacni sezonu Cisty vytok pies spodni
okraj profilu 26 mm, coz predstavuje 6 procent podkorunové srazky (celkem zprofilu vytece
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422 mm a 395mm vyvzlina pfes spodni okraj). Z profilu se v pribéhu sezony vydrénuje a
vytranspiruje 51 mm.

Citlivostni analyza korenového odporu

Stejné jako v pripade lokality SMRK byl pro citlivostni analyzu kotfenového odporu, rroot, vybran
modelovy scénai A, pfi kterém bylo dosazeno lepsi shody modelu s méfenymi daty. Model je
Vv ptipad¢ lokality BUK malo citlivy na zménu parametru Ivot. Kofenovy odpor byl uvazovan
v rozsahu 0 az 90 000 dni. V hloubkach 35 a 57 cm pod povrchem, kde bylo pouzito pro srovnani
meéfenych tlakd ze stanovisté I (Obr. 25a), je zvolené kritérium (NSE) téméf konstantni v rozsahu
I'oot 30—90 000 dni a v rozmezi rroot 0-30 dni NSE exponencialné roste s klesajicim odporem. NSE
V hloubce 73 cm pod povrchem velmi mirné klesa s rostoucim Froot (z hodnoty 0,74 na 0,71).

a)1.0 b) 1.0
0.74
4 059 0.39
08 |/ 073 ol 051
0.6 0.64 0.0 1 0.30 hloubka 69 cm
7 =z hloubka 25 cm
- 0.49
uw 0.48 w05 1 068 hloubka 55 cm
Z 04 - = -1.15
0.38 0.38 -1.0 A .
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Obr. 25: a) Citlivost modelu na zménu hodnoty vybraného parametru kotenového systému rroot V riiznych hloubkéch (35,
57 a 73 cm pod povrchem) vyjadiena prostfednictvim kritéria modelové efektivity NSE. Cilovou funkei tvotily
simulované a méfené tlaky ptidni vody. Analyza byla provedena pro profil na lokalité¢ BUK, scénaf A s hlubokymi kofeny
Vv prub&hu vegetacni sezény 2020. Pii pivodnim modelovém scénati A byla hodnota rret=50 000 dni. b) Kumulativni
aktualni a potencialni transpirace v simulovaném obdobi vegetacni sezony 2020. Analyza byla provedena pro profil na
lokalit¢ BUK, scénaf A s hlubokymi koteny.

Na Obr. 25b je zobrazena citlivost modelu na zménu parametr Froot Vyjadiena prostiednictvim
modelové efektivity NSE v hloubkach méteni ptidnich tlakti na stanovisti II (25, 55 a 69 cm pod
povrchem). V tomto ptipadé NSE mirné roste s rostoucim kotenovym odporem v rozsahu 40 000—
90 000 dni. Celkove je ale citlivost modelu na zménu parametru Iroot mala. Nizka citlivost modelu
na zménu kofenového odporu v piipadé lokality BUK opét potvrzuje, Ze v simulacich v bukovém
porostu pravdépodobné nedochazelo béhem studovaného obdobi k redukci potencialni transpirace.
K redukci nedoslo pti Zadném kofenovém odporu ze zvoleného Sirokého rozsahu 0—-90 000 dni.
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6 Studie vodni bilance povodi zamérena na vliv vegetaéniho
krytu

Ke studii aktualni transpirace v méfitku povodi byly pouzity poznatky z méfeni miznich tokl a
detailniho modelovéni transpiracniho chovéani smrkového a bukového jedince. PredevSim bylo
v ptipadé smrku mozné stanovit kritickou hodnotu transpirace smrkit Teir = 0,8 cm/den, coz
pomohlo zjednodusit proces redukce potencialni transpirace smrku v méfitku povodi.
Experimentalnim povodim pro tuto studii bylo povodi Uhlitska v Jizerskych horach.

6.1 Intercepcéni ztrata travniho a lesniho porostu na
povodi Uhlirska

Jednim z kritérii pro redukci potencialni transpirace na povodi byla pfitomnost vody na vegetaci.
Tyto situace zahrnuji rosné a intercepéni udalosti. Je-li na vegetaci usazena voda, je transpirace
povaZovana za zanedbatelnou. Z tohoto divodu byla nejprve provedena podrobna analyza srazek
na povodi Uhlifska a nasledné odhadnuta velikost intercepéni ztraty a doba, po kterou je voda
zachycena na vegetaci.

Analyza srazek na povodi Uhlifska

Na povodi Uhlifska jsou srazky na volné plose v letnim obdobi méfeny na trech stanicich (TOM,
METEO a POR). Z divodu ptekryti srazkovych dat v letech 2014-2018 bylo mozné odhalit
poruchy méfeni provedenim vzajemné korelace a dvojnych souctovych ¢ar kumulativnich srazek.
Pomérné Casté poruchy v zaznamenavani srazek zpuasobilo zaneseni odtokového otvoru trychtyte
preklopného srazkoméru. Nejcastéji dochazelo k zaneseni pieklopného srazkomeéru na stanici
METEO, ktery je umistén v blizkosti smrku (stfedni vzdalenost 10 m + 2 m) a jeho kontrola probiha
s nejmensi frekvenci. V letech 2016 a 2017 nebyly z tohoto divodu srazky na stanici METEO
korektné méfeny celkem 142 dni a srazkomeér tak nezaznamenal v souctu 724 mm srazek. Na
stanici POR nebylo ze stejného diivodu zaznamenano cca 217 mm srazek celkem v péti obdobich.
Naopak na hlavni stanici TOM doslo k zaneseni sraZkoméru pouze 2krat béhem let 2014-2018 (cca
230 mm). Hlavni stanice TOM je castéji kontrolovéna, aby nedoslo k dlouhému vypadku méfeni
srazek na hlavni stanici a v pfipadé zaneseni je srazkomér rychleji vyc¢istén. Srazky z hlavni stanice
TOM tak tvoti nejdelsi a nejsouvislejsi dostupnou srazkovou fadu. Vysledna srazkova fada, ktera
je pouzita pro povodi Uhlifska je zobrazena v piiloze na Obr. 46.

Srazky v zimnim obdobi let 20002006 nebyly na povodi Uhlifska méfeny. Proto byly odvozeny
Z dennich zimnich srazek ze stanice Bedfichov (BED). Mezi stanicemi BED a TOM vzdalenymi
cca 4 km je cca 50 m vyskovy rozdil (777 a 825 m n. m.). Zimni srazkové thrny jsou tak na stanici
BED systematicky nizsi (Obr. 26) nez na povodi Uhlifska. Z tohoto diivodu byla nejprve provedena
linearni regrese tydennich srazkovych tihrnti ze stanic BED a TOM v letech 2008-2010. Ziskané
parametry regresni piimky (sklon @, tisek b) byly nasledné pouzity k ipravé naméfenych tydennich
srazkovych uhrnt na stanici BED v letech 2000-2006. Korela¢ni koeficienty tydennich srazek
z BED a TOM jsou ve vSech tiech letech (2008-2010) vyssi nez 0,75. V roce 2007 byly zimni
srazky jiz na povodi Uhlifskd méfeny, ale pouze v mésicnim kroku, a proto nebyly do analyzy
pouzity. Pro roky 2001 a 2004 byly pouzity parametry regresni piimky ziskané z let 2008-2010
(a=1, b=3,37) a pro zbylé roky byly pouzity parametry regresni piimky z roku 2008 (a=0,9 a
b=8,61).
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Obr. 26: Méfené a odvozené zimni srazky na povodi Uhlifska. TOM (TomS$ovka), BED (Bedtichov) jsou nazvy stanic
(viz kapitola 2.1)

Podkorunové srazky

Podkorunové srazky meétené na povodi Uhlifska byly v této praci analyzovany, aby byl ovéten €i
upiesnén pocate¢ni odhad parametrt intercepéniho modelu (Cm a f;) pro smrkovy les. Pocate¢ni
parametry byly ziskany z méfeni podkorunovych srazek ve smrkovém lese na povodi Liz na
Sumavé (Dohnal et al., 2014).

Monitorovaci kampani podkorunovych srazek na povodi Uhlifskd byla zahijena ve vegetacni
sezoné roku 2021. Béhem sezony opakované doslo k zaneseni odtokového trychtyte preklopného
srazkomeru, jak je u podkorunvych srazek Casté, a proto jsou analyzovany podkorunové srazky
pouze ve dvou obdobich. Prvni obdobi je dlouhé 35 dni (25. kvéten—30. Cerven) a druhé 11 dni
(16.-27. zafi). Ackoli jsou korelaéni koeficienty vSech kombinaci podkorunovych srazek PV1 az
PV4 (Obr. 27) vyssi nez 0,94, je mozné z dat a dvojnych souctovych ¢ar kumulativnich srazek
identifikovat n€kolik odliSnosti. Podkorunovy srazkomér PV1 mél 23.—24. ¢ervna pravdépodobné
castecné zaneseny odtokovy otvor trychtyfe a srazkové mnozstvi 16,1 mm proteklo sraZkomérem
s n¢kolika hodinovym zpozdénim oproti ostatnim srazkomérim. PV2 na pocatku prvniho obdobi
nezaznamenava zadné srazky (cca do 9. Cervna) ackoli u ostatnich srazkomért jsou zméfeny thrny
kolem 10 mm. PV3 méfi vyrazné niz§i ahrny v obou métenych obdobich. Celkovy uhrn métenych
srazek PV3 za obé obdobi ¢ini 50,4 mm, coz odpovida pouze asi 34,4 % nadkorunovych srazek (tj.
intercepéni ztrata 65,6 %). Jako nadkorunova srazka byla pouzita primérna srazka na povodi
meétfena na volné plose (srazky ze stanic METEO, TOM a PRA). Primérna srazka na povodi
vypoétena metodou prostého aritmetického priméru byla béhem dvou obdobi méteni
podkorunovych srazek 88,0 a 55,1 mm.

Ptesto, ze jsou métené thrny PV3 vyrazné nizsi nez uhrny ostatnich srdzkomeért, korelace PV3
S ostatnimi srazkoméry jsou vysoké (v obou obdobich koeficient determinace vys$§i nez 0,97).
Vsechny podkorunové srazkoméry vykazuji vyrazn€ vyS$$i miru linearni zévislosti (koeficient
determinace témét 1,00) v druhém obdobi nez v prvnim (koeficient determinace vétsi nez 0,94).
Dtivodem budou pravdépodobné ¢astecnd zaneseni odtokovych trychtyit béhem prvniho obdobi,
ktera jsou patrnd z dvojnych souctovych ¢ar nadkorunovych a vSech podkorunovych srazek PV1-
PV4 v Obr. 27.
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Obr. 27: Dvojné soucétové ¢ary kumulativnich nadkorunovych a podkorunovych srazek (PV1-PV4) méfenych na
povodi Uhliiskd béhem dvou obdobi 35 dni (25. kvétna—30. Cervna) a 11 dni (16.—27. zat1) roku 2021.

Intercep¢€ni ztrata

Meétené podkorunové srazky ukazuji pro srazkoméry PVI1, PV2, PV4 na intercepcni ztratu
v rozmezi 30,3 az 33,9 %. IntercepCni ztrata dle méfenych podkorunovych srazek z PV3 je vyrazné
vys$si a v primeéru za obé obdobi 65,6 %. Vyrazné vyssi intercepéni ztrata ziskana z méteni PV3 je
dana bud’ umisténim srazkoméru ve vétSim zapoji, nebo castecnym zanesenim odtokového
trychtyte a naslednym odparem zadrzené vody. Ve stejném obdobi byla vypoctena intercep¢ni
ztrata pomoci intercepéniho modelu pro smrk. Kalibrované parametry (piiloha 9.4 Parametrizace
intercep¢niho modelu na povodi Uhlifska) intercepéniho modelu byly Cm =5 mm a f; = 0,23.
Modelem vypoétena intercepéni ztrata v obdobi méfeni podkorunovych srazek byla 46,7 mm, tj.
31,8 %. Tato hodnota modelované intercepéni ztraty je podobnd primérné intercepéni ztraté
ziskané ze vSech Ctyt podkorunovych srazkomeért (38,3 %), coz potvrzuje vhodnost parametri
intercepéniho modelu. Tab. 10 zobrazuje intercepéni ztratu méfenou podkorunovymi srazkoméry i
intercepcni ztratu vypoctenou pomoci interceptniho modelu béhem dvou obdobi, kdy byla
podkorunova srazka métena.

Tab. 10: Méfena a modelovand intercepéni ztrata vyjadiena v mm a v % méfené nadkorunové srazky na povodi Uhliiska
behem letni sezony 2021.

, PV1 PV2 PV3 PV4 Model
Obdobi
mm % mm % mm % mm % mm %
25. kvéten—30. ¢erven | 35.6  39.0 27.1 29.7 54.8 60.0 40.7 44.6 36.0 394
16.-27. zari 142 256 48.2 13.0 415 74.9 3.8 6.9 10.7 19.3
Obé obdobi 498 33.9 34.3 23.4 96.3 65.6 44.5 30.3 46.7 31.8
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6 Studie vodni bilance povodi zaméfena na vliv vegetaéniho krytu

Intercepéni ztrata byla na povodi Uhlifska modelovana pro celé experimentalni obdobi 2000—2018
zvlast’ pro travu a les. Primérna intercepCni ztrata povodi jako celku byla nasledné odhadnuta podle
procentualniho zastoupeni lesa a travnatych ploch na povodi. Intercepénim modelem odhadnuté
hodnoty intercepéni ztraty ve vSech zkoumanych letech 2000-2018 a méfené srazky v letnim
obdobi jsou zobrazeny na Obr. 28. Primérna ro¢ni intercepéni ztrata travniho a smrkového porostu
byla 92,8 mm a 178,8 mm. Intercep¢ni ztrata vypoctena pro travni porost je systematicky niz$i nez
intercepéni ztrata smrku, a to v priméru o 12,6 %. Primé&rna ro¢ni intercepCni ztrata povodi jako
celku za 19leté obdobi ¢inila 138,9 mm.

Intercepéni ztrata predstavovala mensi procento letnich srazek v letech, ve kterych se vyskytly silné
bouiky (Obr. 28). A to naptiklad v letech 2010 a 2013, kdy ptivalové desté zpUsobily regionalni
povodné a lokalni bleskové povodné v severnich Cechach. Nejvyssi procenta intercepénich ztrat
odpovidaji letnim obdobim s rovnomérnéji rozlozenymi srazkami (napt. rok 2008) nebo s nizkymi
srazkovymi thrny (napft. 2015, 2018).

1600 60
s |etni srazky (mm) N |ntercepcni ztrata (mm)

1200 4 Intercepcni ztrata lesa (%) — = —Intercepcni ztrata travy (%)

- 45

800 -

400

Intercepéni ztrata (%)
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Obr. 28: Méfené letni srazky a odhadnuta intercepéni ztrata na povodi Uhlifska v experimentalnim obdobi 2000-2018.

Odhadnuta intercepéni ztrata je v souladu se stanovenymi intercepcnimi ztratami pro stejné povodi
Vv piedchozich letech (Tacheci, 2002).

Funk¢nost intercepéniho modelu je demonstrovana na Obr. 29, kde je zobrazena komplexni
epizoda z dubna roku 2020 s celkovym thrnem srazek 7,3 mm. Prvni den odpoledne a nasledujici
noc se kapacita listovi naplni na 0,7 mm. Béhem

rannich hodin se zachycena voda ¢asteéné 1045 1 2 I - — 0
odpati (C = 0,3mm) a odpoledne je pii ’ = Sratky
pokracujici srazkové cCinnosti op€t plnéna. _ gos - ’gl_g; | :fws e <
Maximalni vyuZzitd hodnota kapacity listovi % o , g
V této udalosti je 1,4 mm. Tato voda usazend na = = o
vegetaci se nasledné vypafi béhem Sesti hodin 3 A i =
od vychodu slunce nasledujiciho dne. % } %
>
Modelované plnéni kapacity listovi bylo >%% 1 5 4 %
porovnano s vlhkostmi  listovi mé&fenymi &
senzory LWS. LWS senzory stejné jako 445 5

O O & & O O O

modelovana kapacita listovi reaguji na srazkovy FEH O L& &0 0
p guj Yy BT PTE T e

ulz okamzite. V pfipadé odpafovani zachycené
p e, R p i p . y _ Obr. 29: Simulovana kapacita listovi (C) b&hem vybrané
vody indikuji méfeni senzory vlhkosti listovi gazkove epizody ve srovnani s mé&fenou vlhkosti listovi
podstatné rych]eJ §i Vysychéni listovi’ nez senzory LWS. Méfeni LWS = 445 je kalibrovana hodnota,
v T < s « fi které j zné zovat hy.
piedpovidd intercepéni model. Béhem Pl které je mozné povazovat senzor za suchy
typického dne uschne povrch vegetace zhruba za 2 hodiny u malych srazek, za Sest hodin u stiedné
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velkych udalosti a az za 28 hodin v pfipadé silnych destovych srazek, které plné nasyti kapacitu
listovi. Tyto vysledky dobie odpovidaji zjisténim Klemma et al. (2002) ziskané pro jehli¢naty les
v Bavorsku (Némecko).

6.2 Rosné udalosti

Béhem rosnych udalosti, kdy je na vegetaci usazena voda, je transpirace rostlin povazovana za
zanedbatelnou podobné jako béhem intercepcnich epizod. Pro tcely této prace byla odhadovana
Cetnost rosnych udalosti a nasledné¢ byla provedena a kvantifikovana redukce potencialni
transpirace rostlin béhem rosnych udalosti (kapitola 6.4 Redukce potencialni transpirace na
povodi). Pro odhad vyskytu rosnych udalosti bylo vyuzito kritéria relativni vlhkosti (kritéria jsou
popsana v kapitole 5.2 Vyskyt rosy). V letech 2000-2005 nebylo k dispozici méfeni relativni
vlhkosti, a proto byla nejprve odhadnuta na zakladé méfenych hodinovych teplot (Eccel, 2012).
Korela¢ni koeficient méfenych a odhadovanych hodinovych relativnich vlhkosti pro obdobi, kdy
byla méfeni relativnich vlhkosti k dispozici (2006-2018), je 0,77 (Obr. 47 v pftilohach).
Odhadované hodnoty relativnich vlhkosti jsou oproti méteni mirn¢ podhodnocené (nejcastéji 0 cca
13 %). Naopak k nadhodnoceni relativni vlhkosti doslo pti odhadu RH pouze v necelém 1 % casu.

Béhem celého experimentalniho obdobi 2000-2018 bylo kazdy rok v praiméru identifikovano 178
rosnych udalosti. Rosa byla odhadovana v rannich hodinach téméf kazdy letni den bez srazkovych
udalosti. Primérna délka odhadovanych rosnych udalosti byla 7,4 hodin v ptipad¢ lesa a 8 hodin
V ptipad¢ travy.

Identifikace rosnych udalosti byla hodnocena na zakladé méteni vlhkosti listovi senzory LWS
behem vegetacni sezény 2020. Z dat byly vyfazeny srazkové udalosti a ostatni data byla binarné
rozdélena na rosné udalosti a sucha obdobi. Vyrobce LWS senzorl udava hodnotu, pfi niz je mozné
povazovat senzor za mokry. Tato data byla porovnana pomoci matic zamén s rosnymi udalostmi
odhadovanymi pomoci kritérii uvedenych v kapitole 5.2 Vyskyt rosy. Porovnani bylo provedeno
v hodinovém kroku. Pfesnost, senzitivita a specificita odvozena z matic zameén byla 89 %, 81 % a
94 % (kapitola 3.8 Matice zamén). Pravdivé tedy bylo pomoci odhadovanych rosnych udalosti
urceno 89 % casu. Pouze ve 3 % je odhad rosy faleSn€ pozitivni a v 7 % naopak falesné€ negativni.

6.3 Vyvoj vegetace na povodi Uhlifrska

Béhem studovaného obdobi (2000-2018) doslo na povodi k vyrazné zméné pokryvnosti, a tedy i
zméné parametri vstupujicich do vypoctu evapotranspirace (LAI, vyska lesa). Z tohoto diivodu byl
vyvoj vegetace a rust lesa simulovan v programu Forest Simulator. VSechny vstupni parametry jsou
uvedeny v piiloze 9.5 Simulace vyvoje vegetace v programu Forest simulator. Simulace probihaly
v pétiletych cyklech (1993, 1998, 2003, 2008, 2013 a 2018). Simulovany prumérny vék mladého
lesa na pocatku simulaci odpovidal 2letému porostu (v roce 1993), ktery se rozprostiral na 13 %
plochy povodi. Les nedotCeny tézbou byl na pocatku simulaci asi 40lety s primérnou vyskou
25,0 m, primérnym primérem kmene ve vycetni vySce (DBH) 28,0 cm a pokryvnosti 35 % z
celkové plochy povodi. Na konci simulacniho obdobi je primérny vek lesa nedotceného tézbou
65 let, primérna vyska 31,0 m, DBH = 37,1 cm a pokryvnost 55 % plochy povodi. Celkové
zastoupeni lesa v roce 2018 je 68 %. Na zbyvajici rozloze je uvazovana travnata plocha. Zmény
pomérného zastoupeni jednotlivych typu vegetace na povodi jsou na Obr. 30. V pfipadé simulaci
lesa nedotceného tézbou byla aplikovana probirka, ktera se na Obr. 30 projevuje zejména poklesem
celkového LAI lesa v letech 2003—-2013. Z ptuivodni hustoty 640 stromi/ha se hustota starého lesa
na konci simula¢niho obdobi zménila na cca 300 stromt/ha. Bazalni plocha klesla z 38,1 na
32,4 m?/ha a vyska koruny smrki klesla z 15,2 m na 11,9 m.
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Obr. 30: Zastoupeni vegetacnich typti spolu s odhadovanym indexem listové plochy (LAI) na povodi Uhliiska
V experimentalnim obdobi 2000-2018.

Na Obr. 30 je zobrazeno také odhadované LAI simulovaného lesa a travy (popis vypoétu je uveden
Vv piiloze 9.6 Index listové plochy). LAI lesa bylo odhadnuto na zakladé parametrt lesa ziskanych
ze simulaci rustu lesa (Tab. 16 v piilohach). Odhadované LAI lesa se pohybuje od 3,01 do
4,58 m?/m?, LAl v priib&hu experimentalniho obdobi klesa zejména kvili aplikované probirce a
zvySyjicimu primérnému véku lesa. Mirn€é zvysujici LAI v poslednich simulovanych letech
(2014-2018) je pravdépodobné zplisobeny parametry probirky.

Kromé toho bylo LAI smrkového lesa na povodi Uhlitka jednorazové zméteno. Méteni probéhlo v
zati 2021 ptistrojem LaiPen LP 100. Celkem bylo provedeno vice nez 240 méfeni na riznych
mistech cca 30letého smrkového lesa. LAI dopoctené z métreni se pohybovalo V Sirokém rozmezi
od 0,1 do 10,9 m?/m?, Primérma hodnota byla 5,0 m%m?, coz je mirné vyssi hodnota nez LAI
odhadovana dle alometrického vzorce.

Meéieni LAl bylo provedeno také na experimentalnim povodi Liz na Sumavé, a to na obou
lokalitich (SMRK i BUK). Priimérné zjisténé LAI smrkového lesa bylo opét 5,0 m?/m2. V bukovém
lese byla zméfena hodnota 6,6 m?/m? (kapitola 9.6 Index listové plochy-Méfeni LAI smrkového a
bukového lesa v piilohach).

6.4 Evapotranspirace

Kapitola je vénovana vypoctu potencialni evapotranspirace na povodi Uhlifska a odhadu aktualni
transpirace. Nejprve se kapitola zabyva odhadem potencidlni transpirace. Konkrétné doplnénim
datového souboru odhadované potencialni evapotranspirace metodou Penmana-Monteithe o
potencialni evapotranspiraci ve dnech, kdy nebylo k odhadu ET, metodou Penama-Monteithe
dostatek méfeni. V téchto dnech byla ET, odhadovana Hargreavesovou metodou v dennim kroku.
S timto tématem souvisi odhad délky vegetacnich sezon béhem zkoumanych let a disagregace
odhadovanych hodnot ET, v dennim kroku na hodinovy ¢asovy krok. V druhé ¢asti kapitoly je
feSena aktudalni transpirace, pfipady, kdy je aktualni transpirace niz$i nez odhadovana potencialni a
citlivostni analyza aktualni transpirace na zménu parametru kritické hodnoty transpirace Terit.

Zpracovani datového souboru

Doplneéni P-M potencialni evapotranspirace Hargreavesovou metodou

Meteorologicka data potiebna k vypoctu potencialni evapotranspirace podle Penmana-Monteithe
nejsou méfena po celou vegetacni sezonu. Méfeni v letnim obdobi zac¢ina v rozmezi 21. duben—20.
kvéten a konéi vrozmezi 10.-31. fijen. Z tohoto divodu byla potencialni evapotranspirace
Vv obdobi pfed zahdjenim a po ukonceni méteni kompletnich meteorologickych dat ve vegetacni
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sezéné odhadovana Hargreavesovou metodou, a to v dennim kroku. Empiricky koeficient kgs
potiebny pro vypocet ET, rovnici 14 byl odhadnut pomoci minimalizace sumy kvadrati odchylek
ETp, odhadnuté metodou Penmana-Monteithe a ET, odhadnuté Hargreavesovou metodou.
Optimalizace krs byla provedena pro kazdy experimentalni rok a pro travu a smrkovy les oddéleng.
Optimalizované hodnoty koeficientu krs se pohybovaly v rozmezi od 0,0012 do 0,0023. Primérny
koeficient pro travu byl 0,0016 a pro les 0,0019 (Obr. 56 v piilohach).

Tab. 11: Délky vegetacnich sezén béhem experimentalniho

Urcent délky vegetacni sezony obdobi 2000-2018 na povodi Uhlifska.
Délka vegetacni sezony byla uréena opét pro . iy Délka
v 1 N “— Zacatek vegetaéni . .
kazdy rok zvlast, a to podle métenych Rok sezény vegetacni
o , v s v sezény (dni)
pfizemnich teplot vzduchu. Za zacatek vegetacni 2000 3. duben 211
sezony je povazovan prvni den, kdy piizemni 2001 25 biezen 220
teplota vzduchu za¢ne v pribéhu dne kolisat a 2002 11. bfezen 234
vykazuje amplitudu odpovidajici méfeni teploty 2003 28. mor 245
) . , , 2004 18. biezen 227
vzduchu (tj. konec souvislé snéhové pokryvky a 2005 20. duben 194
zacatek mozné transpirace). Za konec vegetacni 2006 21. duben 193
sezény je v kazdém roce povazovan posledni 2007 25. bezen 220
fijnovy den. Délky takto uréenych vegetaénich 2008 L. duben 213
Jnovy ¢en. Uelky yeh veg 2009 8. duben 206
sezon JSou v Tab. 11. 2010 8. duben 206
, , 2011 18. duben 196
Pokud by nebyla v obdobich od odhadnut.eho 2012 28, duben 186
zacatku  vegetatni sezony do  zahdjeni 2013 26. duben 188
kompletniho meteorologického méfeni v sezoné 2014 1. duben 213
« N . 2015 17. duben 197
ET, doplnéna o hOd[]Ot[y Vypocctenve podle 2016 12, duben 202
Hargreavese, byla by ro¢ni ETy v priméru cca o 2017 11. duben 203
65 mm nizsi v piipad¢ lesa a cca o 53 mm nizsi 2018 12. duben 202

V ptipad¢ travy.

Disagregace dennich hodnot ET,

Odhadované denni hodnoty ET, vypoéteny Hargreavesovou metodou byly dale disagregovany na
hodinové. K tomuto tcelu bylo vyuzito méfené teploty vzduchu v hodinovém kroku. Nejprve byly
vypocteny Casy vychodu a zapadu slunce v pribéhu sezény. Vychod slunce na povodi Uhlifska
(soufadnice pouzité k vypocétu: 50,831° N a -15,151° E) se v pribéhu vegetaéni sezény pohybuje
od ¢asu 3:53 do 6:58 (pramér 4:57). Zapad slunce se béhem vegetacni sezony pohybuje v rozmezi
od 16:29 do 20:11 (pramér 19:00). Vechny &asy jsou uvedeny v SEC. NavrZzeny zptisob rozdéleni
dennich hodnot ETp na hodinové vychazi ze dvou jednoduchych predpokladi: k transpiraci dochazi
pouze béhem dne mezi vychodem a zapadem slunce a prubéh ET, béhem dne je obdobny jako
prabéh prumérnych teplot v hodinovém kroku.

Denni hodnota odhadnuté ET, byla rozdélena v ¢ase od dvou hodin po vychodu slunce po tii hodiny
pfed zapadem slunce, a to umérné podle odpovidajici pramérné méfené teploty vzduchu
(rovnice 54). Posunuti za¢atku a konce ET, od vychodu/zapadu slunce bylo kalibrovano na datech
ETp z let, kdy byly k dispozici vypoctené hodinové ET, (tj. 2011-2018).

Ti - Tmin
ET, = —Z ET. 54

Di 2 Ti 14 ( )
i je hodinovy ¢asovy krok, Tije primérna hodinova teplota vzduchu, Tmin je minimalni denni teplota
vzduchu (°C) a Y ET, kumulativni denni potencialni evapotranspirace.

Stejnym zptsobem byly rozdéleny denni ET,, E, i aerodynamicky vypar Eae V letech, kdy nebyla
vSechna meteorologicka data k dispozici v hodinovém kroku, a to pro les i travu oddélené. Na
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Obr. 31 je ukazka verifikace disagregace dennich hodnot ET, pro les z roku 2018 v porovnani

s vypoctenymi hodinovymi ET,. Disagregované denni hodnoty ET, na hodinové jsou s hodinovymi
ET, v dobré shodé (R? = 0,83).
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Obr. 31: Disagregace denni potencialni evapotranspirace (ETp) pro les dle méfenych teplot vzduchu v hodinovém
casovém kroku. Experimentalni povodi Uhlifska, rok 2018.

Redukce potencialni transpirace na povodi

Ukazka redukce potencialni transpirace je na Obr. 32a. Aktualni transpirace nedosahuje intenzity
potencialni transpirace pii prekroceni kritické hodnoty transpirace Terit (pfi dosazeni kritického
potencialu vody v kofenovém xylému) a byla uvazovana nulova béhem intercepcnich a rosnych
epizod. Druhy zobrazovany den (8. zati 2018) dopoledne odpovida aktualni transpirace transpiraci
potencialni. Ve chvili, kdy aktualni transpirace dosadhne kritické hodnoty (Terir) je aktudlni
transpirace niz8i nez potencialni. Analogicky pak ve chvili, kdy intenzita potencialni transpirace
klesne zpét pod kritickou hodnotu, je opét plné vyhovéno atmosférické poptavce a aktualni
transpirace je rovna potencidlni transpiraci. V rannich hodinach ve dnech 7. a 9. zafi, kdy byly
splnény podminky pro tvorbu rosy, je aktudlni transpirace nulova kvili pfitomnosti rosy na
vegetaci. Redukce potencialni transpirace pii dosazeni zvolené kritické hodnoty (Tcrit = 0,8 cm/den)
V priméru snizuje vypoctenou potencialni transpiraci asi o 17 mm/mesic (vypocteno z letnich
mesiclt Cerven az srpen vSech experimentalnich let 2000-2018). Citlivostni analyza kritické
hodnoty transpirace je provedena Vv nasledujici kapitole. Aktualni transpirace byla nizsi nez
potencialni kvtili rosnym udalostem cca o 5 mm/mésic. Aplikace nulové aktualni transpirace béhem
intercepcnich epizod sniZzila celkovou aktualni transpirace az o 2 mm/meésic.
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Obr. 32: Potencialni a aktuélni transpirace: a) redukce transpirace pii pfekrodeni kritické hodnoty transpirace (Terit) @
redukce transpirace béhem rosnych udélosti. Povodi Uhlifska, rok 2018; b) vypoctené ro¢ni thrny aktudlni transpirace a
redukeci potencidlni transpirace. Povodi Uhliiska.

Primérnd potencialni transpirace v 19letém studovaném obdobi ¢ini 366 mm/rok pro celé povodi
a 352 v ptipadé travy, resp. 380 mm/rok v ptipade lesa. Celkové ro¢ni thrny aktuélni transpirace a
jednotlivych redukci potencidlni transpirace jsou zobrazeny na Obr. 32b a piilohach v Tab. 19.
Potencialni transpirace povodi je pomoci Terit redukovana v priméru o 73 mm/rok (62 mm/rok
vtravé, 84 mm/rok vlese). K nejvétsi redukci z divodu dosazeni Teie doSlo v letech
s nadprimérnou odhadovanou ET, a naopak. Pti zvoleni jiné Grovné, Teic= 1,2 cm/den, by byla
aktudlni transpirace niz$i nez potencidlni v priméru o 44 mm/rok, coz predstavuje asi 12 % T.
Naopak pfi Terit = 0,5 cm/den by byla aktualni transpirace nizsi nez potencialni v priméru o 141
mm/rok, coz pfedstavuje asi 39 % vypoctené T.

Velikost nerealizované potencidlni transpirace béhem intercepCnich epizod na povodi byla
v praméru 8,3 mm/rok (8,5 mm/rok v travé, 8,0 mm/rok v lese). Nejvyssi byly hodnoty
nerealizované potencialni transpirace béhem intercepénich epizod v letech s vysokou intercepéni
ztratou a zaroven vysokou ETy, tj. v letech 2007-2009. Bé&hem rosnych udalosti se v priméru
nevytranspirovalo 28 mm/rok (36 mm/rok v travé, 21 mm v lese), coz piedstavuje 7,7 % potencialni
transpirace. Gerlein-Safdi et al. (2018) uvadi pro stfedomotské klima az 25% redukci ro¢ni
transpirace vlivem tvorby rosy. Vyssi vliv tvorby rosy na transpiraci je patrné dan vyssi
atmosférickou poptavkou a absenci sn€hové pokryvky Vzimnim obdobi vzhledem
k subtropickému klimatu jejich lokality.

V procentech potencidlni transpirace predstavuje redukce pii prekroceni Terit 29,9 %, nerealizovana
potencialni transpirace béhem intercepcnich epizod 2,3 % a 7,7 % T, piedstavuje nerealizovana
potencialni transpirace béhem rosnych udalosti. Vysledna kumulativni aktualni transpirace je ve
sledovaném obdobi relativné stabilni (Obr. 32b). Primérna ro¢ni kumulativni aktualni transpirace
povodi je 257+49 m. Primérna ro¢ni kumulativni transpirace v ptipadé vyhradné travniho porostu
¢ini 246+£45 mm a 266+54 mm v piipad¢ lesa.

Relativni stabilita To (Obr. 32b, 6 = 49 mm/rok) je déna piedevsim predpokladem izohydrického
chovani smrku a aplikaci redukce potencialni transpirace pii dosazeni Tcrit. Redukce pii prekroceni
Terit potlacuje odchylky pozorované v odhadované potencialni transpiraci. Meziro¢ni odchylky
v odhadované potencialni transpiraci jsou vyznamnéjsi (6 = 90 mm/rok) a souvisi s obrovskou
variabilitou méfenych ¢i odhadovanych veliéin (radiace, rychlost vétru, LAI atd.).
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6.5 Vodni bilance povodi a citlivostni analyza

Vodni bilance povodi Uhlifska

V této kapitole byly vycisleny jednotlivé slozky vodni bilance (srazky, odtok, transpirace,
intercepCni ztrata, sublimaéni ztrata) na povodi Uhlifska a dle rovnice 4 byla vypoctena zména
z4soby vody v povodi. Primérné ro¢ni a sezonni hodnoty méfenych a odhadovanych komponentt
vodni bilance na povodi Uhlifska jsou uvedeny v Tab. 12. Kazda slozka je vyjadiena jako
¢ast primérnych rocnich srazek (1353,4 mm/rok). Méfeny odtok tvoii 70,7 % srazek. Primérny
odtokovy koeficient letnich obdobi je 0,54. Pomérné€ nizka hodnota je dana pfedevsim ztrdtou vody
transpiraci (asi 33 % letnich srazek) a intercepci srazek (cca 19 % letnich srazek). Naopak v zimnim
obdobi je odtokovy koeficient vysoky (0,88). Odhadnutd sublimace snéhové pokryvky tvoii jen
necelé 4 % zimnich srazek, coz odpovida 1,7 % ro¢nich srazek. Vysledky ukazuji na pokles zasoby
vody Vv povodi béhem experimentalniho obdobi. Zasoba vody v povodi klesla v priméru o
21,7 mm/rok (tj. 1,6 % srazek). Pomémé vyrazny rozdil v primérnych zménach zasoby vody
v povodi letniho (-60,5 mm/rok) a zimniho obdobi (+38,9 mm/rok) (Tab. 12) je do zna¢né miry
ovlivnén volbou zacatku letniho obdobi. Letni obdobi je definovdno od 1. kvétna do 31. fijna.
Snéhova pokryvka, kterd napadla v zimnim obdobi Casto roztava a odtékd z povodi az v kvétnu,
tedy v letnim obdobi.

Podrobnéjsi analyza méfenych odtokt, separace zakladniho odtoku a analyza trendt jednotlivych
veli¢in métenych na povodi Uhlifska jsou uvedeny v prilohach 9.7 Odtok z povodi Uhlitska a 9.8
Analyza trendi. Ptiloha 9.9 Odhad spotieby vody na tvorbu nové dievni hmoty popisuje moznost
zahrnuti dal§iho komponentu vodni bilance povodi.

Tab. 12: Komponenty vodni bilance pro 19leté studované obdobi. Povodi Uhlifska. Letni obdobi je uvaZovano od 1.

kvétna do 31. fijna a od 1. listopadu do 30. dubna je zimni obdobi. V zavorkach jsou uvedeny podily (v %) jednotlivych
komponenta z ro¢nich srazek. Tavg je praimérna teplota daného obdobi.

Komponenty vodni bilance Celoro¢ni Letni obdobi Zimni obdobi

(Tavg =6.4 °C) (Tavg =124 OC) (Tavg =0.2 °C)

Jednotky mm % mm % mm %
Srazky 1353.4 100.0 710.7 (52.5) 642.8 (47.5)
Odtok 956.3 70.7 400.2 (29.6) 556.1 (41.1)
Transpirace 256.5 19.0 2325 (17.2) 240 (1.8)
Evaporace=intercepéni ztrata 138.9 10.3 137.8 (10.2) 11 (0.1)
Sublimace sn¢hu 234 1.7 0.7 (0.1) 22.7 (1.7)
Zména zasoby -21.7 -1.6 -60.5 (-4.5) 38.9 (2.9)

Celkovéa zasoba vody v povodi klesne o 412 mm a v jednotlivych letech se pohybuje od -744 mm
do +267 mm (Obr. 43 v prilohach). Pokles zasoby vody v povodi zpusobily zejména roky
S podprumérnymi srazkovymi uhrny a celkové teplym charakterem pocasi (napt. 2003, 2015 a
2018). Letni srazkové thrny v téchto letech jsou vzdy nizs$i nez 434 mm. Z hlediska negativni
zmény zasoby vody v povodi se vSak ukazuji problematicka predevsim tepla zimni obdobi (napf.
v letech 2008 a 2014). V téchto zimnich obdobich byla primérna teplota vzduchu 2 °C. Primérna
teplota zimniho obdobi pro celé 19leté obdobi je pfitom 0,2 °C. V teplejsich zimach klesd pomér
snéhovych a kapalnych srazek (napt. Merio et al., 2019) a vétsi ¢ast srazek okamzité opousti povodi
ve formé& pfimého odtoku. Tomu odpovidaji vysoké odtokové koeficienty v téchto zimnich
obdobich (0,94 a 1,03). Vyssi teploty a podil kapalnych srazek v zimé snizuje charakteristické jarni
tani, pti kterém je povodi nasyceno a mize doplnit zasobu vody v povodi. Vyse uvedené poznatky
jsou v souladu s odbornou literaturou (Neukum a Azzam, 2012; Langhammer et al., 2020). Obecné
je jarni tani povazovano za kli¢ové obdobi pro horska lesni povodi. Napi. Chen et al. (2018)
povazuji jarni tani za vyznamny zdroj doplitovani podzemnich vod.
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Negativni vodni bilance v letech 2010 a 2018 také souvisi s absenci charakteristického jarniho tani.
Nizké jarni odtoky vSak v téchto letech nebyly zplisobeny vysokymi teplotami, ale nizkymi
srazkami béhem zimniho obdobi (470,4 a 440,3 mm, tj. 73 a 69 % prumérného zimniho srazkového
uhrnu). Reakce povodi na sucha zimni obdobi je obvykle zpozdéna (Peters et al., 2006) a projevuje
se obvykle az v nasledujicim letnim obdobi (van Loon et al., 2010; Jenicek et al., 2018), cemuz
Vv ptipade povodi Uhlifska odpovida podprimérny odtokovy koeficient v letnim obdobi roku 2018
(0,31, tj. pouze cca 57 % pramérného odtokového koeficientu v tomto obdobi).

vvvvvv

zacatkem transpirace vegetace (v poloving bfezna), nez je pro povodi typické (v polovin€ dubna).
Naopak k doplnéni zasoby vody v povodi ptispély srazkové bohaté roky s celkové niz§i radiaci
(2010,2013 a2 2017). Kladn4a zména zasoby (141 mm/rok) byla vypoctena i v jinak primérném roce
2016. Divodem dopliiovani zasob vody v povodi by mohly byt dva ptedchazejici extrémné suché
a teplé roky 2014 a 2015 a dostatecné dlouhé obdobi jarniho tani v samotném roce 2016.

Meveni hladiny podzemni vody

Negativni zménu zasoby vody v povodi v poslednich letech indikuje i méfeni hladiny podzemni
vody v jednom z mélkych vrtt na dné udoli povodi Uhliiska. Na Obr. 33 jsou zobrazeny relativni
hladiny podzemni vody méfeny ve dvou vrtech v blizkosti toku Cerna Nisa spoletné
s odhadovanou zménou zasoby vody v povodi. Zatimco vrt blize toku nevykazoval bé&hem
experimentalniho obdobi zadny trend, vrt situovany dal od toku zaznamenal znatelny pokles
hladiny podzemni vody v letech 2013-2017. Pokles hladiny podzemni vody mélkych zvodni na
povodi je doprovazen také pozorovanym zanikem nékolika drobnych ptitok a dfive
identifikovanych variabilnich zdrojovych oblasti na dn¢ udoli.
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Obr. 33: Méfené relativni hladiny podzemni vody k zemskému povrchu ve dvou mélkych vrtech na dné adoli v povodi
Uhliiska spole¢né s odhadovanou zménou zasoby vody v povodi. St je zdsoba vody v povodi v roce t a Szo00 v roce 2000.

Citlivost vodni bilance na volbu Tt

Citlivost vodni bilance na zménu Terit byla provedena v rozmezi hodnot 0-90 000 dni. Takto Siroké
rozmezi bylo vybrano proto, aby pokrylo vSechny fyzikalné mozné hodnoty, které jsou v souladu
s literaturou. Analyza umoznuje dalsi studium izohydrického chovani smrki a ovéteni vhodnosti
zvolené hodnoty Terit (Terit= 0,8 cm/den).
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Na Obr. 34 je zavislost kumulativni zmény zasoby vody v povodi Uhlifska béhem studovaného
19letého obdobi na zvolené kritické hodnoté transpirace. Jak jiz bylo zminéno, pii dosazeni Terit
klesne potencial vody v xylému na kritickou hodnotu. Rostlina uzavira stomata a aktualni
transpirace se rovna Teit. Pfi zvolené Terit = 0,8 cm/den vychazi celkova zména zasoby vody
v povodi -412 mm a T, je redukovana pti dosazeni Terit V priméru o 73 mm/rok, coz odpovida
pfiblizné 19 % Tp. Nulovad zména zasoby vody

5000

v povodi béhem studovanych let by odpovidala 2 4000 4566
redukci pfi  kritické hodnoté Teir = % |
0,69 cm/den. Za této situace by byla T, o 3000 7

c
zredukovana v priméru o 94 mm/rok, coz je 2§ 2000 A
predstavuje 24 % T,. Naopak pokud by = £ 1490
odhadnutd T, na povodi Uhlifski nebyla 3 o | .
redukovdna pii dosazeni Teit, kumulativni E -412
zména zésoby vody v povodi za studované 2 1900 7 1395 -1796
191eté obdobi by vysla vyrazné zaporna (-1796 -2000 - - - -

0.0 1.0 2.0 3.0 4.0 5.0

mm). Takovy extrémni pokles zasoby vod
) vy X p z y vody Kritickd hodnota transpirace (cm/den)

v povodi neni podpofen zadnymi méfenimi

b S di, Obr. 34: Zavislost kumulativni zmény zasoby vody v povodi
nebo pozorovanimi na povodi, coz nepfimo Uhlitska béhem studovanych let 2000-2018 na kritické

potvrzuje dulezitost zohlednéni redukce pifi hodnoté transpirace.
piekroceni kritické hodnoty transpirace.

Analyza nejistoty vodni bilance

Citlivostni analyza hodnoty Tcrit prokazala velky vliv tohoto parametru na zménu zasoby vody
v povodi. Nejen parametry aktualni transpirace jsou spjaty s velkou nejistotou. Nejistotou jsou
zatizeny také meéfené nebo odhadované slozky vodni bilance. Odhad nejistot jednotlivych
komponent vodni bilance a jejich propagace skrze rovnici vodni bilance je pfedmétem této
kapitoly.

Pro potieby analyzy byly nejistoty vSech komponentli vodni bilance povazovany za nahodnou
veli¢inu charakterizovanou symetrickym (Gaussovym) ¢i asymetrickym (trojuhelnikovym)
rozdélenim pravdépodobnosti. Asymetrické rozd€leni pravdépodobnosti bylo pouzito u
komponentl s pfedpokladanou systematickou chybou méfenti, tj. u letnich srazek v celém obdobi a
transpiraci od roku 2010. Velikost nejistot jednotlivych komponentl vodni bilance povodi Uhlifska
byly alternativné odhadnuty pomoci smérodatnych odchylek dennich ¢asovych fad pomoci
expertniho odhadu. Odhadované nejistoty jsou v Tab. 13.

Tab. 13: Odhadované nejistoty jednotlivych komponentl vodni bilance povodi Uhliiska.

Zpuvmb Odha,d u/ Letni Zimni Sublimace Intercepéni Aktualni
¢len vodni x . Odtok " . .
bilance srazky srazky snéhu ztrata transpirace
Expertni 10-15% 30 % 2-5% 20 % 10 % 15%
Z variability 17% 19 % 8% 7% 11% 6%

dennich dat

U meéfeni letnich srazek se pfedpokladalo systematické podhodnocovani srazkovych thrni
(zejména kvili zaneseni odtokového trychtyte srazkoméru a mechanickym chybam c¢lunku). Miru
podhodnoceni métfeni kapalnych srazek také ovliviiuje rychlost vétru a pfitomnost stromu
Vv blizkém okoli métfeni. Primérna vzdalenost stromll od méteni je 10 m+2 m.

69



6 Studie vodni bilance povodi zaméfena na vliv vegetacniho krytu

Podhodnoceni métenych srazek mize byt obzvlasté vyznamné také v piipadé letnich vydatnych
srazek. Systematické podhodnoceni intenzivnich srazek o 10 % by znamenalo v ptipadé povodi
Uhlifska 3% chybu v celkovych ro¢nich srdzkovych uhrnech. Z téchto divodi se v této praci
uvazuje nejistota letnich srazek jako asymetricky rozdélena s ocekavanou smérodatnou odchylkou
10 % pro srazky s podprimérnou rychlosti vétru a s 15% smérodatnou odchylkou pro srazkové
udalosti s nadpriimérnou rychlosti vétru.

Presnost métfeni zimnich srazek muaze byt zhorSena, pokud jsou méfici zafizeni umisténa
v oblastech, kde se tvoii sné¢hové zavéje. Obecné je vliv vétru na méfeni snéhovych srazek vyrazny
a zpusobuje nejistotu méfeni v rozmezi 10-50 % (WMO, 2008). V této praci se predpokladaji
nejistoty zimnich srazek v rozsahu +30 %.

Nejistota spojena S métenim prutoku byla uvazovana +5 % pro Cipolettiho preliv na UHL (USDA,
2001) a +4 % pro trojuhelnikovy ostrohranny pieliv na stanovisti POR. Pro roky s nadprimérnymi
odtoky byla nejistota méteni pritoku na stanovisti POR sniZena na +2 % (Shen, 1981). Po podrobné
kontrole dat byly dal§i mozné chyby méfeni (jako je podtékani ptelivu nebo pfitomnost ledové
vrstvy znemoznujici korektni meéfeni pirepadové vysky) povazovany za nevyznamné i
nevyskytujici se, a proto byly zanedbany.

U transpirace byla piedpokladana nejistota £15 %. Langensiepen et al. (2009) uvadéji nejistoty
transpiraci u zemédélskych plodin o néco nizsi a soucasné i odhad na zakladé variability dennich
transpiraci ukazuje na nizsi hodnotu (Tab. 13). Na druhou stranu vegetace na povodi Uhlifska je
vyrazné heterogenni a méfené primarni meteorologické veliiny jsou zatizeny vétsi nejistotou
(ptedevsim meéfeni radiace, rychlosti vétru) a proto byla nejistota transpirace zvolena vyssi.
V souvislosti s ristem stromi v blizkosti meteorologickych méteni, byla transpirace povazovana
za podhodnocenou v obdobi, kdy stromy zacaly vice ovliviiovat meteorologicka méfeni (od roku
2010). Asymetrické trojuhelnikové rozdéleni pravdépodobnosti nejistoty transpirace bylo
odhadnuto tak, aby kompenzovalo predpokladané 4% podhodnoceni transpirace. Do roku 2010
bylo pro nejistoty odhadované transpirace zvoleno Gaussovo rozdéleni pravdépodobnosti.

Nejistota intercepéni ztraty byla odhadnuta pomoci smérodatné odchylky dennich dat na £10 % a
u sublimace byla zvolena hodnota +20 %.

Zobrazeni vSech komponentt vodni bilance s jejich nejistotami vyjadienymi jako zména zasoby
vody v povodi v praimérném roce 2016 je na Obr. 35. Napf. tmavé modra plna kiivka vypovida o
tom, jak by se zménila zdsoba vody v povodi vroce 2016, pokud bychom uvazovali pouze

S nejistotou zimnich srazek a ostatni Cleny 0.25 -

vodni bilance bychom uvazovali bez nejistot. é :;ie:rjl,ssrf;kgy
Zména zasoby vody V povodi za rok 2016 by 0.2 .;: Odtok

v tomto piipadé byla 140,8+64,4 mm/rok a & —Interceptni ztréta
$90% pravdépodobnosti by byla zména 3 0.15 | i —Aktudlnitranspirace

««» Sublimace snéhu

zasoby vrozmezi od 37,8 mm/rok do
244,0 mm/rok. Nejistoty pfisuzované v této
praci zimnim srazkam jsou nejvyssi. Naopak
nejmensi nejistotu do celkové zmény zasoby
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L . o, . ; . Obr. 35: Nejistoty jednotlivych komponentt vodni bilance
aktualni transpirace odrazi predpokladané povodi Uhlitska v roce 2016 vyjadieny jako zména zasoby

podhodnoceni letnich srazek zpusobujici vody v povodiv daném roce.
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pravdépodobné podhodnoceni zmény zasoby v povodi a podhodnoceni aktualni transpirace
zpusobujici naopak nadhodnoceni zmény zasoby. Pokud bychom uvazovali pouze s nejistotami
letnich srazek a nejistoty ostatnich komponentti zanedbali, pak by pravdépodobnd zména zasoby
stoupla ze 140,8 mm/rok na 157,0 mm/rok. Naopak pii pouZiti nejistot pouze aktualni transpirace
by zména zasoby v roce 2016 klesla na 128,1 mm/rok.

Sireni nejistot

Nejistoty promitnuté do zmén zdsoby vody v povodi v jednotlivych letech béhem studovaného
obdobi 20002018 vypoctenych dle rovnice 4 jsou na Obr. 36a. Rozdéleni nejistot zmény zasoby
v jednotlivych letech byla ziskana konvolu¢ni propagaci odhadovanych nejistot jednotlivych
komponentt vodni bilance v danych letech. Ktivky z let 2014, 2015 a 2018 jsou zatiZeny relativné
nizkou nejistotou oproti ostatnim roktim (Gzky vrchol) a zaroven vSechny indikuji vyrazny pokles
zasoby vody v povodi. Nizka nejistota v téchto letech je dana ptfedevSim nizkymi zimnimi
srazkami, které jsou spojeny s vysokou nejistotou. Nizké zimni srazky jsou spojeny s poklesem
zasoby vody v povodi a zaroven snizuji velikost celkové nejistoty zmény zasoby. Ze stejného
dtvodu je relativné nizka nejistota zmény zasoby vody v povodi také vroce 2010, kdy ale
neobycejné srazkoveé bohaté letni obdobi posunulo kfivku do kladnych hodnot. Nejvice vychyleny
do kladnych hodnot je rok 2017, ktery patii k srdzkové nejbohatSim a zaroven nasledoval po
nekolika suchych letech. Nadprimérné mnozstvi srazek se neprojevilo vyraznéj$im zvySenim
odtoku a dochazelo k doplnovani zasoby vody v povodi.
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Obr. 36: a) Rozdéleni nejistot spojenych se zménou zasoby vody v povodi v jednotlivych letech 2000-2018
experimentalniho povodi Uhlifskd. b) Kumulativni zména zasoby vody v povodi v letech 2000-2018 s 90% a 50%
intervalem spolehlivosti. St je zasoba vody v povodi v roce t a Sz2o00 v roce 2000.

Obr. 36b zobrazuje kumulativni nejistotu spojenou s odhadovanou zménou zasoby vody v povodi
v disledku propagace jednotlivych nejistot komponentd vodni bilance beéhem celého
experimentalniho obdobi 2000-2018. Ocekavana hodnota zmény vodni bilance po 19 letech pii
uvazovani nejistot (-195 mm) se vyrazné li§i od hodnoty ziskané prostym souctem jednotlivych
¢lenti bez propagace jejich nejistot (-412 mm). Ocekavand zméena bilance pii uvazovani nejistot je
vyrazné mensi kvili asymetrickému rozdéleni nejistoty letnich srazek, které byly po celou dobu
experimentalniho obdobi povazovany za podhodnocené. Obr. 36b zobrazuje také 90% a 50%
interval spolehlivosti, ze kterych je patrné, Ze nejistota zmény zasoby v povodi v Case roste. Na
konci 19letého obdobi je vysledna zména zasoby vody v povodi s90% pravdépodobnosti
Vv rozmezi -693,7-304,7 mm a s 74% pravdépodobnosti je vodni bilance negativni, tedy s touto
pravdépodobnosti doslo ve zkoumaném obdobi K poklesu zasoby vody v povodi.
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Prace se zabyvd studiem hydrologickych kvantitativnich vazeb mezi transpiraci rostlin a
vlhkostnim rezimem pud. Prvni ¢ast se zaméfuje na studium aktualni transpirace v metitku
stromového jedince. Pro tento ucel byly vybrany dvé kontrastni lesni lokality na povodi Liz na
Sumavé (smrkovy a bukovy porost). Na obou lokalitach bylo provedeno méfeni mizniho toku a
méfeni stavu padni vody Vv profilu (vlhkosti a tlaky padni vody). Méfeni byla porovnana s vystupy
modelu S1D. Studovano bylo chovani jedinci smrku ztepilého a buku lesniho z hlediska
kofenového odbéru a redukce potencialni transpirace. Definovany byly dva simulacni scénare
s riznou hustotou a hloubkou kotenového systému.

Vysledky ukazaly, ze mizni toky smrku i simulovana aktualni transpirace byly niz$i nez
odhadovana potencialni transpirace. Po vyCerpani kapacity dosahovala simulovana intenzita
aktualni transpirace kritické hodnoty potencialu v xylému odpovidajici hodnoté 0,8 cm/den.
Naopak v bukovém lese nedoslo béhem studovaného obdobi dle simulaci k redukci potencialni
transpirace. Porovnani simulované aktualni transpirace a kofenového odbéru s méfenymi miznimi
toky v bucich navic ukazuji, Ze buky nevyuZzivaji svou hydraulickou kapacitu stejnym zptisobem
jako smrky, které hydraulickou zasobu téméi kazdy den v dopolednich hodinach vycerpaji a
V odpolednich hodinach ji dopliiuji.

Tlaky pudni vody i vlhkosti ve smrkovém lese byly v dobré shodé s modelem. Lepsi shody bylo
vSak docileno v pfipadé scénare se simulovanym kofenovym systémem dosahujicim do hlubsich
vrstev nez v piipadé€ scénare s mélkymi kofeny. Vyssi kofenovy odbér ze svrchnich pidnich vrstev
oproti hlub§im potvrdila série nepfimych indicii i) nizsi shoda simulovanych a méfenych tlakd
pudni vody u svrchni vrstvy, ii) vyrazné nizsi tlaky ptadni vody v hloubce 15 cm pod povrchem
V porovnani s ostatnimi méfenymi tlaky v niz§ich hloubkach, iii) méfeni velmi nizkych tlaki
V hloubce 15 ¢cm pod povrchem na zacatku simula¢niho obdobi, jenz nasledné vedlo k selhani
tenzometru, iv) vysledky citlivostni analyzy modelu na volbu parametru kotenového odporu.

Tlaky ptadni vody na lokalité v bukovém lese byly tvarové velmi podobné méfenym hodnotam,
nicmén¢ nebylo nalezeno optimalni nastaveni hydraulickych parametrl v hornich vrstvach pady.
Stejné jako v piipadé lokality ve smrkovém lese bylo i na lokalité v bukovém porostu lepsich
vysledk dosazeno ve scénafi s hlubokymi kofeny. V mélkych vrstvach dochazelo ve scénafi
s mé&lkym kofenovym systémem K vét§imu vysusovani, a naopak v hlubsich vrstvach byla patrna
niz$i variabilita simulovanych tlakti ptidni vody a vlhkosti, nez naznac¢ovala méfena data.

Citlivostni analyza modelu na volbu parametru kofenového odporu potvrdila rozdilné chovani
smrkového a bukového porostu z hlediska redukce potencidlni transpirace. Analyza prokazala
velkou citlivost modelu v piipadé simulaci lokality ve smrkovém lese a nizkou citlivost v piipadé
simulaci lokality v bukovém lese. Primérna modelova efektivita simulaci ve smrkovém porostu
byla nejvyssi pii zvolené hodnoté kofenového odporu 55 000 dni, ktery odpovida redukci
potencialni transpirace cca o0 20 %. V rozmezi kotfenového odporu 0—20 000 dni nedoslo k redukci
potencialni transpirace. Se zvySujicim se odporem redukce potencialni transpirace roste az na 35 %.
V piipadé bukového lesa nedoslo k redukci potencialni transpirace pii zadném ze zvoleného
sirokého rozmezi kofenového odporu.

Druha ¢ast prace vyuzila vyse zminéné poznatky z detailni studie a byla vénovana studiu aktualni
transpirace na urovni povodi (Uhlifska v Jizerskych horach) a vypoétu vodni bilance povodi béhem
191etého experimentalniho obdobi (2000-2018).

Celkova vypoctena zasoba vody v povodi Uhlifska béhem 19letého experimentalniho obdobi klesla
0412 mm aV jednotlivych letech se pohybovala od -744 mm do +267 mm. Odhadovana negativni
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zména zasoby vody v povodi byla prisouzena piedev§im absenci silného jasného tani snéhové
pokryvky, pii kterém dochazi k perkolaci vody do hlubsich vrstev a dopliovani zasoby vody v
povodi. Teplé zimy mély za néasledek zménu poméru kapalnych a pevnych srdzek ve prospéch
kapalnych a Cast&jsi epizody tani snéhu v zimé. Za negativni bilanci je zodpovédnych také nékolik
poslednich velmi teplych a srazkové velmi podprumémych let. Analyza nejistot jednotlivych
komponentt a jejich Sifeni behem studovaného 19letého obdobi ukdzala na negativni zménu zasoby
vody Vv povodi s 74% pravdépodobnosti.

Zasadni roli ve vysledné bilanci hraje izohydricky charakter hospodateni s vodou smrkového lesa.
Pouziti kritické hodnoty transpirace vyrovnava vliv mezirocni variability hnacich sil transpirace a
zmény vegetaCnich charakteristik. Neuvazovani izohydrické redukce potencidlni transpirace by
vedlo k vyrazné negativni zasobé vody v povodi, coz neni v souladu s dostupnymi méfenimi (napf.
hladin podzemnich vod ¢i tlakd ptidni vody) ani pozorovanim.

Dil¢i vysledky obou studii pomohly k lepsimu pochopeni dynamiky vodniho cyklu v lesnich
ekosystémech a rozdilného chovani smrkového a bukového lesa z hlediska kotenového odbéru a
redukce potencialni transpirace.
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9  Piilohy

9.1 Méreni stomatalniho odporu

S ohledem na odhad aktualni transpirace byla provedena monitorovaci kampan stomatalniho
odporu listl. Stomatalni odpor ma tizkou vazbu na aktualni transpiraci vyssich rostlin. Stomatalni
odpor je nepiimo umérny velikosti stomatdlni vodivosti a charakterizuje miru uzavieni
stomatalnich praducht (malych pért na spodni strané listu). K monitorovaci kampani byl pouzit
ptistroj porometr Leaf porometr SC-1 (Decagon Devices, Inc.). Senzorova hlava snimace obsahuje
dvé cidla, ktera méfi vlhkost a teplotu. Pfed samotnym méfenim je potfeba vyrovnat teploty a
vlhkosti v obou ¢idlech. K tomuto ucelu slouzi vysuSujici komora s protiepavaci kulickou. Princip
urceni stomatalniho odporu je zaloZen na rovnosti toku vodni pary mezi spodnim a hornim ¢idlem
a mezi hornim ¢idlem a stomaty listd. Tento vztah je vyjadfen rovnici:

CG—C -G
Rs+R, R,

(55)

kde R je odpor (s/m). Index s znaci stomata, 1 horni ¢idlo a 2 spodni ¢idlo. C je molarni podil
vodnich par (=) a je vypoéitavan pomoci méfeni relativni vlhkosti vzduchu ze vztahu:

C; = RH - pys(T) (56)
Patm

kde RH je relativni vlhkost vzduchu a pys (T) nasyceny tlak vodnich par pfi teploté vzduchu T a pam

je atmosféricky tlak (Pa). Odpory R1 a R: jsou dopocteny z namétenych teplot a znamych vlastnosti

senzorové hlavice. Vyslednou veli¢inou, kterou lze pfimo cCist na displeji porometru je tedy

stomatalni odpor (s/m) nebo stomatalni vodivost (gs, mmol/m?s). Vzijemny vztah mezi

stomatalnim odporem a stomatalni vodivosti vyjadiuje rovnice:

ge = 1000 (57)
R; - 0.0244

Aby se eliminovaly chyby pfi provadéni méfeni ze zkuSenosti plynou nasledujici doporuceni.
Pokud se provadi opakované meéteni stomatalniho odporu v Case, je nutné méfit pokazdé stejné i
velmi blizké listy (napiiklad listy na stejné vétvi, se stejnymi slune¢nimi a povétrnostnimi
podminkami), protoZe variabilita stomatalniho odporu listd v ramci jednoho stromu je velika. Na
druhou stranu nelze provadét nékolik opakovanych méfeni na stejném listu bez ¢asového odstupu
nékolika minut. Bezprostfedné po méfeni mohou byt stomata timto méfenim ovlivnéna (Krober et
al., 2015). Nejlépe se osvedcil postup Sest méfeni listl na stejné vétvi vzdy po jedné kalibraci.
Tento postup je mozné opakovat po cca 30 az 60 minutach. Porometr by mél byt umistén na list
mimo jeho priméarni Zilu. Zila ma mnohem vy$§i odpor neZ povrch listu a méfeni by bylo
nadhodnoceno. Stomatalni odpor je také siln¢ ovlivnén vné€jsimi podminkami jako je fotosynteticka
sloZka slunecni radiace, teplota vzduchu a vlhkost vzduchu Kréber et al. (2015). Porometr by proto
mél byt mezi kalibraci a métenim umistén pii konstantni teploté a vlhkosti vzduchu.

V této praci bylo provedeno méfeni stomatalniho odporu ve dvou lokalitach a celkem ve ¢tyfech
dnech (Tab. 14).
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Tab. 14: Detaily méfeni stomatalniho odporu porometrem Leaf porometr SC-1.

mcgfsfl;:li Rod stromu Lokalita Datum Cas
1 Acer Korkusova Hut,, okres Vimperk ~ 23.7.—-24.07.2018  21:21 - 22:24
2 Platanus Praha-Dejvice, park pred NTK 01.08.2018 8:30-17:30
3 Platanus Praha-Dejvice, park pted NTK 27.09.2018 8:30 -17:30
4 Platanus Praha-Dejvice, park pred NTK 03.07.2018 12:30 - 19:00

Prvnim méfenim bylo celodenni méfeni (24.7. 2018) na listech jedince rodu Acer v katastru obce
Korkusova Hut' u Vimperka na Sumavé. Stomatélni odpory méfené béhem celého dne nabyvaly
hodnot od 57 do 833 s/m (Obr. 37). Toto rozmezi je v souladu shodnotami publikovanymi
v odborné literature. Breuer et al. (2002) uvadi rozsah stomatalnich odpori rizné starych jedinca
rodu Acer od 208 do 909 s/m. Métené odpory odpovidaji pfedpokladanému prib&hu potencialni
transpirace v pribéhu dne. Nejvyssi hodnoty stomatalnich odport byly zaznamenany po zapadu
slunce a v noci (vice nez 600 s/m). Naopak nejnizsi stomatalni odpory byly méfeny v poledne
(kolem 120 s/m), kdy jsou stomata listli pln€ oteviena, rostlina piijima oxid uhli¢ity a uvoliuje
vodni paru. Z Obr. 37 je patrna niz$i variabilita mé&fenych odporti béhem dne, kdy na listy dopada
slune¢ni zafeni. Pfimé sluneCni zafeni ma na variabilitu vétsi vliv neZ samotny vychod a zapad
slunce. Béhem dne, kdy na listy dopada slune¢ni zareni, byl primérny méfeny odpor 146 s/m se
smérodatnou odchylkou 41 s/m. V ¢ase od vychodu do zapadu slunce byl primérny odpor jen o
néco malo vyssi (214 s/m), ale s téméf dvaapulkrat vys$si smérodatnou odchylkou 101 s/m.

900 X Acer 24.7. %
% Platanus 1.8. <
— 750 4 Platanus 3.7. x %
% X  Platanus 27.9. >
— 600
o
o
°
© 450
[
S
© 300
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Obr. 37: Méfené stomatalni odpory listl jedinci rodu Acer a Platanus v prubéhu étyf dni roku 2018. Stomatalni odpory
Vv jednotlivych dnech jsou prolozeny polynomem druhého stupné. Svétle Sedé podbarveni znaci stin pro listy jedince rodu
Platanus a tmaveé Seda pro listy jedince rodu Acer.

Druhym méfenym stromem byl jedinec rodu Platanus v Praze—Dejvicich, na kterém bylo méfeni
provedeno ve tfech riznych dnech (Tab. 14). Méfené odpory jsou vykresleny na Obr. 37 v¢etné
prolozeni polynomem druhého stupné a vyznaceného Casu, kdy na listy dopadal stin (svétle Sedé
podbarveni). Méfené odpory se pohybuji v podobném rozsahu (63-736 s/m), jako u jedince rodu
Acer a prubéhy odporti opét inverzné odpovidaji typickému priibéhu transpirace béhem dne. Vyssi
variabilitu méfenych odporti mizeme pozorovat v pribéhu 1. srpna, velmi horkého letniho dne.
Teplota vzduchu tento den byla okolo 35 °C a pfedchazelo mu nékolik velmi horkych dni bez
srazkovych udalosti (primérné denni teplota péti predchéazejicich dni byla 32 °C). Dvéma dal§imi
dny méfeni byly primérmeé teplé letni dny. Dne 3. ervenec a 27. zafi byly dny s primérmou teplotou
vzduchu ptes den okolo 26, resp. 23 °C a jasnou oblohou. V prubéhu dne, kdy byly listy vystaveny
pfimému slune¢nimu zafeni byl primérny odpor méteny dne 1. srpna 234 s/m se smérodatnou
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odchylkou 110 s/m. 3. Cervence, resp. 27. zafi byl prumérny odpor listd vystavenych piimému
slune¢nimu zareni 99, resp. 102 s/m se smérodatnou odchylkou 51, resp. 26 s/m. Vyssi odpory a
variabilita kolem poledne 1. srpna by mohly znadit ¢aste¢né uzavieni stomat nékterych listd
v dusledku vystaveni dlouhému suchu a vodnimu deficitu.
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9.2 Analyza mérenych vihkosti

Prestoze byly vlhkosti na experimentalni plose SMRK méteny na tiech stanovistim (I, II a III)
vzajemné vzdalenych jen par metri, byly pozorovany velké odliSnosti v méfenych vlhkostech
jednotlivymi ¢idly. Na stanovisti I jsou méfené vlhkosti velmi nizké (0,11-0,28) s velmi nizkou
variabilitou v jednotlivych hloubkach (12-18 %). Na stanovisti III jsou méfené vlhkosti po celou
dobu méfeni mirn€ vys$8i nez na stanovisti Il a pfi srazce je puda dle méteni rychleji nasycena a
poté rychleji vysycha nez ptida na stanovisti III. Me¢feni na stanovisti I bylo pravdépodobné
ovlivnéno vysokou kamenitosti pidy, diky niz mohla voda ¢idla obtékat. Siln¢ kamenita je ptida na
vSech tfech stanovistich, ale pfi instalaci ¢idel nebyla kamenitost uréena. Na jednotlivych
stanovistich je rizna, a navic mohlo dojit k rozdilnému sesedani pudy. Z tohoto divodu byly
porovnany méfené vlhkosti v simulovaném roce 2020 s vlhkostmi z roku kratce po instalaci ¢idel
(2009). Variabilita vlhkosti na stanovistich Il a III se v pribéhu let vyrazné nezménila. Na stanovisti
I vSak doslo k vyraznému poklesu absolutnich hodnot i variability méfenych vlhkosti ve vSech
hloubkach, coz naznacuje, Ze mohlo dojit k sedani kamenité ptidy béhem let. Pro dalsi analyzy
V této praci nebyly vlhkosti ze stanovisté I pouzity.

Cidly FDR méfené vlhkosti byly dale porovnany s UMS &idly méfenymi tlaky ptidni vody. Pro
porovnani byly tlaky pfepocteny pomoci v laboratofi ziskanych retencnich kiivek pudy (dale jen
,»vlhkost z tlaku®). VSechna FDR c¢idla méti nizsi vlhkosti a zaroven reaguji na srazku ve vetsi
hloubce vyrazné&ji nez vlhkosti z tlaki. Ve vétSich hloubkach bylo na lokalit¢ BUK pii silnych
srazkach zaznamenano nékolikrat v sezoén€ plné nasyceni pudy v okoli ¢idel. Vlhkost po srazce
rychle stoupne a né€jakou dobu se drzi na stejné hodnote, ackoli vlhkosti z tlakii opét klesaji. Doba
trvani plného nasyceni se s hloubkou prodluzuje, tj. profil vysycha od shora. Na lokalit¢ SMRK
nebylo v pribéhu letni sezony 2020 zaznamenano zadné plné nasyceni pidy v blizkosti ¢idel.
Kromé obdobi plného nasyceni ¢idel je mozné provést linedrni transformaci métenych vlhkosti
z FDR ¢idel, tak aby dobfte odpovidaly vlhkostem z tlakdi. Zavérem této analyzy métenych vlihkosti
je, ze jsou méfené vlhkosti pravdépodobné i pies diive provedenou kalibraci stale podhodnoceny.
Na druhou stranu samotné métené prubéhy vlhkosti v sezoéné se zdaji byt vérohodné.
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9.3 Horni okrajova podminka S1D modelu na povodi Liz

Horni okrajovou podminkou v modelu S1D je atmosférickd podminka, tj. podkorunova srazka a
potencialni transpirace. Podkorunova srazka ve smrkovém a bukovém lese byla odvozena z méfené
srazky na volné plose, ktera byla ponizena o vypoctenou intercepni ztratu zvolenym intercepénim
modelem. Kromé¢ prostorové distribuovanych méfeni preklopnymi srazkomeéry byla podkorunova
srazka na obou experimentalnich plochach méfena vadhovym srazkomérem. Méfena srazka na volné
plose ve vegetacni sezong 2020 (17. duben—26. fijen) na povodi Liz byla 601,4 mm. Ve smrkovém
lese byla pomoci intercepéniho modelu uréena podkorunova srazka (421,2 mm) téméf shodna
s mé&fenou podkorunovou srazkou (419,8 mm). V bukovém lese byl modelem odhadovany propad
(456,4 mm) o 15 mm niz§i nez méfend podkorunova srazka (471,4 mm). V bukovém lese byla
zjisténa podkorunova srazka cca o 50 mm vyssi nez ve smrkovém lese.

Velmi dobra shoda méfené a simulované intercepcni ztraty ve smrku potvrzuje, Ze jsou vhodné
zvolené parametry intercepcniho modelu smrkového lesa. Parametry intercepéniho modelu (Cm a
fy) smrkového lesa byly zvoleny stejné jako v piipadé smrkového lesa na povodi Jizerska (piiloha
9.4 Parametrizace intercepcniho modelu na povodi Uhlifsk4) dle méfeni ve smrkovém lese v povodi
Liz na Sumavé (Dohnal et al., 2014) v letech 2012 a 2013. V piipadé bukového lesa nebylo
dosazeno tak dobré shody, protoze parametry bukového lesa byly odhadovany pouze na zakladé
literatury (Cm = 4 mm, f; = 0,25, LAl =7 m?¥m? a h = 30 m). | v tomto ptipadé, je vSak mozné
povazovat vysledek modelu za uspokojivy. Lepsi shody modelu s méfenim, bylo dosazeno
upravou parametru volného propadu (fi). Pfi hodnoté fi = 0,43 je podkorunova srazka (471,3 mm)
témét rovna métené (471,4 mm). Kalibrovana hodnota parametru f; = 0,43 byla pouzita pro odhad
podkorunové srazky vstupujici do simulaci proudéni ptidni vody a aktualni transpirace na lokalité
BUK na povodi Liz béhem vegetacni sezony 2020.

Potencialni transpirace pro potieby okrajové podminky modelu S1D byla odhadnuta z vypoctené
potencialni evapotranspirace metodou Penmana-Monteithe, ktera byla poniZzena o intercepcni
vypar (odhadované intercepénim modelem). Kromé méfenych meteorologickych veli¢in bylo
k vypoctu potencialni evapotranspirace nutné urcit primérnou vysku lesa a LAI. Pramérna vyska
smrkového lesa byla z mistnich Setieni v roce 2015 odhadnuta na 28 m. Dale byla pro smrkovy les
pouzita hodnota LAl = 5,8 m?/m?, ktera je v souladu s méfenim LAI smrkového lesa na povodi Liz
(Dohnal et al., 2014).
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9.4 Parametrizace intercepéniho modelu na povodi Uhlifska

Pro aplikaci intercepcniho modelu bylo tfeba ziskat z literatury hodnoty parametrti kapacity listovi
a pokryvnosti pro dany druh vegetace. V ptipadé povodi Uhlitska v Jizerskych horach se jedna o
smrkovy les atravnaté plochy pokryté titinou chloupkatou. Pro lesni porost byly parametry
intercepcniho modelu (Cm a f;) zvoleny dle méfeni propadu ve smrkovém lese v povodi Liz na
Sumavé (Dohnal et al., 2014). Kapacita jehlic smrkii byla zji§téna v letech 2012 a 2013. Primé&rmé
ro¢ni hodnoty kapacity byly 2,1 respektive 2,0 mm. Maximalni naméfena kapacita z obou let byla
5,5 mm, nicmén¢ tato hodnota byla pravdépodobné nadhodnocena v disledku evaporace béhem
dlouhé srazkové udalosti (s dobou trvani 2370 minut). Proto byla s ohledem na vyslednou
intercepcni ztratu v této praci zvolena hodnota maximdlni kapacity smrkového lesa 5 mm.
Maximalni intercep¢ni kapacita travin byla zvolena 2,4 mm na zéklad¢ vysledkt predstavenych v
¢lanku Breuera et al., (2003), ktefi uvadi tuto hodnotu pro podobny druh trav, kavyl tuholisty (Stipa
tenacissima). Dale uvadéji napt. hodnotu 2,8 mm pro jilek vytrvaly (Lolium perenne). Zou et al.
(2015) uvadi rozmezi hodnot maximalni kapacity pro vysoké prérijni traviny 0,27 az 3,86 mm.
Druhy parametr intercepéniho modelu, volny propad (f;), byl v této praci zvolen u smrka 0,23
(odpovida 77% pokryvnosti vegetace v Dohnal et al., 2014). Pro traviny byl zvolen volny propad
0,6 (Breuer et al., 2003).

Zvolené parametry interceptniho modelu pro smrkovy les byly kalibrovany pomoci méfeni
podkorunovych srazek béhem vegetacni sezony 2020 (17. duben—26. fijen) na povodi Liz. Propad
vystupujici z intercepiniho modelu (421,2 mm) byl témé&f shodny s méfenou podkorunovou
srazkou (419,8 mm).

87



9 Prilohy

9.5 Simulace vyvoje vegetace v programu Forest simulator

Na experimentalnim povodi Uhlifska doslo béhem studovanych let k vyrazné zméné€ pokryvnosti.
Vyvoj lesa byl ztohoto divodu simulovan programem Forest simulator BWINpro (Nagel a
Schmidt, 2006). Simulace vyvoje lesa na povodi Uhlifska béhem experimentalnich let umoznily
predevsim odhad procentualniho zastoupeni lesa a travnatych ploch na povodi a zaroveinn odhad
zmén parametrti vstupujici do vypoctu potencidlni transpirace lesa a modelu intercepni ztraty.
Forest simulator BWINpro je podprogram komplexniho modelu TreeGrOSS (Tree Growth Open
Source Software, Nagel, 2005). Jadrem programu je statisticky rastovy model, ktery je zaloZen na
dlouhé casové tadé udaji z experimentalni oblasti lesnického vyzkumného ustavu
v severozapadnim Némecku (Nordwestdeutsche Forstliche Versuchsanstalt). Model umoziuje
simulovat rst, imrtnost, regeneraci a probirku lesniho porostu. Simulace probihaji v Sletych
intervalech. Vystupni informace o jednotlivych stromech zahrnuji druh, vék, DBH, vysku, sitku
koruny, pokryvnost koruny, pomér vysky stromu a priméru kmene nebo objem kmenového dieva.
Informace o lesnich celcich obsahuji primérny vék, primér kmene, vysku, pocet stromi na hektar
a bazalni plochu.

Vstupnimi daty pro simulace vyvoje lesa na experimentalnim povodi Uhlitska byly:

i)  udaje z lesnich hospodatskych map (procentualni zastoupeni vékovych stupni lesa) z let
1993, 1998, 2003 a 2013,

i)  pramérny vek lesa,

iii) pramérny pramér kmene,

iv) vyskaa

V)  bazalni plocha.
Povodi Uhlifska bylo pro ucely simulace rozdéleno na dvé casti, les nedoteny té€zbou a nove
vysazeny les (vysazeny na pocatku 90. let). Na pocatku simulace v roce 1993 byly pro les
nedotCeny té€Zbou odhadnuty nasledujici vstupni parametry: procentualni zastoupeni 43 %,
prumérny veék = 40 let, praimérny pramér kmene = 30 cm, vyska = 25 m, bazalni plocha = 38,1
m?/ha. Nové vysazeny les byl nastaven na po¢atku simulace 2lety s primérnou vyskou 0,5 m. Dalsi
parametry pouzité v této praci pti simulaci vyvoje lesa a nasledné k alometrickému vypoctu LAI
jsou uvedeny v Tab. 15. Vystupni simulované parametry lesa na povodi Uhlifska v prib&éhu
simula¢niho obdobi jsou uvedeny v Tab. 16.

Tab. 15: Vstupni parametry pouzité do programu Forest Simulator a parametry potfebné k alometrickému vypoctu.

Parametr Zdroj
Vyska stromi k probirce 14-36 m Nagel and Schmidt (2006)
Max. objem probirky 50 % Nagel and Schmidt (2006)
Césteéna ztrata pti opadu 0,1 - Tobin et al. (2006)
Roéni mira obmény listovi 0,2 - Tobin et al. (2006)
Specificka listova plocha 4,95 m?/kg Stenberg et al. (1999)

Tab. 16: Vystupni parametry ze simulaci vyvoje lesa na povodi Uhlifskd v obdobi 1993 az 2018.

s trorﬁgfle::k tar Polomér koruny Vyska Kkoruny Pramér kmene Vys$ka stromii

Rok Mlady Stary Mlady Stary Mlady Stary Mlady Stary Mlady Stary
les les les les les les les les les les
@) () (m) (cm) ()

1993 1600 640 0.7 0.7 0.25 15.2 0.5 275 0.5 24.8
1998 1600 540 0.7 0.7 0.67 14.4 14 30.5 1.7 26.9
2003 1600 460 0.7 0.7 141 15.6 1.9 334 33 28.9
2008 1600 330 0.7 0.7 1.41 15.3 29 36.6 51 30.7
2013 1600 300 0.7 0.7 1.82 13.9 3.9 33.6 6.9 29.9
2018 1600 300 0.7 0.7 1.84 11.9 5.1 37.1 8.3 31.0
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9.6 Index listové plochy

Index listové plochy (LAI — Leaf Area Index) je bezrozmérna veli¢ina vyjaditujici pomér plochy
listd k jednotce plochy povrchu zemé. Hodnota parametru LAI je dilezita pro vypocet potencialni
evapotranspirace. Konkrétné pro vypocet povrchového odporu je nutné znat tzv. aktivni index
listové plochy (LAlacive). LAlacive vyjadiuje pomér plochy aktivnich listd (tj. podilejicich se na
vyparu) a jednotkové plochy povrchu. Index listové plochy na povodi Uhlifska byl odhadovan
samostatné pro plochy smrkového lesa a travnaté plochy pokryté prevazné titinou chloupkatou. Na
povodi Liz bylo LAI odhadovano pro bukovy les z literatury a méteni. LAI smrkového lesa byl
uvazovan obdobny jako v pfipadé smrkového lesa na povodi Uhlitska.

Odhad a méreni LAI

Trtina chloupkata

Titiné chloupkaté se podrobné vénoval Holub (2000). Na zakladé této studie Herza (2005)
publikoval vztah pro vypocet indexu listové plochy (LAI) titiny chloupkaté béhem vegetaéni
sezony

) i
LAl ctive = 5 |(hmax — hmin) sin (ln (1 + 8N)) + hmin] (58)

kde hmax (m) je maximalni vyska vegetace béhem sezony, hmin (M) je Minimalni vyska vegetace
béhem sezony, i je pofadové Cislo dne v sezéné a N je celkovy pocet dni v sezoné.

Zacatek, respektive konec vegetacni sezony je stanoven na 117., respektive 305. juliansky den
V roce. Minimalni a maximalni vyska titiny chloupkaté je dle Holuba (2000) 0,05 m a 0,35 m.

Smrkovy les
V této praci byl pro odhad LAI smrkového lesa pouzit alometricky vzorec, ktery publikovali Tobin
et al. (2006). LAI vypocitavaji z odhadu listové biomasy a specifické listové plochy:

[Myie (1 + Fgps)SLA]

LAl = , (59)

Miit je kazdoroéni spad listdl (t/ha), Fans je Casteéna ztrata pti padani listt (Fass = 0,1), Ft je roéni
mira obmény listt (Ft= 0,2) a SLA je specificka listova plocha (angl. specific surface leaf area)
udavana v m¥kg. SLA je pomér plochy listovi v erstvém stavu a suché hmotnosti listd. V této
préci byla pro smrkovy les pouzita hodnota SLA = 4,95 m?/kg (Stenberg et al., 1999).

Kazdoro¢ni spad listd se vypocita jako:

F

n
My = FB———t
lie 100001 + Fypy (60)

kde n je pocet stromi na hektar a FB je listova biomasa (kg/strom). FB byla vypoétena dle
nasledujici rovnice:

FB = e[a+b In (DBH)] (61)

kde a a b jsou druhové specifické koeficienty (a = -3,07, b = 1,73) a DBH je praimér kmene ve
vycCetni vysce (angl. diameter at breast height) tj. ve vysce 1,3 m od paty kmene.

Pro vypocet LAI smrkového lesa na povodi Uhlifska bylo pouzito DBH, které jsou vystupem
simulaci vyvoje vegetace na povodi (priloha 9.5 Simulace vyvoje vegetace v programu Forest
simulator).
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Bukovy les

Pro bukovy les na povodi Liz bylo LAl = 7 m?/m? 10 5
odhadnuto na zakladé stati lesa (90 let) a primérné g .,
vysky lesa (28 m) z literatury (Leuschner et al., 2006;

Meier a Leuschner, 2008; Wang et al., 2004; Scartazza E 6 - L3
et al., 2016). Prabéh LAI a maximalni kapacity listovi NE £
ve vegetacni sezoné byl stanoven na zaklad¢ analyzy z 4 r2J
druzicovych snimkd mise Landsat 7 a 8. Vzestupna - 5 | L
ktivka znacici olisténi bukového lesa byla stanovena

mezi 21. dubnem a 8. kvétnem. Toto casové rozmezi 0 . . . . 0

bylo potvrzeno, také méfenim mizniho toku v kmenech 184 265 47 118 199 23810

bukovych stromi, kdy intenzita miznich tokti v tomto Obr. 38: LAlcive (aktivni index listové plochy) a Cm

obdobi dosahuje 25 % procent b&zné letni hodnoty. v (maximalni kapacita listovi) pro bukovy Iles.
) Experimentalni povodi Liz, vegetacni sezona 2020.

tomto obdobi zacind po vegetatnim klidu ve kmenech

buku opét proudit miza (buky za¢inaji transpirovat). Naopak pokles LAI (opad list) byl stanoven

na obdobi 22. zafi-25. fijen. Prubéh odhadnutého LAl.cive je na Obr. 38.

Méreni LAl smrkového a bukového lesa

Pro potvrzeni odhadovanych hodnot LAl smrkového lesa na obou vpraci pouzitych
experimentalnich povodich (Uhlifska, Liz) a bukového lesa na povodi Liz bylo vroce 2021
provedeno jednorazové neptimé pozemni méfeni LAI pomoci pfistroje LaiPen LP100 (Photon
Systems Instruments, spol. s r. 0.). LaiPen LP-100 je senzor, ktery méfi intenzitu modré Casti
svételného spektra (400—500nm). Modra ¢ast svételného spektra je pouzita, z divodu lepsi absorpce
vegetaci. Principem méfeni indexu listové plochy je dvoji méfeni intenzity tohoto zatfeni. Jedno
meéfeni se provadi na volné plose (referencni intenzita zafeni) a druhé méfeni se provadi ve stejném
Case pod vegetaci (intenzita zafeni, ktera projde skrz vegetaci). Intenzita zatfeni pifi prichodu
vegetaci klesa exponencialng:

I, = Ipe(TkelAD (62)

Ib je intenzita zafeni modré Casti svételného spektra pod vegetaci a lyo je intenzita zafeni nad/mimo
vegetaci. Extinkéni koeficient ke (-) zavisi na tvaru a orientaci kazdého prvku vegetace (Breda,
2003), ale také na sméru a typu zafeni (Berbigier a Bonnefond, 1995). Extinkéni koeficient se
Vv literatuie obvykle blizi hodnoté 0,5 (napt. Pierce a Running, 1988). V této praci byla pouZita
hodnota extinkéniho koeficientu pro smrkovy porost 0,45, kterou uvadi Zhang et al. (2015) pro
jehli¢naté lesy. Pro vypocet LAI buku z méteni pfistrojem LaiPen LP100 byl pouzit extink¢ni
koeficient 0,59, ktery uvadi ve své praci Zhang et al. (2015) pro listnaté lesy.

Vysledky méfici kampané LAI pfistrojem LaiPen LP-100 provedené v roce 2021 jsou zobrazeny v
Tab. 17.
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Tab. 17: Vysledky méfeni LAI piistrojem LaiPen LP-100 v roce 2021.

Cislo sady

Pocet

Povodi Porost O v . LAlIxe (m?*m?)
mereni mereni
1 49 52 + 20
g T 2 100 50 =+ 28
= = 3 49 48 + 1.8
5 C
4 49 50 + 21
Celkem 247 50 + 23
> 1 49 51 + 12
o
%‘é 2 49 49 + 12
N s Celkem 98 50 + 1.2
.|
> 1 49 66 + 009
% 2 49 67 + 08
O
Celkem 98 66 =+ 038
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9.7 Odtok z povodi Uhlirska

Porovnani odtoku ze dvou profilt

Odtoky méfené v zavérovém profilu UHL a v profilu POR (Obr. 39) byly porovnany od kvétna
roku 2007 do konce roku 2018. Vypadky meéteni Vv piipad€ jedno ¢i druhého zaveérového profilu
byly nahrazeny duplicitnim méfenim a vysledné odtoky byly vzéjemné korelovany. Odtok méfeny
v profilu UHL je pramérné o 4 % vyssi nez odtok z POR (Obr. 39).

1500 10%
RN I Porsche

- - , ¥ A - < =

§A .- ~ \ ,\_Uhllrfka/, L 5% o
T $ 1000 4 -~ - N\ - Rozdil 4 © 5
TE \ L 0% 2
= £ 500 - p—_— 53

O - 5% 3

-10%

2007 2008 2009 2010 2011 2012 2013 2014 2015 2016 2017 2018

Obr. 39: Porovnani méfenych odtoki ze zavérového profilu povodi Uhliiska a z podpovodi Porsche v piekryvajicich se
¢asech méfeni, tj. kvéten 2007 az fijen 2018.

Ve vSech letech kromé roku 2015 je méfeny odtok z UHL vétsi nez odtok z POR. Odtok z UHL je
vy$si zejména pii vyssich pritocich. Naopak béhem vyskytu nizkych pritokti je méfeny odtok casto
niz$i z profilu UHL nez z profilu POR. Ze stejného divodu je v roce 2015 celkovy odtok z POR
vy$8i nez odtok z UHL. Tento rok byl velmi suchy a také celkové odtoky jsou velmi nizké.
Vzéajemna korelace dennich odtokti z UHL a POR je vysoka, v jednotlivych letech jsou korela¢ni
koeficienty vyssi nez 0,95 a pro celé obdobi zdvojeného méteni odtoku je korelacni koeficient 0,99.
Podobn¢ vysoky je také korelacni koeficient vSech spole¢nych hodinovych dat (0,98).

Analyza prekroceni kapacity prelivi

Nadhodnoceni ¢i podhodnoceni odtoku pfi vysSich pritocich mize byt zpiisobeno piekrocenim
kapacity ptelivu. Proto byly v této praci studovany ptipady, kdy pravdépodobné doslo k piekroceni
kapacity mérnych ptelivi. Trojuhelnikovy preliv POR ma vyrazné vyssi kapacitu (500 1/s) nez
Cipolletiho pteliv v zavérovém profilu UHL (200 I/s). Kapacita pielivu POR byla pfekrocena pouze
v ojedinélych piipadech (celkem 8 dni) ve tfech letech (2010, 2011 a 2013). Pokud budeme
predpokladat, ze referenénim méfenim je specificky odtok z POR, pak je specificky odtok z UHL
Vv téchto dnech o 8 % vyssi. Vzhledem k nizké Cetnosti téchto piipadl je vSak tento rozdil pro
vypocet bilance povodi za delsi obdobi zanedbatelny. Vyznamnéjsi je piekroceni kapacity prelivu
UHL, ke kterému doslo ve stejném obdobi (kvéten 2007 aZ fijen 2018) ve 193 dnech, coz odpovida
5 % cCasu. V té€chto dnech je méfeny specificky odtok z UHL v 97 % vys$si nez specificky odtok
z POR, a to v priméru o 15 %. Vysledek této analyzy tedy prokdzal vyrazné nadhodnocovani
meéteného odtoku pii piekroceni kapacity prelivu. Z tohoto diivodu a také proto, Ze je kapacita
prelivu POR vyrazné vyssi a k jejimu prekroceni doslo jen velmi ztidka, byl k dal$im analyzam a
vyhodnoceni bilance povodi Uhlifska pouzit odtok z POR v obdobi duplicitniho méfeni odtoku.

Separace zakladniho odtoku

Pro separaci zakladniho a ptimého odtoku byl v prvni fad¢ pouzit automaticky separacni filtr, ktery
byl aplikovan na méfené odtoky v zavérovém profilu UHL v letech 1982-2018 a na odtoky méfené
v profilu POR (kvéten 2007-fijen 2018). Primérny zakladni odtok v letech 1982-2018 je
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1,18 mm/den. V letech zdvojeného méteni je primérny zakladni odtok ziskany z odtoktt UHL i
POR stejny (1,14 mm/den). Tato skute¢nost potvrzuje nadhodnocovani méfenych odtokd pii
vysSich pritocich a dobrou shodu pfi nizSich pritocich. Primérny zakladni odtok b&hem
experimentalniho obdobi (2000-2018) je 1,15 mm/den. Z téchto separaci zakladniho odtoku za
ruzné dlouha obdobi je patrny velmi mirny pokles zékladniho odtoku v ¢ase. Celkovy i zakladni
odtok z UHL a POR je na Obr. 40.
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Obr. 40: Celkovy a zakladni odtok separovany automatickym filtrem. Povodi Uhlifska v letech 1982-2018.

Odhad zakladniho odtoku byl proveden také podle poklesovych kiivek vybranych z métenych
odtoki POR. V kazdém roce bylo vybrano nékolik poklesovych kiivek, které byly opatfeny
obalovou kiivkou minimalnich hodnot v kazdém dni. Na Obr. 41a jsou poklesové kiivky
s obalovou kiivkou z roku 2013. Podle této analyzy vychazi zakladni odtok o néco niz§i nez podle
automatického filtru. Odhad zakladniho odtoku v letech 2007—-2018 se pohyboval od 0,53 (ve velmi
suchém roce 2015) do 1,14 mm/den (2013) s pramérnou hodnotou 0,85 mm/den (Obr. 41b).
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Obr. 41: a) Poklesové kiivky z roku 2013 s obalovou kiivkou. b) Obalové kiivky poklesovych kiivek v letech 2007—
2018. Odtoky naméiené v profilu Porsche, povodi Uhlifska.

Pfi rozdéleni odtoku na né€kolik riizné zpozdénych odtokii byla nejprve sestrojena CDC kiivka pro
N 1-90 dni (kapitola 3.1 Separace zakladniho odtoku). K¥ivka byla rozdélena na Ctyii Casti
S riznymi sklony. Kratce zpozdény odtok z povodi Uhlifska odpovida dobé zdrzeni maximalné 3
dny, stfedné dlouho zpozdény odtok odpovida dobé zdrzeni 4—6 dni, dlouze zdrzeny odtok 1770
dni, a nakonec zakladni odtok tvoii voda, ktera se v povodi zdrzela vice nez 70 dni (Obr. 42). Podle
tohoto rozdéleni tvoti zakladni odtok cca 22 % odtoku (DFlz = 0,22), coz odpovida hodnoté 0,57
mm/den. Zakladni odtok ziskany touto metodou je niz$i nez zakladni odtok zjistény automatickym
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filtrem. Zakladni odtok zjistény automatickym filtrem tvoii asi 44 % celkového odtoku, coz
V analyze rtizné zpozdénych odtokli odpovida dobé zdrzeni 5 dni (stfedné dlouho zpozdénému
odtoku).
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Obr. 42: Ukazka rozdéleni odtoku z povodi Uhlifskd na rtizné zpozdéné odtoky a vysledku separace pomoci
automatického separa¢niho filtru.

Celkové mnozstvi odtoku zpozdéného minimalné 70 dni se v zimé€ a v 1ét€ vyrazn€ nelisi, coz podle
autorti separacni techniky rizné zpozdénych odtokti odpovida hybridnimu povodi s nadmotskou
vyskou 1000-1600 m n. m. s vyrovnanym pomérem deStovych a sné¢hovych srazek. Odtokové
poméry takového povodi miiZze vyrazn€ ovlivnit, pokud se zméni tento pomer.
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9.8 Analyza trendu

Analyza trendl méfenych a odhadovanych dat na povodi Uhlifskd béhem experimentalnich let
20002018 byla provedena pomoci Mannova-Kendallova testu (Analyza trenda v kapitole 3.8).
Testovany byly v prvni fad¢ ro¢ni a sezénni tthrny srazek, odtokd, praméry teplot vzduchu a letni
pruméry rychlosti vétru, radiace a relativni vlhkosti vzduchu. V experimentalnim obdobi 2000
2018 byl na hladin¢ vyznamnosti 5 % vyznamny pouze trend letnich primérnych rychlosti vétru.
Megéiené rychlosti vétru maji klesajici trend. Diivodem je zejména postupné zarlstani stanoviste,
kde probihd méteni. Okolni smrky v pribéhu experimentdlniho obdobi dorostly a nyni jiz prertstaji
meéfici pfistroje. Méfené rychlosti vétru jsou v této praci pouzity pro vypocet potencidlni
evapotranspirace a je proto zadouci dale pracovat Sinformaci o zvySené nejistoté¢ vysledné
odhadnuté evapotranspirace v disledku praveé podhodnocenych rychlosti vétru v poslednich letech.
Trendy ostatnich métenych veli¢in nebyly vyznamné.

Dale byly testovany mési¢ni pruméry teplot, relativnich vlhkosti vzduchu a ¢ista radiace. Béhem
celého experimentalniho obdobi (2000-2018) nebyl ani v mési¢nich primérech nalezen vyznamny
trend. Pouze u relativni vlhkosti vzduchu, méfené az od roku 2006, byl nalezen rostouci trend (opét
na hladiné vyznamnosti 5 %).

Zvlastni pozornost byla vénovana primérnym mési¢nim teplotdm vzduchu a odtokiim. Analyza
trendi byla provedena pro obdobi 1982-2018 a pro obdobi 2000-2018. V letech 1982-2018 byl u
teplot vzduchu na hladiné vyznamnosti 5 % nalezen rostouci trend ve tfech mésicich (duben, ¢erven
a listopad). Tato skute¢nost dobfe odpovida pozorovanému prodluzovani letni sezony. Na druhou
stranu Vv experimentalnim obdobi pouZzitém v této praci, tj. v letech 2000-2018, nebyl u teplot
nalezen zadny vyznamny trend ani na hlading€ vyznamnosti 10 %. U odtokd byl v letech 2000-2018
na hladin¢ vyznamnosti 5 % nalezen rostouci trend v prosinci. Vyssi odtoky v prosinci by mohly
znamenat zvySeny podil kapalnych srazek nebo Castéjsi prubézné odtavani snéhové pokryvky na
zaCatku zimy. Pii analyze kompletni ¢asové fady odtokt (1982—-2018) byl nalezen klesajici trend
v mésicich kvéten a Cerven. To ma patrné opé&t souvislost s tanim snéhu. Teplejsi zimni obdobi ¢i
prabézné odtavani snéhové pokryvky ma za nasledek snizeni ¢i absenci tani snéhové pokryvky na
jafe a zacatku letni sezony.

Analyze trendu byly kromé méfenych veli¢in podrobeny také ro¢ni praméry odhadnutych slozek
vodni bilance (interceplni ztrata, aktualni transpirace, sublimace snéhu a zména zasoby vody
V povodi). Na hladin€ vyznamnosti 5 % vSak nebyl nalezen vyznamny trend u zadné ze slozek.

Variabilita komponentu vodni bilance

Roc¢ni hodnoty jednotlivych komponenti vodni bilance na povodi Uhlifska spole¢né s mésicni
zménou zasoby vody v povodi jsou na Obr. 43. Srazkové thrny v jednotlivych letech se
pohybovaly od 806 mm do 1782 mm. Mezi srazkové nejbohatsi patii roky 2005, 2017 a povodiiové
roky 2010 a 2013 (vice nez 1600 mm/rok). Naopak mezi srazkové nejchudsi roky patii 2015 a
2018. V téchto letech byly pozorovany extrémné nizké srazkové thrny v letnim i zimnim obdobi.
Tomu odpovidaji extrémné nizké odtokové koeficienty v letnim obdobi (0,33 a 0,31), pfiCemz
prumérny odtokovy koeficient letniho obdobi je 0,54. Nizké odtokové koeficienty v letnim obdobi
byly také zjistény v letech 2007 a 2008, coz nebyly srazkové podprimérné roky, ale jedna se o
teplé roky s velkym radia¢nim pfikonem. Voda je spotiebovana na transpiraci (342 a 350 mm/rok)
a evaporaci intercepcni ztraty (187 a 212 mm/rok) a proto odtéka nizsi procento srazek (0,46 a
0,34). Podrobn¢jsi charakteristika jednotlivych let z hlediska slozek vodni bilance a jevi
ovliviigjicich zménu zasoby vody v povodi je v Tab. 18.
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Tab. 18: Charakterizace studovanych let na povodi Uhlatska. Letni obdobi je definovano od 1. kvétna do 31. f{jna, zimni
od 1. listopadu do 30. dubna a tranzientni obdobi je obdobi v zimé, kdy jsou teploty blizké 0 °C a vyskytuji se kapalné i
snéhové srazky.

2000 Nadprumérné zimni srazky (0 24 % vyssi neZ pramérny rok) a podprimérné letni srazky (0 0 22 % nizsi
nez prumérny rok)

2001 Podprimémé zimni srazky (0 12 % niz$i neZ primérny rok) a nadprimérné letni srazky (0 6 % vyssi nez
prumérny rok); nizka radiace (Tp je 0 20 % nizsi nez primérny rok)

2002 Nadprimérmé ro¢ni srazky (0 9 % vyssi nez pramérny rok); povodiiovy rok; jarni tani zacalo jiz v tinoru,

Ctyfi mésice dlouhé tranzientni obdobi

2003 Extrémné nizké letni srazky (o 39 % nizsi nez praimérny rok); nizky letni odtokovy koeficient (0,37)
2004 Podpriimémé ro¢ni srazky (0 16 % niz§i nez primérny rok); nizky roéni odtokovy koeficient (0,59);
absence tranzientniho obdobi

2005 Nadprimérné rocni srazky (o 26 % vyssi nez praiméerny rok); absence tranzientniho obdobi

2006 Nadprimérmé ro¢ni srazky (0 9 % vyssi nez primérny rok); dlouha studena zima (teplota niz$i nez 0 °C az
do konce biezna); absence tranzientniho obdobi

2007 Podprimérmé ro¢ni srazky (0 10 % niz§i neZ pramérny rok); tepla zima (primérna teplota 1,1 °C v obdobi
prosinec—tnor) a pribé&zné odtavani snéhové pokryvky v zimni obdobi; teplé 1éto (primérna teplota

16,1 °C v obdobi ¢ervenec—srpen); vysoka radiace (Tp je 0 36 % vyssi nez primérny rok)

2008 Nadprimérmé ro¢ni srazky (0 7 % vyssi nez pramérny rok); tepla zima (pramérna teplota 0,6 °C);
extrémné vysoka radiace (Tp je 0 57 % vyssi neZ pramérny rok); ¢asné odtavani snéhové pokryvky béhem
zimniho obdobi

2009 Nadprimérmé roéni srazky (0 14 % niz§i neZ pramérmy rok); dlouhd a chladna zima (teplota pod 0 °C az
do konce biezna)

2010 Extrémné vysoké letni srazky (o 65 % nizsi nez primérny rok); extrémné nizké letni srazky (o 27 % nizsi
nez prumérny rok); povodiovy rok; studend zima (primeérna teplota -5,3 °C); chladné 1éto (primérna
teplota 13,7 °C); nizka radiace (Tp je 0 26 % niz§i neZ pramérny rok)

2011 Primérné srazky; ¢asné odtavani sné¢hové pokryvky béhem zimniho obdobi

2012 Primérné srazky

2013 Nadpramérné ro¢ni srazky (0 32 % vy$$i neZ primérny rok); studena zima (primérna teplota -4,0 °C);
nizka radiace (Tp je 0 15 % niz§i neZ praimérny rok)

2014 Podprimérné ro¢ni srazky (0 25 % niz§i neZ primér); extrémné nizké zimni srazky (o 42 % nizsi nez
primeér); tepla zima (-1 °C); kontinudlni tani sn€hové pokryvky béhem zimniho obdobi

2015 Extrémné nizké srazky (o 34 % nizsi nez prumérny rok); extrémné nizky letni odtokovy koeficient (0,32)

2016 Primérné srazky

2017 Nadpramérné ro¢ni srazky (0 24 % vyssi nez pramérny rok); nizky odtok v zimnim obdobi (o 24 % nizsi
nez prumérny); dlouhd a chladna zima (¢tyfi mésice teplota pod 0 °C); nizka radiace (o 24 % nizsi nez
priamérny rok); absence tranzientniho obdobi

2018 Extrémné nizké srazky (o 40 % nizsi nez pramerny rok); teplé 1éto (primerna teplota 15,7 °C); extrémné
nizky letni odtokovy koeficient (0,31); kontinualni tani snéhové pokryvky béhem zimniho obdobi

Denni variabilita komponentii v priimérném roce

Denni variabilitu komponentii vodni bilance na povodi Uhlifské v primérném hydrologickém roce
2016 znazoriiuje Obr. 44. V roce 2016 spadlo na povodi celkem 1358 mm srazek z toho 731 mm
V letnim obdobi a 627 v obdobi zimnim. Celkovy ro¢ni odtokovy koeficient byl 0,63, letni 0,50 a
zimni 0,77. Béhem letni sezony doslo ke ¢tyfem velkym srazkoodtokovym udalostem se srazkovym
uhrnem kolem 60 mm, které zptsobily okamzity odtok piesahujici 300 I/s. Nékolik vétsich
pritokovych vin v zimnim obdobi (26. ledna, 22. unora a 27. bfezna) zpisobilo teplé pocasi, které
m¢élo za nasledek tani snéhové pokryvky. Sublimace snéhové pokryvky hraje v bilanci povodi
dilezitou roli pfedevsim v jarnich mésicich (bfezen a duben), kdy je slunce vyse nad obzorem a.
Transpirace rostlin se pfedpoklada az po roztati snéhové pokryvky, coz nastalo v roce 2016
Vv poloviné dubna. Aktualni transpirace byla v letnim obdobi (12. duben—ijen 2016) odhadnuta na
215 mm. Na zacatku letni sezony transpirace prudce roste, coz je v disledku pfevahy smrkového
lesa na povodi, ktery miuiZze na rozdil od listnatych lest transpirovat okamzité. V roce 2016 bylo
odhadnuto 64% zastoupeni smrkového lesa na povodi. Intercepéni ztrata v letnim obdobi roku 2016
tvofi 127 mm, coz je cca 17 % letnich srazek.
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Obr. 43: Komponenty vodni bilance povodi Uhlifska a zména zasoby vody v povodi, AS, za obdobi 2000-2018.
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Obr. 44: Denni variabilita komponentii vodni bilance na povodi Uhliiska v hydrologickém roce 2016 (listopad 2015—
fijen 2016).

Budykiv pristup

Meziro¢ni variabilita komponenti vodni bilance byla zkoumana také podle Budyka. Budykova
ktivka sestrojena pro povodi Uhlifska v experimentalnim obdobi je na Obr. 45. Nejvice vzdaleny
od teoretické kiivky jsou v kladném sméru body zobrazujici roky 2015 a 2018. Jedna se o velmi
suché roky, které vykazuji nejmensi vytézek vody. Naopak nejvétsi zaporné odchylky jsou
pozorované v letech 2002 a 2005. V téchto letech byl kvili nadprimérnym srazkam vytézek vody
nejvetsi. Odchylky jednotlivych let od teoretické kiivky v ¢ase mirné€ rostou. Ve vsech letech jsou
vSak mensi nez 0,05, coz je povazovano za nizké odchylky a dobrou shodu métenych bodi
s Budykovou kfivkou.

97



9 Prilohy

Odezva povodi je podle Budyka vysoka
(0,97). Povodi rychle reaguje na
meziroéni variace ve srazkach. Jinymi
slovy srazky a odtok z povodi jsou dobte
synchronizovany. Budykova elasticita
vysla pro povodi Uhlifskd 1,1. Vysoka
elasticita spolu s celkové nizkymi
odchylkami jednotlivych let od teoretické
kfivky zna¢i, Ze by povodi Uhlifska
mohlo byt vbudoucnu schopné se
prizptisobit ménicim se klimatickym
podminkam. Na druhou stranu je elasticita
dana pouze variabilitou klimatickych
podminek (ET, a srazek) a tvarem
Budykovy kiivky, proto je mozné
predpovéd’ o budouci reakci povodi
povaZovat za nejistou.
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Obr. 45: Budykova kfivka sestrojena pro povodi Uhlifska v obdobi
2000-2018

Hortondv index koncep¢né analogicky s Budykovym indexem suchosti se pro povodi Uhliiska
pohyboval v rozmezi 0,5-0,8 s primérnou hodnotou 0,78. Hortontv index je mirné vyssi nez index
suchosti (pramérna hodnota 0,71), coZ poukazuje na to, ze je pro rostliny dostupna vétsi ¢ast srazek,
nez kolik se zdalo podle indexu suchosti. Druhym vysvétlenim vy$siho Hortonova indexu by mohl
byt podhodnoceny odhad zakladniho odtoku, ktery vstupuje do vypoctu Hortonova indexu.
Nicméné Hortontiv index pro povodi Uhlifska odpovida mirn€ vlhkému povodi a neodhaluje

zadnou vyraznou zménu v chovani vegetace na povodi.
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9.9 Odhad spotieby vody na tvorbu nové drevni hmoty

Béhem experimentalniho obdobi 2000-2018 doslo na povodi Uhlifska k vyznamnému rdstu
smrkového lesa, proto byl pti vyhodnocovani vodni bilance povodi proveden odhad mnozstvi vody,
ktera pfi rastu nové dievni hmoty dosycuje rostlinna pletiva. Objem nové pfirostlého dfeva byl
urcen programem Forest simulator BWINpro (Nagel and Schmidt, 2006). Primérny objem nové
piirostlého dieva byl béhem simulovaného obdobi 23,5 m3ha/rok. Voda ulozena ve smrkovém
dfevé byla odhadnuta rozdilem hustot Cerstvého (780 kg/m?) a vysuseného smrkového dieva
(440 kg/m?3) na 340 kg/m?3. Priblizny odhad vody, ktera je kazdy rok uloZena do nové dievni hmoty,
je tak 0,8 mm, coz odpovida zhruba 0,3 % primérné ro¢ni aktualni transpirace. Pro srovnani
Prochazka et al. (1994) udavaji, ze z 1000 g vody pfijaté rostlinou 990 g prochazi jako tranzitni
voda a 10 g (tj 1 %) je pouzito na tvorbu nové biomasy.

DalSim zptisobem, jak I1ze odhadnout mnozstvi vody v dfevni biomase je pomoci efektivity
vyuzivani vody WUE (z angl. Water use efficiency), ktera je ¢asto pouzivana v lesnictvi. WUE je
definovana jako objem nové biomasy na objem transpiraéni vody (m*m?). Pro smrkovy les se
hodnoty WUE pohybuji kolem 0,002 m*m? (Menon et al., 2007). P¥i ptedpokladu, Ze v jednom m?
nového dieva je ulozeno cca 340 kg vody dostaneme odhad vody pouzité na tvorbu nové biomasy
zhruba 0,1 % z ro¢ni transpirace.

Vzhledem k celkové nizkym ziskanym hodnotam spotieby vody na tvorbu nové dievni hmoty (0,1
1 %) byla spotieba vody na tvorbu nové dfevni hmoty v celkové bilanci povodi zanedbéna.
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Obr. 47: Linearni regrese odhadovanych a méfenych relativnich vlhkosti na povodi Uhlitska v letech 2006-2018.
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Obr. 48: Métené a simulované tlaky piidni vody pfi scénéfi A (hluboké koteny) v riiznych hloubkach (15, 30, 40 a 60 cm)
pod povrchem na lokalit¢ SMRK na povodi Liz na Sumavé ve vegetaéni sezoné 2020.
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Obr. 49: Méfen¢ a simulované vlhkosti pfi scénafi A (hluboké kofeny) v riiznych hloubkach (15, 30, 40 a 60 cm) pod
povrchem na lokalit¢ SMRK na povodi Liz na Sumavé ve vegetacni sezéné 2020.
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Obr. 50: Mé&tené a simulované tlaky ptdni vody pfi scénafi B (melke kofeny) v riznych hloubkach (15, 30, 40 a 60 cm)
pod povrchem na lokalit¢ SMRK na povodi Liz na Sumavé ve vegetacni sezon¢ 2020.
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Obr. 51: Méfené a simulované vlhkosti pti scéndfi B (melké koteny) v riiznych hloubkach (15, 30, 40 a 60 cm) pod
povrchem na lokalit¢ SMRK na povodi Liz na Sumavé ve vegetacni sezoné 2020
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Obr. 52: Métené tlaky pidni vody na stanovisti 1l na lokalit¢ BUK a simulované tlaky pidni vody pii scénaii A (hluboké
kofeny) a B (mélké kofeny) v riznych hloubkach (25, 55 a 69 cm) pod povrchem na lokalit¢ BUK na povodi Liz na
Sumavé ve vegetacni sezoéné€ 2020.
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Obr. 53: Méfené tlaky piidni vody na stanovisti | na lokalit¢ BUK a simulované tlaky ptidni vody pfi scénaii A (hluboké
kofeny) a B (melké kofeny) v riznych hloubkach (35, 57 a 73 cm) pod povrchem na lokalit¢ BUK na povodi Liz na
Sumavé ve vegetacni sezoné 2020.
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Obr. 54: Méfené a simulované vlhkosti pii scénati A (hluboké kofeny) a B (mé&lké koteny) v riznych hloubkach (10, 20,
30 a 40 cm) pod povrchem na lokalité BUK na povodi Liz na Sumavé ve vegetaéni sezéné 2020.
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a 80 cm) pod povrchem na lokalité BUK na povodi Liz na Sumavé ve vegetacni sezoné 2020.

. 55: Méfené a simulované vlhkosti pii scénafi A (hlubgké kofeny) a B (mélké kotfeny) v riznych hloubkach (50, 60
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Obr. 56: Koeficienty (krs) pouZité pro vypocet ETp dle Hargreavesovy metody. Koeficienty byly odhadnuty pro travnaté

plochy a les na povodi Uhlifska v experimentalnim obdobi

2000-2018.
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Tab. 19: Praimé&mé roéni hodnoty potenciélni transpirace (Tp), aktudlni transpirace (Ta), redukce Tp pii dosaZeni kritické
hodnoty transpirace (Tcrit) a transpirace b&hem rosnych udalosti a intercepénich epizod. Povodi Uhlifska, experimentalni
obdobi 2000-2018. Vsechny hodnoty jsou uvedeny zvlast’ pro travnaté plochy na povodi, les a povodi jako celek.

Transpirace

T T. Redulsce :I—p prl béhem rosnych .Transplfa,ce beh.em
dosaZeni Tcrit s intercep¢nich epizod
udalosti
mm/rok  mm/rok mm/rok mm/rok mm/rok
Povodi jako celek 366,0 256,5 72,9 28,3 8,3
Les 379,5 266,0 83,6 214 8,5
Trava 351,6 245,7 61,6 36,2 8,0
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Nomenklatura

Tab. 20.: Veli¢iny a zkratky pouZité v disertaéni praci. Jednotky jsou uvedeny v nejcastéji vyskytujici se formé.

Symbol Nazev Jednotky
Vodni bilance

48 zmeéna zasoby vody v povodi (mm)
Hin kumulativni vstup vody do povodi (mm)
Hout kumulativni vystup vody z povodi (mm)
P srazkovy uhrn (mm)
Q odtok (mm)
Qc celkovy odtok (mm)
Qb zakladni odtok (mm)
Qd pfimy odtok (mm)
s empiricky parametr digitalniho filtru separace zakladniho odtoku “)

| intercepéni ztrata (mm)
Sub sublimacéni ztrata (mm)
ET evapotranspirace (mm)
ETp potencialni evapotranspirace (mm)
ETa aktualni evapotrasnpirace (mm)
T transpirace rostlin (mm)
Tp potencialni evapotranspirace (mm)
Ta aktualni evapotrasnpirace (mm)
Os index suchosti &)
B index vyparu &)
ds odchylka od Budykovy kiivky &)
£Bm index vyparu z méfenych hodnot &)
Bp predikovana hodnota indexu vyparu )
HI Hortontv index &)

\ vypar povodi (mm)
W smaceni povodi (mm)
BFI index zakladniho odtoku )
DFI index zpozdéného odtoku )

Model proudéni vody v piidé a aktuilni transpirace

0 objemova vlhkost (cm3/cm?)
O rezidudlni vihkost (cm3/cmd)
0s nasycend vlhkost (cm3/cmd)

z svisla soufadnice (cm)
h tlak ptidni vody (cm)
K nenasycena hydraulicka vodivost (cm/d)
Ks nasycena hydraulicka vodivost (cm/d)
Ouws koeficient pfenosu vody mezi doménami pfi nasyceni (1/emis)
w objemovy podil matrice / preferen¢nich cest =)

m doména matrice

f preferenéni doména

Tw pfenosovy ¢len (sh

Korenovy odbér vody

S intenzita odbéru vody kofeny (1/d)
ro pramérny polomér aktivnich kotentl (cm)
Rd specificka délka aktivnich kofenti (L/em?)
A charakteristicka délka transportu padni vody (m)
I'soil hydraulicky odpor ptdy (d)
I'root radialni odpor kofent (d)
Hsoil potencial vody v pudé (cm)
Hrx potencial vody v xylému (cm)
Herit kritick4 hodnota potencialu vody v xylému (cm)
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L Alactive
hmax
Nmin
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Fabs
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DBH
NDVI
NIR
RED
Io
Ibo
ke

Cm
Co
Do
E
ft
Pw
LV
o
Rn
Qs
Pa
Cp
Pvs
pv
Ia

200

Krs

soutadnice dolni hranice kofenové zony
soufadnice horni hranice kofenové zony
hydraulicka kapacita rostliny
rychlost infiltrace
sorptivita
ustalena rychlost infiltrace
sklon kiivky kumulativni infiltrace a odmocniny ¢asu
van Genuchtenuiv parametr retencni kiivky
van Genuchtenuiv parametr retencni kiivky
podtlak nastaveny v minidiskovém infiltrometru
polomét hlavy minidiskového infiltrometru
Vegetaéni charakteristiky

povrchovy odpor vegetace
stomatalni odpor dobie osvétleného listu
index aktivni listové plochy
index listové plochy
maximalni vyska vegetace béhem sezony
minimalni vyska vegetace béhem sezony
kazdoro¢ni opad listl
Castedna ztrata pii padani listd
specificka listova plocha
listovéa biomasa
primér kmene ve vycetni vysce
normalizovany diferen¢ni vegetacni index
odrazené blizké infracervené zafeni
odrazené viditelné cervené zafeni
intenzita zafeni modré ¢asti svételného spektra pod vegetaci
intenzita zafeni modré ¢asti svételného spektra nad vegetaci
extink¢ni koeficient

Model intercepce a evapotranspirace
maximalni intercepéni kapacita vegetace
pocateéni mnozstvi vody na vegetaci pro dany casovy krok
deficit nasyceni povrchu vegetace v pfedchozim ¢asovém kroku
evaporace vody zachycené na vegetaci
volny propad
hustota vody
specifické latentni teplo vyparu
sklon kiivky tlaku nasycené vodni pary
Cista radiace
tok tepla do pudy
primérna hustota vzduchu
specificka izobaricka tepelna kapacita vzduchu
tlak nasycené vodni pary
aktualni tlak vodni pary
aerodynamicky odpor
psychrometrickd konstanta
vyskovy posun nulové hladiny
primérna vyska vegetace
vyska méfeni rychlosti vétru
vyska méfeni vlhkosti vzduchu
drsnostni vyska pfenosu hybnosti
drsnostni vyska ptenosu vodni pary
von Karmanova konstanta
rychlost vétru
empiricky koeficient pro vypocet ET, dle Hargreavese

(cm)
(cm)
-)
(m/s)
(m/s)
(m/s)
(cmls)
(1/cm)
)
(cm)
(cm)

(s/m)
(s/m)
(m2l mZ)
(m2l mZ)
(m)
(m)
(t/ha)
©)
(m?lkg)
(kg/strom)
(cm)
)
(%)
(%)
(W/m?)
(W/m?)
©)

(mm)
(mm)
-)
(mm)
-
(kg/m?)
(J/kg)
(Pa/K)
(W/m?)
(W/m?)
(kg/m?)
(I/kg/K)
(Pa)
(Pa)
(s/m)
(Pa/K)
(m)
(m)
(m)
(m)
(m)
(m)
©)
(m/s)
)
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Tmean

Tmax
Trmin
Tday
Tdew

Patm

Ks
Ls

Q

Ux

Hs
fi
Ac
Se
Sp
PP
FN
FP
PN
Sstat
fi
Zstat
Ho
Hi

TOM
MET
UHL
POR

pramérna denni teplota vzduchu
maximalni denni teplota vzduchu
minimalni denni teplota vzduchu
denni teplota pro vypocet teploty rosného bodu
teplota rosného bodu
extraterestrialni radiace
inverzni relativni vzdalenost Zemé a Slunce
juliansky den
uhel zapadu Slunce
zemgpisna Sirka
solarni deklinace
solarni konstanta
aerodynamicky vypar
kriticka hodnota transpirace
latentni teplo vyparu
univerzalni plynova konstanta
referencni teplota
absolutni vlhkost vzduchu
molarni hmotnost
relativni vlhkost vzduchu
stomatalni odpor
stomatalni vodivost
molarni podil vodnich par
atmosféricky tlak
Sublimace snéhu
koeficient Gtlumu
specifické latentni teplo sublimace

Nejistoty a statistické metody

smérodatna odchylka
rozptyl
nejistota
chyba méteni
zasoba vody v povodi
hustota pravdépodobnosti nejistoty i
pifesnost
citlivost
specificita
pravdive pozitivni hodnoty
fale$né negativni hodnoty
fale$né pozitivni hodnoty
pravdiveé negativni hodnoty
Mannova-Kendallova S statistika
pocet opakovani hodnoty
Mannova-Kendallova standardizovana testova statistika
nulova hypotéza
alternativni hypotéza
Dalsi
cas
potadi ¢asového kroku
pocet ¢asovych kroki
stanice TomSovka
Meteostanice
stanice Uhlii'ska
stanice Porsche

(K)

(K)

(K)

(K)

(K)

(MJ/m?/den)

-

-
(rad)
(rad)
(rad)

(MJ/m?/min)
(m/s)
(mm/den)
(J/mol)
(J/K mol)
°C)
(kg/m?)
(g9/mol)

-)
(s/m)

(nmol/m?s)

O

(Pa)

-)
(kJ/kg)

(mm)
(mm?)
(mm)
(mm)
(mm)
Q]
Q]
Q]
Q]
Q)
Q)
Q)
Q)
Q]
Q]
Q]

©)

)
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Publikované prace

Metodicka cast disertacni prace té€zila z poznatki ziskanych b&hem ptipravy ¢lanku Use of
autonomous transmission line-type electromagnetic sensors for classification of dry and wet
periods at sub-hourly time intervals (Mikesova et al., 2018). Clanek byl publikovany v asopise
Environmental Monitoring and Assessment. A vznikl v ramci studia padajicich srazek. V ¢lanku je
pfedstaven nové navrzeny a nasledné testovany algoritmus, ktery identifikuje zacatky a konce
srazkovych udalosti, tj. srazkova a bezdestna obdobi pomoci autonomnich levnych senzor TMS3,
tj. ¢idel primarné uréenych k méteni vlhkosti v piidé. Predlozena disertacni prace vyuziva ziskané
poznatky v signal processingu a statistickém vyhodnceni v podob¢é matice zamén.

Jedna ze dvou piipadovych studii pfedkladanych v této praci byla jiz rozpracovéna do védeckého
¢lanku Inter-annual variability of catchment water balance in a montane spruce forest (Skalova et

al., 2022), ktery vysel v ¢asopise Hydrological Sciences Journal. Jedna se o vodni bilanci povodi
Uhlirska v Jizerskych horach a analyzu meziro¢ni variability jejich komponentt.
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Abstract Accurate identification of wet and dry weath-
er periods at sub-hourly time intervals is important for
the description and control of processes directly influ-
enced by rainfall, such as infiltration into urban drainage
systems, purification processes in wastewater treatment
plants, or effective irrigation systems. It is also neces-
sary for monitoring and modeling rainfall itself. Tradi-
tional instrumentation used to measure rainfall (rain
gauges and radars) often fails to detect the transition
between dry and wet weather at sufficient spatial and
temporal resolution. Opportunistic sensing has become
a promising approach in hydrology to overcome these
deficits without drastically increasing the cost of mea-
suring campaigns. In this study, we identify dry and wet
weather periods using autonomous and inexpensive
transmission line-type electromagnetic sensors, primar-
ily intended for soil water content measurement.

Four transmission line-type electromagnetic sensors,
a tipping bucket rain gauge, and a laser precipitation
monitor were installed in an urban catchment for an
experimental period of 3 months during the summer.
An algorithm for the reliable detection of the onset and
end of precipitation episodes was developed for use with

Electronic supplementary material The online version of this
article (https://doi.org/10.1007/s10661-018-7059-7) contains
supplementary material, which is available to authorized users.
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Engineering, Czech Technical University in Prague, Thakurova 7,
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e-mail: michal.dohnal @cvut.cz

Published online: 29 October 2018

the sensors. Our analysis demonstrates that transmission
line-type electromagnetic sensors provide results with
accuracy similar to, and with five times greater sensitiv-
ity than a tipping bucket rain gauge. However, the
sensors produced false-negative results more than
1.6% of the time (i.e., 25% of the received rain). Nev-
ertheless, the low specificity of the sensors is not critical
when they are used in combination with rain gauges or
other sensors that are less prone to falsely detect wet
periods.

Keywords Low-cost sensors - Rainfall detection - Laser
precipitation monitor - Urban hydrology

Introduction

Accurate identification of wet and dry weather periods
at sub-hourly timescales is important for a description or
control of processes directly influenced by rainfall such
as purification processes in wastewater treatment plants,
infiltration into urban drainage systems, or effective
irrigation systems. Wet weather classification at sub-
hourly intervals is also needed for monitoring and
modeling of rainfall itself. It is used, for example in
identification of ground clutters of weather radars, pro-
cessing microwave link data, or modeling of spatial
rainfall fields (Mackay et al. 2001). A reliable estimate
of the beginning of a precipitation event is important for
peak flow prediction in catchments with very short
times of concentration—typically urban catchments
dominated by impervious surfaces or small

@ Springer
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mountainous catchments with steep hillslopes. The sam-
pling time resolution should be on the order of minutes
to accurately capture the beginning of rainfall events
(Savina et al. 2011). Similarly, Schilling (1991) present-
ed rainfall data requirements necessary for successful
urban rainfall-runoff modeling. These included tempo-
ral resolution of 1 min and time synchronization errors
of 1 min or less.

Instruments traditionally used for measuring rainfall
often fail to reliably detect the start and end of precipi-
tation. The reliability of detecting the beginning of
precipitation using rain gauges is affected by wetting
losses, the effects of wind, and uncertainty regarding the
volume of the first tip (Strangeways 2004). The detec-
tion of the end of a precipitation event is again influ-
enced by wind and possible clogging of the rain gauge.
Rain gauge results are also associated with large uncer-
tainty for low-intensity events. Laser precipitation mon-
itors, like disdrometers, are able to capture even very
light rainfall. On the other hand, they are not capable of
registering horizontal precipitation (e.g., dew) and for
low rainfall rates a large scatter of measured values,
caused by the small catchment area, has been reported
(Nystuen et al. 1996). Moreover, operating a dense
network of disdrometers to reflect the spatial variability
of rainfall is often not feasible due to the high acquisi-
tion and operational costs.

The use of low-cost sensors is, therefore, an appeal-
ing solution when establishing dense sensor networks to
capture spatially highly variable environmental param-
eters, such as rainfall. In addition, sensors primarily
deployed for other purposes can provide additional in-
formation on the parameter of interest. For example, the
use of microwave links of cellular backhaul proposed by
Messer et al. (2006) has been investigated in detail by
many other researchers (Fencl et al. 2017). Rabiei et al.
(2013) proposed the use of cars as “moving rain
gauges” with windshield wipers or optical sensors as
the measuring devices. Low-cost, often self-powering,
sensors have become an attractive choice for use in
smart buildings or spatially distributed monitoring of
the urban water cycle even though its application is still
under the development (Wani et al. 2017).

In this investigation, inexpensive transmission line-
type electromagnetic probes have been used, specifical-
ly TMS3 probes, to detect the beginning and end of
rainfall events. The probes were originally intended for
measuring soil moisture. Four probes placed at one
experimental location were compared with laser
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precipitation monitor data to assess the reliability of
using the probes for the classification of dry and wet
weather. Water film forming on the surface of the probes
enables the identification of the beginning and end of
rainfall events, information that traditional measurement
tools such as rain gauges provide only to a limited
extent. In our analysis, the temperature dependency of
the TMS3 sensors was considered and analyzed. The
study proposes a method for processing TMS3 sensor
data to be used for dry and wet weather classification.
The limitations that the TMS3 probes have in common
with other sensors not intended for meteorology mea-
surements are also discussed.

Instrumentation

The experimental setup consisted of several types of
sensors based on different mechanisms, located at the
same site. Our instrumentation was a part of a broader
research project focusing on urban stormwater runoff
prediction based on rainfall-induced attenuation of
telecommunication microwave links—TeleMAS
(Fencl et al. 2017).

TMS3 sensors

Stand-alone TMS3 probes (TOMST measurement sys-
tem, TOMST s.r.0.) are transmission line-type electro-
magnetic sensors originally intended for measurement
of soil water content and ambient temperature. They
estimate water content using the speed of electromag-
netic signal propagation along a transmission line at a
frequency of 100-200 MHz. The propagation speed
depends on dielectric properties, which are mainly
governed by the water content of the environment sur-
rounding the probes (Blonquist et al. 2005). According
to the manufacturer, the method is largely independent
on salinity and temperature. Measured values, so-called
TMS3 wetness, range between 0 and 1000 counts for
both pedological and meteorological installations. The
expected measurement error in a homogeneous environ-
ment does not exceed 1% of soil water content (m> m )
(http://tomst.com/web/en/systems/tms/tms-3/).

Laser precipitation monitor

A laser precipitation monitor (LPM, 5.4110.xx.x00
v2.4) manufactured by Thies Clima GmbH incorporates
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a laser optical beaming source and receiver to measure
the diameter and fall speed of hydrometeors (including
liquid and solid precipitation). Particle diameters are
calculated from the reduction of the signal amplitude.
Falling speed is determined from the duration of the
reduced signal. Precipitation type is classified based on
particle velocity and diameter (Gunn and Kinzer 1949).
In this study, the LPM was used as a rain gauge with a
catchment area 0of 45.6 cm? (i.e., the coverage area of the
laser beam). Minimum measurable precipitation inten-
sity is about 0.006 mm/h depending on precipitation
type. Maximum effective intensity that this LPM is able
to register is reported by the manufacturer to be at least
250 mm/h. The LPM was coupled with a purpose-made
wind protection element to ensure falling precipitation
through the instrument without swirl.

Tipping bucket rain gauge

A non-heated rain gauge (RG) (MR3, METEOSERVIS
v. 0. s.) with tipping bucket for liquid precipitation
measurement was installed approximately 2 m from
the laser precipitation monitor. The gauge’s catchment
area of 500 cm” and measurement resolution of 0.1 mm
of rainfall depth meets the specifications of the World
Meteorological Organization (WMO 1983). The rain
gauge was dynamically calibrated before the measuring
campaign (Humphrey et al. 1997) and checked regularly
for clogging.

DATA CONNECTOR

Experimental site

The experimental catchment Prague—Letnany,
Czech Republic, is a small urban catchment (a
subcatchment of Martinsky Stream, drainage area
2.3 km?). The catchment is situated northeast of the center
of Prague, in the Prague-East District. The experimental
site, equipped with four TMS3 sensors (plus one laser
precipitation monitor and one rain gauge deployed as
traditional precipitation observation methods), was
installed on the roof of a 35-m-tall residential building.
All the instruments were fixed to a steel telecommunica-
tion antenna platform. The orientation of the TMS3 sen-
sors relative to the cardinal compass directions was as
follows: TMS3 no. 330 SW, TMS3 no. 333 SW, TMS3
no. 334 ESE, and TMS3 no. 337 NNW (see Figs. 1 and 2).
All sensors were placed horizontally (Fig. 1). The radial
inclination of the TMS3 sensors was set at approximately
45°. Neighboring buildings did not affect measurements at
the experimental site as they were substantially below or
distant from the site. However, the data were naturally
affected by the elevation of the installation due to higher
wind speeds and lower air humidity compared to the
ground surface.

Rainfall data
Data from the TMS3 sensors and LPM were recorded at

1-min intervals. The analysis presented here covers the
experimental period from May 22, 2015, to August 13,
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Fig. 1 Installation of the TMS3 sensor in the field (left). Description of TMS3 sensor features (right) (TOMST s. 1. 0.)
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Fig. 2 Scheme of the experimental site at the rooftop. Prague-Letnany, Czech Republic

2015. The raw data from the LPM and TMS3 sensors
are given in Online Resource 1.

For the purposes of the analysis, the LPM data were
considered to be the reference measurements. The start
of rainfall was identified by a sudden increase of rainfall
intensity (greater than 0.01 mm/h) as measured by the
LPM when there has been no rain for 60 min prior. The
end of a rainfall event is defined to be a 1-min interval
with a rainfall intensity registered by the LPM equal to
or greater than 0.01 mm/h when no rain of the same
intensity occurs within 60 min after.

The performance of the TMS3 probes was also com-
pared to a tipping bucket rain gauge deployed at the site.
The results of comparison of rain gauge and LPM mea-
surements are presented in Appendix 1. The exact time of
bucket tips in the rain gauge was recorded and data were
transformed to 1-min intervals as follows: Rainfall inten-
sity between two tips with an interval shorter than 15 min
was assumed to be constant; longer intervals were con-
sidered as periods of zero rainfall intensity; data were
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transformed to regular time series by averaging rainfall
intensities within each 1-min interval.

The experimental dataset contains 25 rainfall episodes
in total. The average rainfall depth was 2.4 mm, rainfall
duration ranged between 6 and 900 min. The maximum
1-min rainfall intensity of 99.9 mm/h was registered on
July 8, 2015 (Episode 16). Detailed characteristics of
analyzed rainfall events are presented in Table 1.

Processing signals from TMS3 sensors

The TMS3 sensors are sensitive to environmental vari-
ables other than moisture. Results clearly indicate that
measured permeability depends on temperature (Fig. 3).
In addition, readings corresponding to a completely dry
sensor (i.e., the baseline of a sensor) vary significantly
from sensor to sensor, probably due to differences in
their manufacture.
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Table 1 Rainfall events observed by all instruments at Prague—Letnany site in Summer 2015. Rainfall depth, duration, and intensity are
according to the LPM data. Precipitation type was determined from Code 4680 for automatic weather stations (WMO 1995).

Episode Date of Rainfall depth Rainfall duration Maximum rainfall Prevalent precipitation type
occurrence (mm) (min) intensity (mm/h) according to Code 4680

1 May 29 0.3 49 2.7 Light to moderate rain

2 May 29 3.6 49 18.6 Moderate rain with soft hail

3 June 1 0.2 6 5.8 Light drizzle with rain

4 June 8 233 900 36.7 Moderate rain

5 June 13 1.9 177 11.7 Light rain

6 June 18 0.7 83 4.8 Light rain

7 June 20 0.9 218 24 Light rain

8 June 20 0.3 13 53 Light drizzle

9 June 20 0.1 22 1.0 Light drizzle

10 June 22 0.7 126 22 Light drizzle to light rain

11 June 23 42 209 54 Light to moderate rain

12 June 23 0.5 100 32 Light rain

13 June 23 0.9 21 8.8 Moderate rain with soft hail

14 June 27 1.4 106 8.8 Moderate rain

15 July 6 0.2 29 10.7 Heavy rain

16 July 8 7.0 70 99.9 Moderate to heavy rain with hail

17 July 9 0.3 70 23 Light drizzle

18 July 12 04 153 4.6 Light rain

19 July 14 0.4 247 1.6 Light drizzle to light rain

20 July 14 1.1 42 12.6 Moderate rain

21 July 25 2.0 82 4.5 Moderate rain

22 July 25 0.6 33 4.8 Heavy drizzle to light rain

23 July 27 0.5 64 24 Light to moderate rain

24 July 27 1.8 28 30.7 Moderate rain with soft hail

25 July 29 2.1 101 13.9 Moderate rain

On the basis of testing and observation, a simple
linear model for identification and correction of temper-
ature dependency was developed (see Appendix 2).

TMSS3 data corrected for temperature was further proc-
essed to allow dry/wet weather classification. However, as
each TMS3 sensor (1) reacts differently to precipitation
events in terms of magnitude of signal, (2) exhibits chang-
es in baseline over time, and (3) shows signal oscillations,
the following algorithm was designed to find the begin-
nings and ends of precipitation episodes and duration of
sensor drying after precipitation.

First, the moving median filter was applied to reduce
the impact of outliers on classification:

S :med(yi,aﬂ,...,yj) (1)

The window has a length of o data points, where
« is an optional parameter. S is a median value of
the original TMS3 data y. Secondly, the beginning of
precipitation events (B,) characterized as a sharp
increase of measured values was determined by
using the first derivative of smoothed data.
!
p

(2)

{ Tidej>ﬁ/\max(de_2a, ...,dSi_1 <
B()j - ; >

)
FifdS;<Bvmax(dS;aa, ..., dS;1)

where By,is a rough estimate of episode beginning; it can
be classified either as True (7) or False (F) and (3 is an
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Fig. 3 Temperature dependency of the TMS3 sensor baseline for
the dry period. Left: raw signal of TMS3 sensor no. 330 with
diurnal fluctuation of the signal due to temperature. Measured

optional parameter. S; is a median filter output of Eq. (1).
The estimate is further specified using 1-min data:

B;j :max(dyj_ztl,...,dyj) (3)

where B is assigned as the “accurate” beginning. The ends
of precipitation events £; are searched again on derivatives
of smoothed data:

. Tif S >KkAdS;>0AdS ;1< OAmean (dS; 1, dS{)>0 (4)
17| Fif Sj<xvdS;<OvdS;; >0amean(dS;,dS;)<0

where k 1s an empirical parameter.

Based on extensive testing of the proposed algorithm,
the following values of parameters were used: parameter
a=5min, =3, and x=1. The value of parameter «
reflects dynamics of the rainfall events. Greater values
of a, i.e., a longer time window, lead to smoothing of
rainfall dynamics. The value of 3 is arbitrary and reflects
maximization of specificity and sensitivity for the
dataset used. The sensitivity of the algorithm results to
changes of parameter 3 is addressed below. The setting
of k value, important for detection of the ends of events,
corresponds to the 65% quantile of smoothed data when
no precipitation could be detected.

Classification of dry and wet periods

The performance of the TMS3 sensors for classification
of dry and wet periods was evaluated using a statistical
hypothesis testing method often used in medical or
security screening. In our statistical hypothesis testing,
the reference measurement by LPM is considered as the
null hypothesis. Then a type I error is the incorrect
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Temperature (°C)

sensor temperature and corrected sensor signal. Right: temperature
dependence of TMS3 sensor no. 330 signal during dry weather
periods for the whole experimental period

rejection of a true null hypothesis (a “false positive,”
Fpos), .., TMS3 indicates rain when LPM indicates no
rain. A type Il error is incorrectly retaining a false null
hypothesis (a “false negative,” Fyp), i.., TMS3 indi-
cates no rain when LPM indicates the presence of rain.

The following scoring classifiers—accuracy (Acc),
sensitivity (Se), and specificity (Sp)—were used as der-
ivations from a confusion matrix:

Tpos + T,
Acc = pos 1 Tneg (5)
Tpos+Tneg+Fpos+Fneg
T
Se—— PSS 6
Tpos+Fneg ()
T,
Sp=—"8— 7
P Tneg+Fpos ()

where T, and T, are the sums of true-positive and
true-negative observations, respectively, and F.s and
Feg are the sums of false-positive and false-negative
observations respectively.

Accuracy (Eq. 5) is used as an indication of closeness
of measurements of a rainfall episode to the rainfall
reference value measured using LPM. Sensitivity
(Eq. 6) measures the proportion of correctly identified
positives, and specificity (Eq. 7) measures the propor-
tion of correctly identified negatives.

Algorithm performance

The algorithm performance was first evaluated over the
whole experimental period.
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Table 2 Confusion matrix values expressed as percent of the time with respect to all 1-min data. Percentage of time steps falling into the

respective category.

TMS3 330 TMS3 333 TMS3 334 TMS3 337 Average
True positives 2.00 2.03 1.78 2.04 1.96
False negatives 1.60 1.58 1.82 1.56 1.64
False positives 1.34 1.36 1.12 1.36 1.30
True negatives 95.05 95.03 95.27 95.08 95.11

In Table 2, more than 95% of results belong in the
category of true negatives. This is primarily attributed to
the natural frequency of dry weather periods in the tem-
perate humid climate of the Czech Republic. False-
negative results were reported 1.64% of the time on aver-
age. TMS3 results in the context of precipitation amount
captured in individual categories of the confusion matrix
were evaluated. True-positive results comprised more than
70% of rainfall. False-negative results represent rainfall
episodes accounting for 25% of the total amount of rainfall
on average. Precipitation amount corresponding to the time
intervals identified as false positive did not exceed 0.03%
of the total rainfall and thus, the impact of the failure of the
sensors in this respect is negligible.

All the TMS3 sensors produced accuracy values, i.e.,
the ratio of correct predictions to total predictions (Eq. 5)
greater than 97%, are presented in Table 3. Specificity
(Eq. 6) of the TMS3 sensors, i.e., the proportion of
correctly identified negatives, was greater than 98%.
Sensitivity (Eq. 7) expressed as the probability of a
positive test given that the precipitation that occurs
differed from sensor to sensor in a range of 49.4% to
56.7%. Differences were probably caused by differences
in manufacture of individual sensors.

The TMS3 sensors provided results with slightly
higher accuracy and considerably (five times) greater
sensitivity than the rain gauge. However, this higher
sensitivity comes partly at the cost of slightly lower
specificity compared to the rain gauge.

Table 3 Scoring classifiers in percentages of time

Visual inspection of data

The performance of the TMS3 sensors was assessed by
visually inspecting the data and comparing it to the data
from the LPM for the rainfall events listed in Table 1.
This detailed inspection allowed identification of the
main reasons for algorithm failures and also failures
due to sensor malfunction.

Figure 4 shows an example of how the purpose-made
algorithm identified rainfall events from the TMS3 data.
The algorithm, based on the identification of sharp
increases in signal, was able to reliably detect the begin-
nings of three small episodes in June. The ends of events
were not captured as accurately because of low rainfall
intensities at the end of events. However, in all cases
shown in Fig. 4, the TMS3 probes outperformed the
tipping bucket rain gauge.

Episodes 1 and 11 represent events with very low
rainfall intensity (about 0.4 mm/h) and the sensors did
not react sufficiently to enable the algorithm to accurately
identify the beginnings of these rainfall events. The end of
Episode 4, a strong event with a long tail of low intensities,
was identified with a difference from LPM greater than
49 min by all the TMS3 sensors. Moreover, in this case,
every sensor reacted differently. In general, very large
differences between TMS sensors were predominantly
registered in the detection of low-intensity events.

The absence of sensor reaction is depicted in Fig. Sa.
For light to moderate rain with rainfall depth, H=0.5 mm

TMS3 330 TMS3 333 TMS3 334 TMS3 337 Rain gauge
Accuracy 97.1 97.1 97.1 97.1 93.4
Sensitivity 55.6 56.2 494 56.7 11.7
Specificity 98.6 98.6 98.8 98.6 100.0
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(Episode 10), TMS3 no. 337 exhibited a several-fold lower
reaction than sensor no. 330.

An important source of the algorithm’s failure to
identify the beginning of a rain event is attributable
to a problem with conditions expressed by Eq. 2.
The derivative of smoothed data exceeded the
predefined value of the parameter (5 (at 12:10,
Fig. 5b); this time would be a rough estimate of
the beginning of the episode. However, the maxi-
mum derivative of smoothed data from 2« interval
(10 min in this case) before the rough estimate
should simultaneously be smaller than 3. This addi-
tional condition was not satisfied for TMS3 no. 333
(Fig. 5b, 12:05). On the contrary, the reaction of
TMS3 no. 330 to the same event with the same
value of parameter (3 was satisfactory for detection.
Overall, lower values of (3 increase sensitivity for
wet weather detection at lower specificity (see sen-
sitivity section of the study).

) 200{— WMWW—»O
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€ 150 - 333 4
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A
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Fig. 5 The single sensor (TMS3 337) malfunctioning (a) and the

inaccurate identification of the beginning of rainfall due to a
problem of parameter (3 (b). Episodes 23 and 10 are shown. The
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TMS3 performance according to event type

The performance of TMS3 sensors was also evaluated
separately for different precipitation types. Data were
divided into regular 15-min intervals and the predomi-
nant type of precipitation was determined from Codes
4680 for automatic weather stations delivered by the
LPM. The types of precipitation and the number of
intervals that occurred during the experimental period
are shown in Table 4.

For categorization and use of the TMS3 data, the
TMS3 readings were transformed to binary values
(dry/wet 1-min periods). The mode for each 15-min
interval was calculated and taken as a representative
value for the interval, i.e., if value 1 appears most often
within a given 15-min interval, this interval is consid-
ered to be positive and vice versa.

The agreement between the LPM and the TMS3
sensors was very good for drizzle with rain (91% true

1000 g
— 330
& ——333 |7
600 3
14 z
Derivative > [} é
400 { perivative of 333 > 21 =
Derivative of 330 < 3/ %
200 p z 28
’ Lo
0 ’ =~ 135
.
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open circle indicates the start of the event detected by the algo-
rithm. The full circle indicates the end of the event as identified by
the proposed algorithm
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Table 4 Percent classification of 15-min intervals into individual
precipitation types according to the predominant type registered by
LPM.

Precipitation type 15-min intervals

) (%)
No precipitation 7728 96.26
Drizzle 55 0.69
Drizzle with rain 11 0.14
Rain 230 2.86
Heavy rain/hail 4 0.05

Table5 Percent 15-min intervals falling into the true-positive and
false-negative categories for precipitation types registered by the
LPM. The average value for all TMS3 sensors is used. In this
specific projection, true-positives and false-negatives values com-
prise 100%.

Precipitation type Category

True positive (%) False negative (%)

Drizzle 40.75 59.25
Drizzle with rain 91.00 9.00
Rain 50.00 50.00
Heavy rain/hails 81.25 18.75

positive identification on average, Table 5). For ex-
ample, TMS3 sensor nos. 333 and 337 identified all
15-min intervals experiencing drizzle with rain (not
shown here). However, only 11 intervals were ob-
served with this precipitation type (Table 4). Detec-
tion of rainy intervals was very poor (only 50% true

positives on average). Similarly, the “drizzle” precip-
itation type was not captured satisfactorily (41% of
true positive results). For a group of heavy rain
events with hail, no statistically significant results
were obtained.

Accuracy and sensitivity of the algorithm decrease
progressively with decreasing rainfall amounts (for in-
tensities categorized as drizzle by LPM). However, with
the limited number of sensors used and rainfall events
occurring during the study, it was not possible to iden-
tify the functional relationship between performance
metrics and precipitation intensity. The possible rela-
tionship seems to be sensor specific.

Discussion

The algorithm applied to the TMS3 sensor data returned
estimates with similar accuracy (97.1% compared to
93.4% by RG) and by 43% higher sensitivity compared
to the rain gauge. Nevertheless, specificity of the algo-
rithm with TMS3 sensors is 1.4% lower than for the rain
gauge; this is primarily caused by false-positive detec-
tions of the TMS3 sensors.

The assessment of the TMS3 sensors’ performance in
part depends upon the definition of “wet weather
period,” specifically by the length of the time between
two rainfall events assumed to be a wet period or by the
intensity threshold regarded as zero rainfall. These
thresholds were chosen arbitrarily or to suit particular
applications. The analysis of data did not confirm the
impact of intensity threshold regarded as a zero rainfall
on the dry/wet classification performance. The influence
of interval between events was not evaluated.

Table 6 Combined use of TMS3 sensors. Confusion matrices and scoring classifiers for all combinations are displayed

TMS3 330 TMS3 330 TMS3 330 TMS3 333 TMS3 333 TMS3 334
and 333 and 334 and 337 and 334 and 337 and 337
True positives 22 2.0 2.1 2.2 2.3 2.0
False negatives 1.4 1.6 1.5 1.4 1.3 1.6
False positives 1.9 1.5 1.5 1.8 1.8 1.4
True negatives 94.5 94.9 94.9 94.6 94.6 95.0
Accuracy 96.7 96.9 97.0 96.8 96.9 97.0
Sensitivity 62.1 55.1 59.0 60.4 63.1 56.2
Specificity 98.0 98.4 98.4 98.2 98.1 98.6
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Table 7 Cross-correlation matrix for all TMS3 sensors

TMS3 330 TMS3 333 TMS3334 TMS3 337

TMS3 330 1.00 0.79 0.79 0.82
TMS3 333 0.79 1.00 0.69 0.73
TMS3 334 0.79 0.69 1.00 0.77
TMS3 337 0.82 0.73 0.77 1.00

The reliability of reference measurements, i.e., LPM
and RG, is discussed in the literature in detail (e.g.,
Nystuen et al. 1996; Upton and Brawn 2008). For our
experimental period, a comparison of LPM and RG data
is presented in Appendix 1.

Combined use and cross-correlation of TMS3 sensors

Results of the analysis of the combined use of two
TMS3 sensors in all possible combination are presented
in Table 6. The combined use of two TMS3 sensors
leads to slightly higher specificity but lower accuracy
which is due to an increase in a number of false posi-
tives. In contrast, the sensitivity increases significantly.
The best performance in terms of sensitivity was
achieved for TMS3 pair nos. 333 and 337, whereas the
worst values of sensitivity occurred when all other sen-
sors values were combined with measured values from
TMS3 no. 334.

Cross-correlation was used as a measure of signal
similarity of each possible TMS3 pair (Table 7). The
results suggest that all the sensors registered the precip-
itation events in the same way (mostly above 0.7). One
exception was the signal produced by TMS3 333 which
seemed to be slightly different from the other sensors
(the lowest cross-correlation with all other sensors).

However, as mentioned in the previous section, the
difference is probably caused by differences in sensing
surface area.

Parameter sensitivity of the algorithm

Parameter @ determines the number of values to be
considered for median calculation and thus directly in-
fluences the sensitivity of our algorithm for determina-
tion of the beginnings of rainfall events. Higher values
of « are suitable for identification of heavier precipita-
tion events, while smaller values enhance identification
of light rains. The value that we used in our algorithm
(=5 min) is a site-specific compromise value between
acceptable detection of strong and light events.
Parameter 3, which is a measure of the sharp increase
of signal, is the most sensitive parameter of the algo-
rithm. A wide range of 3 values was tested (3; 200). The
parameter influences the proportion of true-positive and
false-positive values on the order of 0.2% (for setting of
(=3 and 30). For two of the sensors, no. 333 and no.
337, increasing (3 leads to a lower number of true-
positive values. One of the sensors (no. 334) was not
sensitive to changes of 3 and one sensor (no. 330)
exhibited an increasing number of true-positive values
when increasing the value of . This indicates that
enhancement of rainfall detection using TMS3 sensors
will require individual calibration of the sensors.
Figure 6 shows the performance of the algorithm
during precipitation episode 10 when applied to TMS3
sensor no. 334 with different values for parameter (.
Two [ values (8 and 30) enabled detection of the begin-
ning of the event with data from this sensor. A parameter
value of 3= 13 failed to detect the beginning of the event
because the maximum value condition in Eq. 2 was not
fulfilled, i.e., the parameter value was too low to

Fig. 6 Sensitivity of rainfall 600~ 7w T A% 10
detection using three different | Sesivaiive W\/ ,\/\”’V\"‘ MW\/
values of parameter 3. Sensor @ 450 Beginning B=3 -3
TMS3 no. 334, episode 10. The 3 End B=3
open circles indicate the start of < 2004 Beginning =8 L6 =
the event detected by the 2 End B=8 E
algorithm. The full circles £ s Besining B30 M =
represent the end of the event z 1501 e E g B= 33 o E
identified by the proposed & B 5= S~ N -
algorithm E 0 == = . \\/r-,/ \\. 12
o ° 4
13:30 14:00 14:30 15:00 15:30 16:00
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disregard fluctuations in the TMS3 signal before the
beginning of the event.

Parameter y allows user conditioned refinement for
rough estimation of the beginning of the event. This
parameter did not exhibit large sensitivity when evalu-
ated through the whole dataset. However, the parameter
could play an important role in shorter studies focused
on specific types of events.

Conclusions

Transmission line-type electromagnetic sensors TMS3
were tested as alternative rain sensors for dry/wet period
classification. Temperature dependence of sensor signal
and its non-stationary character was sufficiently re-
solved employing a simple baseline separation model.

An algorithm for classification of dry/wet periods using
TMS3 measurement in a temperate climate was proposed
and applied for a 3-month period in 2015. The algorithm
proved to be useful. TMS3 sensors provide accuracy sim-
ilar to a standard tipping bucket rain gauge in detecting
dry/wet periods and outperformed the rain gauge in term of
sensitivity. Moreover, TMS3 sensors provide additional
information about the end of sensor drying.

Appendix 1. Comparison of rain gauge and LPM

The rainfall totals from the LPM are in very good
agreement with those measured by the tipping
bucket rain gauge over the whole dataset
(Fig. 7). The slope of a linear regression is close
to 1 (0.97) and the coefficient of determination is
0.95.

However false-negative results occurred more
than 1.6% of the time which importantly accounted
for 25% of the received rainfall. This limitation
wasn’t appreciably reduced either by employing a
combination of sensor pairs nor by adjusting algo-
rithm parameters. Considering different precipitation
classifications, the performance of the TMS3 sen-
sors was the most reliable for the category of
“drizzle with rain.”

Data from sensors used for purposes other than those
for which they were designed will naturally have many
limits. However, in combination with other types of
sensors, they can provide a complete picture of the
measured variable. For example, the low specificity of
TMS3 sensors might not be so critical when used in
combination with rain gauges or other sensors which are
less prone to detect false-positive wet periods.
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The LPM performed similarly to the traditional tip-
ping bucket rain gauge in terms of rainfall amount, and
provided considerably higher resolution. Thus, the LPM
was taken as the reference instrument for assessing the
performance of the TMS3 sensors. Moreover, the LPM
provided drop size distribution measurements.

Fig. 7 Comparison of rainfall 25
amount measured by laser
precipitation monitor and rain
gauge for rainfall events
measured in summer 2015
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Appendix 2. Baseline separation model

On the basis of our laboratory testing, a simple linear
model for identification of the baseline B (—) was sug-
gested

B=(b+al) (A2.1)

where T'(°C) is an ambient air temperature (measured by
the probe) and a (°C) and b (—) are empirical fitting
parameters. Parameter values were identified on the dry
probe readings under varying temperature. However,
use of sensors under harsh field conditions revealed that
baseline readings of the sensors changed considerably
over time, i.e., the parameters in Eq. (A2.1) should be
treated as varying over time. The non-stationary charac-
ter of the sensor baseline is probably caused by gradual
filling of the microrelief on the probes’ sensing area by
dust particles and/or periodical cleaning by rain.

Therefore, ad-hoc adjustment of empirical parame-
ters of the baseline model using dry sensor readings is
needed. We employed the moving window algorithm
proposed by Schleiss and Berne (2010). The algorithm
classifies measured values as “wet” when the standard
deviation of neighboring values exceeds a chosen
threshold. The length of the moving window was set
to 11 values (11 min) and it was aligned to the center.
The threshold value was chosen quite restrictively to
minimize the number of false-positive dry readings (the
20% quantile of all calculated standard deviations). The
parameters of Eq. (A2.1) are optimized for consecutive
subsets containing the same number of dry values (e.g.,
1000; the number which allows robust optimization
while allowing the assumption of a baseline constant
in time). The baseline model was fitted for each subset
separately, using only dry values. The optimized base-
line model was subsequently applied to the whole sub-
set, i.e., both wet and dry data.
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Inter-annual variability of catchment water balance in a montane spruce forest
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ABSTRACT

Climatic conditions in temperate montane forests vary over multiple temporal scales. This study examines
the effects of inter-annual climatic variability on the long-term water balance of a small headwater
catchment with gradually changing vegetation characteristics. The research is based on direct observa-
tions of basic hydrological variables (precipitation, stream discharge), and process-based modelling of
difficult-to-measure variables (forest transpiration, wet canopy evaporation, snow sublimation). The
catchment water balance is evaluated in terms of the catchment water storage. The uncertainty of the
estimated storage changes is expressed as a convolution of partial uncertainties associated with the
individual components of catchment water balance. The results suggest a significant decrease of catch-
ment water storage over the study period. The decrease is assumed to be caused by increasing winter
temperatures, resulting in a more frequent occurrence of liquid precipitation and less prominent spring
snowmelt. Considering vegetation’s conservative water-balance management proved essential for the
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studied environment.

1 Introduction

The seemingly simple application of the principle of mass con-
servation in hydrology, i.e. closure of catchment water balance,
is a challenging task (e.g. Beven 2006). Fluxes across catchment
boundaries on the scale of kilometres are difficult to determine
due to irregular surface and subsurface morphology, the hetero-
geneous nature of precipitation and evapotranspiration. Despite
the fact that hydrological data are measured with increasing
spatial and temporal resolution, all components of the water
balance are associated with substantial uncertainty; for example,
groundwater storage and catchment-scale evapotranspiration
are particularly difficult to measure (Kampf et al. 2020).

Traditional approaches to catchment-scale water balance
often concentrate on examining the relationship among the
long-term precipitation, streamflow, and evapotranspiration
(Budyko 1974, Troch et al., 2009). Stochastic models based
on these approaches are successfully used to estimate evapo-
transpiration and runoff in ungauged basins (Daly et al. 2019).
The Horton index was applied as a valuable plant water use
indicator for exploring relations between catchment water
balance and vegetation dynamics (Abeshu and Li 2020).
However, changes in catchment storage are often neglected
in water balance investigations. Studies in which the water
balance is expressed as catchment storage are rare (e.g.
Carrer et al. 2019). Conversely, water balance was used in
several studies to estimate catchment storage (e.g. Kirchner
2009, Teuling et al. 2010, Sayama et al. 2011, Staudinger et al.
2017, Buzacott and Vorvoort 2021).

The role of processes that are difficult to quantify, such as
rainfall interception or atmospheric vapour condensation on
vegetation surfaces, is frequently underestimated (McDonnell
et al. 1996, Good et al. 2015). In montane forests, a significant

part of precipitation is intercepted on the surface of vegetation
during rainfall events. Intercepted water subsequently inhibits
plant transpiration (e.g. Coenders-Gerrits et al. 2014).
Interception also affects runoff formation, as a significant
amount of water never reaches the soil surface and water fall-
ing on the forest floor is considerably redistributed (Zehe et al.
2010, Wang et al. 2012). Water droplets or a thin film of dew
resulting from the condensation of atmospheric vapour on
foliage also leads to reduced plant transpiration. Together
with fog and low cloud inputs, these mechanisms could result
in considerable reductions of transpiration (Reinhardt and
Smith 2008, Ritter et al. 2009). The quantification of these
phenomena remains difficult (Bruijnzeel et al. 2005) due to
the lack of automated instruments and knowledge about the
controlling processes.

Often, the goal of catchment water balance studies is to
evaluate variations in transpiration/runoff partitioning
associated with the vegetation cover changes. Forest catch-
ments have higher evapotranspiration than grass catch-
ments, and thus land use management will have an
impact on the catchment water balance (Zhang et al.
2000). The influence of forest cover on catchment water
balance was studied by Pinol et al. (1999), who found
a negative relationship between forest cover and water
yield. Similarly, Wiekenkamp et al. (2016), who analysed
a comprehensive dataset from Wiistenbach catchment, con-
firmed that the partial deforestation caused a decrease in
evapotranspiration and an increase in discharge. On the
other hand, Hou et al. (2022), studying different types of
forest disturbances and their impact on runoff, found that
cumulative forest disturbances overall decreased annual
runoff in Canadian watersheds under study. Therefore,
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the effects of forest management are often unclear, and the
impact of changing vegetation cover on the hydrological
regime of a forest catchment is masked by climatic varia-
bility (Tetzlaft et al. 2007).

When transpiration is to be evaluated independently,
a common approach is first to evaluate the potential tran-
spiration (based on climatic conditions and vegetation
characteristics) and second to reduce potential transpira-
tion to actual transpiration if the soil moisture conditions
become unfavourable due to limited availability of soil
water. Applying this approach to a temperate montane
forest, the reduction of transpiration is implied to be
rare — occurring only during extreme dry spells (Breda
et al. 2006, Luttschwager and Jochheim 2020). However,
studies based on tree sap-flow measurements or water
vapour flux observations using the eddy covariance method
(McGloin et al. 2019) indicate that actual transpiration is
below the calculated potential value almost daily during
clear summer days, irrespective of the soil water status.
This is in accord with the hypothesis of the isohydric
regulation strategy (Steudle and Peterson 1998). The iso-
hydric hypothesis states that the plant regulates the stoma-
tal conductivity (a measure of the degree of stomatal
opening) so that the actual plant xylem water potential
does not drop below a critical value, thus preventing block-
age in the sap stream due to cavitation. A hydraulic model
of transpiration stream indicates that the assumption of the
critical xylem water potential leads to the existence of
a related maximal attainable sap flow intensity (Vogel
et al. 2016). This critical sap flow intensity is affected by
the soil water content. However, given the hydraulic prop-
erties of soils prevailing in temperate montane conditions,
the critical value of sap flow changes insignificantly over
the observed range of soil water contents (Vogel et al.
2016).

In the context of ongoing climate change, knowledge of the
ecohydrological functions of forests is increasingly important
(Vose et al. 2011). This includes understanding when and how
transpiration of forest trees is limited by unfavourable hydrocli-
matological conditions (e.g. Rosner et al. 2016, Venturas et al.
2017). Tree responses to water stress including variations of
transpiration and root water uptake intensities are important
not only in hydrology, but also in ecology and forestry (e.g.
increased probability of bark beetle attacks) (Netherer et al.
2015, Peters et al. 2019).

In the present study, we evaluate the variation of indivi-
dual water balance components in a small catchment under-
going reforestation over a period of 19 years. The study
comprises (i) basic analysis of directly measured meteorolo-
gical and hydrological data; (ii) indirect evaluation of evapo-
transpiration and catchment water storage considering the
effects of rainfall interception, dew formation and snow
sublimation; and (iii) assessment of the uncertainties asso-
ciated with the evaluated water balance components and
their propagation in the calculated change of catchment
water storage over the balance period. The main objective
of the research is to study responses of the catchment water
balance to the inter-annual variability of weather patterns
and gradually changing vegetation cover.

2 Material and methods
2.1 Uhlirska catchment

The Uhlirska catchment is a small headwater catchment of the
Lusatian Neisse River. It is located in the Jizera Mountains in the
Czech Republic (50.8242486°N, 15.1470953°E). The catchment
drainage area is 1.78 km” (elevation range 775-872 m a.s.l.). The
average annual temperature is 6.4°C, and the total annual pre-
cipitation is 1353 mm (both for the studied period, 2000-2018).
The catchment is usually covered with snow from November
through April. The predominant soil types are Podzols on the
hillslopes and Histosols in the wetlands along the stream. The
shallow soil layers are underlain by granite bedrock.

The Uhlirska catchment underwent massive deforestation due
to acid rain in the 1980s, followed by artificial reforestation in the
1990s and gradual development of a young spruce forest there-
after. In 2000, about 35% of the catchment was covered by the
original forest, while the newly planted monoculture of Norway
spruce (Picea abies) was progressively replacing the grass (mainly
Calamagrostis villosa) that had previously colonized the clearings.
In 2018, 65% of the catchment was covered by mixed-age forest.
The development of vegetation cover is illustrated in Figs 1 and 2.

Stream discharge at the outlet of the Uhlirska catchment
has been systematically monitored since 1982. The present
study concerns the period 2000-2018, for which more refined
hydrometeorological data are available (Cislerova et al. 1997,
Sanda and Cislerova 2009, Sanda et al. 2014).

2.2 Monitoring sites and data availability

The layout of the monitoring network is provided in Fig. 1.
There are two meteorological stations in the catchment (the
newer one established in 2009). The relevant monitored vari-
ables include air temperature (Campbell Scientific temperature
probes 106), atmospheric pressure and humidity (Setra
Barometric Pressure Sensor and Campbell Scientific CS215
RH probe), net radiation (CMP3 pyranometer, CG3 pyrge-
ometer, and NR-LITE Net Radiometer, Kipp & Zonen), wind
velocity (Vector Instruments A100R anemometer), precipita-
tion (tipping bucket raingauges, snow weighing scale, manual
sampling for snow water equivalent and snow depth). The
stream discharge is gauged at the catchment outlet as well as
at the upper sub-catchment outlet (stream stage monitoring by
pressure transducer, a Cipoletti-type weir with a capacity of
200 L/s, and a v-notch weir with an angle of 120° and a capacity
of 500 L/s). Groundwater is monitored in several boreholes.
Soil water pressure is measured using soil tensiometers.
Manual monitoring has been gradually automated using pres-
sure transducers (Honeywell 236PC15GW), and since 2005
using UMS tensiometers (now Metre Group Inc.). Auxiliary
monitoring of the spruce canopy and grass cover wetness in
the summer season has been conducted since 2020 (leaf wet-
ness sensors, Decagon Devices Ltd.).

The full monitoring scheme, as described above, runs dur-
ing months without snow cover (typically starting between
21 April and 20 May and ending between 10 October and
31 October). The variables are generally monitored at 10-
minute intervals. In winter, harsh conditions, difficulty acces-
sing the area, and lack of electricity necessitate a reduction of
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Figure 1. The Uhlirska catchment. The background aerial photos (mapy.cz) are
from 2003 and 2018. The photos document changes in forest cover. The stream
network, beside the main stream, is mostly formed by a partly dysfunctional
drainage system built in 1980s. Since the 1990s, the ditches serving as inter-
mittent streams have been gradually deteriorating.
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Figure 2. The development of vegetation cover at the Uhlirska catchment. The
course of simulated grass leaf area index (LAI) depends on the duration of the
snow-free season which starts between ordinal dates 59 and 119 and ends at
about day 305. Forest stand LAl is affected by management practice including
thinning interventions.

monitoring activities. Specifically, radiation and wind velocity
are not measured (sensors are dismounted to prevent damage),
and precipitation is monitored weekly using a storage gauge
(monthly in 2007 and 2008).

For the present study, hourly series were compiled when
possible. Gaps in the meteorological series were mostly
bridged using data from nearby stations: Bedrichov water
dam station, operated by the Czech Hydrometeorological
Institute (1.2 km distant from the catchment outlet); and the
Nova Louka station, operated by the Institute of
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Hydrodynamics of the Czech Academy of Sciences (1.4 km
from the catchment outlet). In some cases, the time resolution
had to be reduced. The overview of the temporal resolution of
data is given in Table 1.

2.3 Catchment water balance

The catchment water balance can be expressed as:

- Hout (1)

where AS is the change of storage over the balance period
(mm), and H;, and H,,, are the cumulative input and output
of water (mm), respectively.

In general, the input of water comprises precipitation
(liquid or solid) as well as water condensed or deposited on
surfaces, and possible subsurface inflow across catchment
divides. The output may include transpiration, wet canopy
evaporation, soil evaporation, evaporation from surface water
bodies, snow sublimation, stream discharge and subsurface
discharge at the catchment outlet.

In the present study, precipitation and stream discharge are
directly measured. Transpiration, wet canopy evaporation, and
snow sublimation are evaluated based on observed meteoro-
logical conditions (Sections 2.4, 2.5, and 2.6). Soil evaporation,
evaporation from surface water bodies and subsurface dis-
charge at the catchment outlet are neglected (as justified
below).

The amount of water condensed or deposited on surfaces is
not evaluated; it is assumed that under favourable conditions
this water accumulates and later evaporates entirely. However,
the effect of dew formation on reducing vegetation transpira-
tion is considered (Section 2.6.2).

The forest floor is covered by plant litter - mostly spruce
needles. The spruce tree environment reduces the capacity of
other plants to form an understory. The accumulated litter
creates a habitat where plants are only rarely able to grow
(Jimenez Rodriguez 2020). The absence of herbaceous vegeta-
tion and presence of a dense litter layer, together with perma-
nently low radiation and a vapour pressure deficit, significantly
reduce soil surface evaporation. Thus, the amount of water
evaporated from the soil surface can be neglected when eval-
uating the annual catchment water balance.

The stream surface represents a small area of the catchment
and is permanently shaded. Therefore, the stream surface
evaporation can be also neglected in the catchment water
balance calculations.

No subsurface inflow across the catchment boundaries is
expected due to the geological profile of the catchment, char-
acterized by shallow soils and granite bedrock. Subsurface dis-
charge in the vicinity of the catchment outlet is also assumed to
be negligible. These assumptions are based on the hydrogeolo-
gical survey of the catchment (Jankovec et al. 2017).

AS = Hj,

2.4 Snow sublimation

Snow sublimation is estimated according to Yao et al. (2018)
based on Hargreaves’s potential evaporation (using the coefficient
of solar radiation attenuation) and the ratio of the specific latent
heat of vaporization to the specific latent heat of sublimation.
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Table 1. Temporal resolution of data for the Uhlirska catchment 2000-2018. Summer measurement scheme starts
between 21 April and 20 May and ends between 10 October and 31 October. Daily frequency indicates that the series
is fully (solid blue) or partly (hatched oblique blue) derived from nearby station data.

2000
2001
2002
2003
2004
2005
2006
2007

2008
2009
2010
2011
2012
2013
2014
2015
2016
2017
2018

Summer precipitation
Winter precipitation
Stream discharge
Groundwater level

Soil water pressure

EEEEN

Air temperature
Relative humidity
Wind speed

Net radiation

10-minute Hourly

Daily

. Weekly . Monthly

2.5 Potential transpiration and wet canopy evaporation

Based on the measured meteorological conditions, the poten-
tial transpiration is evaluated using the Penman-Monteith
equation (Monteith 1965):

8(Rn - QG) + Y[PaCP(va _pv)/(ra)/)]

Ts
1) 1+—
+y( +ra)

where Tp is the potential transpiration intensity (m/s), p,, is the
water density (kg/m?), \ is the specific latent heat of vaporization
(J/kg), R,, is the net radiation (W/m?), Qg is the heat flux into the
ground (W/m?), § is the slope of the saturated vapour pressure
curve (Pa/K), y is the psychrometric constant (Pa/K), r, is the
aerodynamic resistance (s/m), r is the vegetation surface resis-
tance (s/m), p, is the air density (kg/m”), ¢, is the specific isobaric
heat capacity of air (c, = 1005 J/kg/K), p, is the saturated vapour
pressure (Pa), p, is the actual vapour pressure (Pa).

In <Zud> In (de)
20u 20w

ku

z, is the height of the wind velocity measurement, z, is the
height of the air humidity measurement, z,, is the roughness
length of the momentum transfer (zo, = 0.123h,), zo,, is the
roughness length of the vapour transfer (zo, = 0.0123 h,), k is
the von Karman constant (k = 0.41), u is the wind velocity at
the height z, (m/s), d is zero level displacement (m), and A, is
the average height of vegetation (m).

The surface resistance coefficient r, was estimated using the
approach of Monteith (1981) based on the bulk stomatal
resistance of a well-illuminated leaf and leaf area index (LAI).
For calculating the LAI of the spruce forest, the allometric
formula of Tobin et al. (2006), verified with measured data
from 2000 and 2021, was used. The active LAI was estimated
using the assumption that at a given time only half of the
needles are actively contributing to the surface heat and vapour

(2)

(3)

g =

transfer. In the case of grass, the active LAI was taken from
Dohnal et al. (2006). Daily variation of Qg was approximated
as a percentage of net radiation (Allen et al. 1998).

Equations (2) and (3) can also be used to evaluate the
evaporation from the wet canopy (E); for this purpose, the
vegetation surface resistance, 7, is set to zero and Equation (2)
reduces to the Penman equation (Penman 1948). The mutual
shading of branches of different vegetation levels is not consid-
ered (consistent with the single-story vegetation assumption
commonly associated with the Penman-Monteith approach).

If a negative value of E due to negative available energy (R, -
Qg < 0) is indicated, the wind is the most significant driver for
evaporation (Groh et al. 2019) and the Penman-Monteith method
can be replaced with the aerodynamic method (the expression in
the curly brackets of Equation (2) is reduced to the section within
the square brackets). The potential transpiration and wet canopy
evaporation intensities are further used to evaluate the actual plant
transpiration and interception loss in hourly time steps.

2.6 Actual transpiration and wet canopy evaporation

The description of complex processes accompanying rainfall
partitioning and plant transpiration was simplified as follows.
An interception model was used to estimate the amount of
interception loss and the duration of the wet-canopy periods.
Additionally, the wet-canopy condition was assumed to occur
after dew formation. A nonzero actual transpiration was
assumed only during dry-canopy periods.

As the dynamics of all the processes involved are closely
related to the characteristics of the vegetation, the evaluation of
rainfall interception and evapotranspiration was carried out
separately for spruce trees and grass patches (both vegetation
types mainly differ in plant height, i.e. aerodynamic resistance,
and the value of active LAI, i.e. surface resistance).
Subsequently, the respective results were combined based on
the actual fraction of the catchment area occupied by each
vegetation type. Temporal changes in the forest characteristics
(incl. grass/tree coverage) were evaluated with the help of Forest



Simulator BWINPro 7 (Nagel and Schmidt 2006). The simula-
tor is based on the tree generator TreeGrOSS (Nagel 2005). The
growth functions of the stand simulator are based on extensive
datasets from forest yield studies in Germany. In our case, the
simulator was calibrated using the available catchment forest
maps (from 1993, 1998, 2003, and 2013) and newer satellite
images. The occasionally measured diameters of trees at breast
height were used for verification. The output data from the
simulator that were afterwards used include diameter at breast
height, height of trees, and number of trees per hectare. The
development of the vegetation cover characteristics over the
period of interest is shown in Fig. 2.

2.6.1 Rainfall interception model

During rainfall events, the amount of interception loss, I, was
evaluated hourly using a modified Liu (1997) interception model.
The original Liu model considers evaporation intensity from the
wet canopy to be restricted relative to the actual canopy storage. In
our calculations, unrestricted evaporation was assumed both dur-
ing and after rainfall. The modified interception model can be
written in the following form:

I= (Cm - CO)[l - eXp(—kP/Cm)] +E (4)

where P is the hourly amount of rainfall (mm), C,,, is the canopy
storage capacity (mm), C, is the actual canopy storage at the
beginning of the time interval (mm), k is the canopy coverage (-)
defined as the fraction of the forest floor area covered by a vertical
projection of the tree crowns, and E is the wet canopy evaporation
(mm). The canopy storage at the end of a time interval can be
calculated as Cy - I + E, defining C, for the next time step.

During no-rain intervals, canopy water storage was reduced
according to the evaporation rate, until the vegetation became
dry. Evaporation was evaluated using the Penman method or
the aerodynamic method, as described in Section 2.5.

For the forest canopy, the model parameters (canopy sto-
rage capacity and canopy coverage) were optimized to repro-
duce the measured throughfall at a similar spruce forest site
(Dohnal et al. 2014). For the grass cover, values (Table 2) were
taken from the literature (Breuer et al. 2003).

For the studied catchment, the modified model provided more
realistic results than the original model, which was supported by
a separate single-season study comparing model predictions with
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the leaf wetness sensor data collected for 36 rainfall events in 2020.
The accuracy, sensitivity, and specificity derived from confusion
matrices (Ting 2011) were 49%, 48%, and 73%, respectively, for the
original Liu model and 76%, 77%, and 77% for the modified model
(wet and dry periods were classified at an hourly time step). The
rainfall interception model was further validated using throughfall
data observed in 2021.

2.6.2 Effect of dew formation

Similarly to intercepted rain water, dew deposited on the canopy
inhibits transpiration. An algorithm for predicting the presence
of dew was developed based on a one-season measurement
campaign using leaf wetness sensors. Dew occurrences were
evaluated in hourly time steps (between midnight and sunrise)
based on the relative air humidity. The condition of relative air
humidity greater than 80% (between midnight and sunrise) was
employed similarly (see e.g. Zhang et al. 2015). The hourly
relative humidity was measured (2006-2018) or estimated
(2000-2005) from air temperatures as recommended by Eccel
(2012). The correlation coeflicient between measured and esti-
mated hourly relative air humidity values was greater than 0.77
for the control period 2006-2018.

We assumed that the vegetation surface dries within two
hours in the case of spruce trees, and within three hours in the
case of grass, after the conditions for dew formation are no
longer met. Finally, we assumed that no dew is deposited
beyond three hours after dawn for trees, and four hours for
grass. These assumptions agree with Zhang et al. (2015),
Wentworth et al. (2016) and Jia et al. (2019). The assumptions
regarding the timing of dew occurrence are further supported
by leaf wetness sensor measurements (over 90 dew occurrences
in 2020). The accuracy, sensitivity, and specificity derived from
confusion matrices (Ting 2011) were 89%, 81%, and 94%,
respectively (wet/dry classification at an hourly time step).

2.6.3 Actual transpiration

Transpiration was assumed only if dry-canopy conditions were
indicated. The actual transpiration was then assessed based on the
potential transpiration rates calculated using Equation (2) and the
assumption of water-conserving behaviour of the vegetation - so-
called isohydric behaviour (Steudle and Peterson 1998, Zang et al.
2014, Klapste et al. 2020). It was shown that isohydric plants react to

Table 2. Environmental parameters used in the interception-evapotranspiration model, and forest growth simulator. Forest stand LAl is affected by management

practice including thinning interventions. OD stands for ordinal date.

Rainfall interception model
Maximum canopy storage capacity of spruce trees 5

Maximum canopy storage capacity of grass 24
Canopy coverage of spruce forest 0.23
Canopy coverage of grass 0.6
Penman-Monteith equation

Stomatal resistance of well-illuminated leaf 100
Beginning of grass growing season 117
End of grass growing season 305
Maximum height of grass 0.35
Minimum height of grass 0.05
Forest simulator and allometric formula

Height of thinned trees 14-36

Maximum thinning volume 50

Fractional mass loss on abscission 0.1
Annual foliage turnover rate 0.2
Specific leaf area of spruce needles 4.95

mm Dohnal et al. (2014)
mm Breuer et al. (2003)
- Dohnal et al. (2014)
- Breuer et al. (2003)
s/m Allen et al. (1998)
oD
oD
m Holub (2000)
m Holub (2000)
m Nagel and Schmidt (2006)
% Nagel and Schmidt (2006)

- Tobin et al. (2006)
Tobin et al. (2006)

m?/kg Stenberg et al. (1999)
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decreasing xylem water pressure by closing their stomata, thus
limiting transpiration and preventing the internal water pressure
from dropping below a certain critical level - the critical xylem
water pressure. In the present study we use the assumption of
a critical xylem water pressure to simulate the actual transpiration
of isohydric plants.

One of our previous studies (Vogel et al. 2016) demonstrated
that the critical xylem water pressure is associated with a certain
maximum attainable transpiration flux, T,,;. It was shown that
while the value of T,; generally depends on the soil water content,
T changes insignificantly over the expected range of soil water
content (given the hydraulic properties of soils prevailing in tem-
perate montane conditions). Thus, if the soil conditions are not
extremely dry, stable T,,;; is an intrinsic property of the system. In
our subsequent study (Vogel et al. 2017), where we examined the
effect of xylem water storage on transpiration intensity, it was
shown that T.,; can be temporarily exceeded until the plant
xylem water storage, accumulated overnight, is depleted (usually
a few hours after dawn). This effect is less pronounced in young
forest stands (with limited xylem water storage) and was therefore
neglected in the present study. Since the soil conditions at Uhlirska
are typically moist (near saturated in the wetland parts and exhibit-
ing soil water pressures between zero, i.e. saturation, and - 400 cm
on the hillslopes), soil water availability is not thought to be
a limiting factor for transpiration.

In the present study, T,,;; was used together with the poten-
tial transpiration, Ty, to evaluate the actual transpiration, T,:

. Tp if Tp S Tcrit
Ta n { Tcrit if Tp > Tcrit (5)

The value of T.,;; was assumed constant at 8 mm/d; that value
was determined earlier for a similar spruce forest under similar
meteorological conditions (Vogel et al. 2016). Potential tran-
spiration was primarily evaluated at an hourly time step. If
fine-resolution meteorological data were not available, the
daily mean potential transpiration was calculated and subse-
quently downscaled into hourly values proportionally to air
temperature variations. The parameter values used in this
study to characterize vegetation are listed in Table 2.

2.7 Estimation of uncertainty of catchment water
balance components

Sources of measurement uncertainty may include repeatability
error, instrument parameter bias, resolution error, errors arising
from environmental conditions, or other (NASA 2010). The
uncertainty may be considered a random variable characterized
by a symmetrical or asymmetrical probability distribution.
Asymmetrical uncertainty can be attributed to systematic errors.

The most important uncertainty associated with the rainfall
measurement is related to the raingauge undercatch, provided
that the instrumental failures such as gauge blockage or
mechanical errors are eliminated. Undercatch is induced by
wind (in our case also by nearby trees; mean distance
10 m + 2 m varying in time and location) and results in
underestimation of the precipitation totals the extent of
which is affected by the wind speed (Sevruk 1996, Pollock
et al. 2018). Undercatch can be particularly significant for

summer heavy rainfalls. For our data, systematic underestima-
tion of precipitation volume of only intense rainfalls by 10%
would represent an error in annual rainfall totals up to 3%.
Therefore, we assumed the uncertainty of the rainfall measure-
ment to be asymmetrical with the expected relative deviation
of 10% for rainfalls with below-average wind speeds and 15%
for events with above-average wind speeds.

Winter precipitation measurement accuracy can suffer
when monitoring points are located within areas of snow
drift or scouring (or, as in our case, are influenced by the
presence and distribution of spruce trees). In general, wind
effects on snow precipitation may cause measurement uncer-
tainty ranging from 10% to 50% (WMO 2008). We estimated
this uncertainty to be +30% for our catchment.

The uncertainty associated with discharge measurement is
expected to be +5% for Cipoletti weirs (USDA 2001) and +4%
for v-notch thin-plate weirs in the case of low to average flows and
+2% for higher flows (Shen 1981). After careful inspection of data,
other possible errors of discharge measurement were considered
not occurring (gauge underflow) and not significant (ice layers).

Transpiration was assumed to be uncertain by *15%.
Langensiepen et al. (2009) reports lower uncertainty in tran-
spiration for agricultural crops; however, the vegetation cover
in our catchment is more heterogeneous and the measured
primary meteorological variables more uncertain. Therefore,
we believe that the uncertainty of the estimated transpiration
will be higher in our case. Moreover, in connection with the
growth of trees in the vicinity of our meteorological measure-
ment sites, transpiration was considered slightly underesti-
mated in the period when trees overgrew the measurement
sites significantly (from 2010), and the uncertainty was esti-
mated to be skewed accordingly (by about 4%).

The interception loss uncertainty was estimated as the
square-root of the distribution variance (£10%). This uncer-
tainty of sublimation was increased to +20%.

When considering the propagation of uncertainties through
Equation (1), individual measurement errors characterized by
probability distributions need to be combined. Since two esti-
mated distributions are asymmetrical, the propagation of
uncertainties was calculated by a convolution:

fii(Hs) = I" f(H)f,(Hs — H)dH (6)

where Hg is catchment water storage, and f; and f; are uncer-
tainties entering the convolution. If three components (i, j, k)
are considered, first f; is convoluted with f; and then the result-
ing f;,; is convoluted with f;. For more components, more
convolution steps are conducted. In our case, five components
were considered, namely precipitation, transpiration, stream
discharge, wet canopy evaporation, and snow sublimation.

The algorithm was programmed ad hoc in the MATLAB
code using standard MATLAB functions. The results of the
uncertainty analysis are discussed in Section 3.5.

3 Results and discussion

The mean values of the individual components of annual and
seasonal catchment water balance over the study period (2000-
2018) are presented in Table 3. Each component is also



expressed as a percentage of the average annual precipitation.
The water balance results indicate a negative change in catch-
ment water storage over the period.

The overall discharge is 70.7% of annual precipitation.
When assessed seasonally, the discharge is 56.3% of summer
precipitation in summer, and 86.5% of the winter precipitation
in winter. The lower summer discharge is attributed to water
loss due to vegetation transpiration (about 33% of precipita-
tion during summer), and rainfall interception (about 19% of
precipitation during summer). Sublimation losses, as deter-
mined in this study, are rather low - less than 4% of winter
precipitation.

Trend analysis of the selected variables (precipitation,
stream discharge, mean temperature, relative air humidity)
reveals that, with the exception of summer precipitation and
winter temperatures, all trends are negative. Nevertheless,
according to the Mann-Kendall test, no trend was found to
be significant at a level of 5%. Transpiration trends are further
discussed in section 3.2.

The variability of temperature, precipitation, and discharge
during the study period is presented in Fig. 3. For December,
January, and February, the median of measured temperature is
below the freezing point. The variability of temperature is

Table 3. The 19-year averages of catchment water balance components. The
period from 1 May to 31 October is denoted as the summer season; from
1 November to 30 April is the winter season. The percentage of seasonal
precipitation is given in parentheses.
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relatively high due to the occurrence of warmer-than-average
winters. The variabilities of precipitation and discharge in
June, July, and August reflect the occurrence of intense rain-
falls causing floods. The seasonal averages of the water balance
components for the individual years of the study period are
shown in Table 4. Brief characterization of the studied years
with regard to the discharge and replenishment of the catch-
ment water storage is provided in Table 5.

3.1 Interception loss

The annual variations of the summer interception loss as
computed by the interception-evaporation model are pre-
sented in Fig. 4. Over the 19-year period, the average annual
interception loss was 138.9 mm. The average annual intercep-
tion losses of the grass and spruce stands were 92.8 and
178.8 mm, respectively. The interception loss calculated for
grass is systematically lower than that for spruce, by 12.6%.

Interception losses presented in Fig. 4 are consistent with
those determined for the same catchment by Tacheci (2002).
In 2021, the interception loss of forest estimated from distrib-
uted throughfall measurement (30.1%) was in very good agree-
ment with the results of the interception model (31.8%)
(unpublished data).

Interception loss represented a smaller percentage of the
summer precipitation in years in which major rainstorms
occurred. This happened e.g. in 2010 and 2013, when torrential
rains caused catastrophic regional flooding in the Czech

Annual Summer season Winter season Republic and local flash floods in Northern Bohemia. The
(Tavg = 64°C)  (Tavg = 124°C) (Tavg = 0.2°C) highest interception loss percentages correspond to summer
mm %  mm 0% ™ mm % seasons with more evenly distributed rainfall events (e.g. in
Precipitation 13534 100 7107 525(100) 6428 47.5(100)  2008) or low precipitation amounts (e.g. in 2015).
Stream discharge 9563 707 400.2 29.6 (56.3) 556.1 414 (86.5) An example of the interception-evapotranspiration model
Transpiration 2565 190 2325 172(327) 240 18(3.7) Lo - .
Interception loss 1389 103 1378 102(194) 11 01(2  functioning is presented in Fig. 5. The example deals with
Sublimation loss 234 17 07 01(00) 227 17(35) a complex rainfall episode (precipitation total 7.3 mm). In
Change of storage —21.7 -16 —605  —45 389 29 the afternoon of the first day and early morning of the
500 25
- = Precipitation
< B Discharge L 20
5 400 4 T [ Temperature
(S
€ - 15
£ [€)
3 300 56 B
2 2
2 . S
< 200 w g
3 I 5
S ~
5 AT L9897 11,
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=3
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Figure 3. The intra- and inter-annual variability of mean monthly temperatures, monthly precipitation and discharge at the Uhlirska catchment during the period 2000-
2018. Box plots display the minimum, maximum, and sample median, and the first and third quartiles.



8 V. SKALOVA ET AL.

Table 4. Seasonal averages (avg) or totals (tot) and associated standard deviations (SD) of air temperature, precipitation, stream discharge, actual transpiration,
interception loss and sublimation loss. Standard deviations were obtained from daily values. The period from 1 May to 31 October is denoted the summer season (a);
the period from 1 November to 30 April is the winter season (b). Interception loss in winter and sublimation loss in summer are negligible and hence omitted here.

Transpiration

Temperature (°C) Precipitation (mm) Stream discharge (mm) (mm) Interception loss (mm)

avg sD tot SD tot sD tot sD tot sD
(@) Summer season
2000 12.7 5.7 557.8 774 3211 73.8 230.4 151 138.6 15.3
2001 12.6 4.5 752.7 192.8 545.1 514 1924 15.7 96.7 12.2
2002 13.6 54 789.0 205.4 434.4 96.7 2125 17.4 168.0 18.2
2003 14.6 6.5 433.1 70.1 158.7 10.8 271.6 13.2 88.1 1.7
2004 12.9 6.6 627.6 83.0 289.3 17.4 211.7 16.6 120.6 139
2005 11.9 53 842.9 1154 569.9 51.2 266.4 17.3 145.6 17.9
2006 13.5 5.1 753.7 161.6 535.6 1119 275.6 16.3 130.5 14.2
2007 134 43 635.7 78.5 268.0 333 285.1 16.2 186.9 18.5
2008 1.7 4.0 7234 104.9 243.6 30.7 291.8 14.8 2123 220
2009 1.2 5.7 7149 94.9 485.4 434 230.8 14.8 183.7 17.8
2010 11.0 5.8 1173.2 264.4 764.5 119.1 168.5 17.7 1375 134
2011 1.9 6.6 866.4 150.6 564.5 97.9 255.0 16.2 151.2 141
2012 12.0 5.9 603.5 110.6 3124 352 248.9 15.8 136.1 13.2
2013 11.6 53 997.1 179.0 7244 100.4 198.6 14.5 124.2 12.7
2014 12.0 43 638.2 99.2 327.8 36.4 187.8 17.8 1384 1.7
2015 123 43 431.0 61.9 143.4 6.7 257.7 14.8 114.0 11.6
2016 121 44 7314 118.3 365.7 47.2 198.1 15.0 125.7 12.0
2017 12.0 4.5 865.1 107.5 436.9 46.4 167.8 16.9 1424 11.8
2018 13.3 5.9 366.1 66.2 113.6 5.6 266.9 14.9 77.5 9.1

Temperature (°C) Precipitation (mm) Stream discharge (mm) Transpiration Sublimation loss (mm)

(mm)

avg sD tot SD tot N tot sD tot N
(b) Winter season
2000 0.2 44 798.4 94.9 681.8 349 45.0 34 17.9 1.1
2001 0.6 4.2 565.2 71.2 495.0 433 35.8 2.7 17.5 0.8
2002 0.7 5.8 684.9 373 769.0 52.7 320 43 15.2 0.9
2003 -0.3 6.9 590.1 160.7 542.0 333 36.4 33 15.9 1.0
2004 0.6 53 504.3 69.0 374.7 46.9 224 2.0 16.0 1.0
2005 -1.1 4.8 868.1 127.0 7144 70.0 6.4 1.2 27.7 24
2006 -2.0 4.9 728.6 194.0 503.6 73.6 5.9 2.6 26.2 1.9
2007 38 5.2 585.9 25.1 611.4 46.9 56.7 53 19.2 1.2
2008 2.2 4.9 721.0 149.0 674.0 51.8 58.5 4.0 21.8 1.3
2009 0.0 5.0 826.1 122.8 602.8 52.8 27.5 1.1 214 1.7
2010 -1.1 55 470.4 72.0 457.8 42.0 3.1 4.4 244 1.8
2011 -0.3 4.7 611.4 711 586.4 454 21.6 34 28.5 2.1
2012 0.1 53 777.8 203.8 711.8 554 2.8 0.8 33.8 2.6
2013 -1.2 5.0 785.1 142.7 569.9 59.8 2.0 13 274 24
2014 1.7 4.6 371.0 72.6 3823 332 26.1 43 219 1.6
2015 0.6 5.8 459.7 86.6 384.0 36.9 16.3 24 26.2 2.0
2016 0.9 4.8 626.8 1189 484.1 39.8 17.2 2.6 249 1.8
2017 -0.6 4.5 797.6 225.2 552.6 424 16.2 3.9 244 1.8
2018 -0.5 5.0 440.3 67.5 467.7 233 241 52 211 1.8

next day, rainfall fills the canopy storage up to about 0.7 mm.
During the morning hours of the second day, the intercepted
water partly evaporates, reducing the canopy storage by
approx. 0.3 mm. Subsequently, the interception storage is
replenished by additional, more intense rainfall to its event-
maximum level of 1.4 mm. The intercepted water completely
evaporates within six hours after sunrise on the third day.
Comparing the modelled interception storage to the leaf wet-
ness sensor measurements, the leaf wetness sensors react to
each rainfall pulse immediately, as does the modelled inter-
ception storage. As for the evaporation of the stored water, the
leaf wetness sensors indicate considerably faster canopy drying
than the model predicts.

Typically, daytime drying of vegetation after rainfall takes
about two hours for small rainfall events, six hours for medium
events, and up to 28 hours for heavy rainfall events that fully

saturate the canopy storage. This corresponds well with the
findings of Klemm et al. (2002) obtained for coniferous forest
in Bavaria (Germany).

3.2 Transpiration

The effects of the applied procedure for the evaluation of actual
transpiration over a four-day period are illustrated in Fig. 6a.
In the morning, the actual transpiration meets the potential
transpiration demand (8 September 2018). When the tran-
spiration reaches the critical value T, it becomes limited.
After the potential transpiration rate drops below the limiting
rate, the actual transpiration follows the potential transpiration
demand again. If conditions for the formation of dew are met,
transpiration is inhibited for a few hours after sunrise (7 and
9 September in Fig. 6a).



HYDROLOGICAL SCIENCES JOURNAL . 9

Table 5. Brief characterization of the studied years with regard to the discharge and replenishment of the catchment water storage.

2000
2001
2002

zero and the occurrence of precipitation both as snow and rain)
2003
2004
2005
2006

period
2007

24% above average winter precipitation and 22% below average summer precipitation
12% below average winter precipitation and 6% above average summer precipitation; low solar radiation (20% lower Tp than average)
9% above average precipitation; flood year; early snow melting (beginning in February); 4 month winter-to-spring transition period (air temperatures near

Extremely low: 39% below average summer precipitation; low summer runoff coefficient (0.37)

16% lower than average total precipitation; 17% lower runoff coefficient than average; absence of winter-to-spring transition period

High precipitation: 26% above average annual; absence of winter-to-spring transition period

Higher precipitation total: 10% higher than average; long cold winter (temperature below 0°C until the end of March); absence of winter-to-spring transition

10% lower than average total precipitation; warm winter (1.1°C on average, December to February) and summer (16.1°C on average, June to August); high

solar radiation (36% higher Tp than average); continuous thawing of snow during winter

2008

snowmelt periods during winter
2009
2010

7% higher than average total precipitation; warm winter (0.6°C on average, December to February); high radiation (57% higher Tp than average); frequent

14% higher than average total precipitation; long and cold winter (temperature below 0°C until the end of March)
Extremely high summer precipitation (65% above the average); extremely low winter precipitation (27% below the average); flood year; cold winter (—5.3°C

on average, December to February) and summer (13.7°C on average, June to August); low solar radiation (26% lower Tp than average)

2011 Average precipitation; frequent snowmelt periods during winter

2012 Average precipitation

2013 32% higher than average total precipitation; cold winter (—4°C on average, December to February); low solar radiation (15% lower Tp than average)

2014 25% lower than average total precipitation; extremely low winter precipitation (42% below the average); warm winter (—1°C on average, December to
February); continuous thawing of snow during winter

2015 Extremely low precipitation total (34% below the average); extremely low summer runoff coefficient (0.33)

2016 Average precipitation

2017 23% higher than average precipitation; long and cold winter (temperature below 0°C for 4 months); low solar radiation (21% lower than average); absence of
winter to spring transition period

2018

(0.31); continuous thawing of snow during winter

Extremely low precipitation total (40% below the average); warm summer (15.7°C on average, June to August); extremely low summer runoff coefficient
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Figure 4. Measured summer precipitation and estimated interception loss in the
studied period (2000-2018).

The xylem water potential control of plant transpira-
tion is reflected in the value of T,;. According to our
model, this control mechanism reduces the potential tran-
spiration by about 17 mm per month (in June, July, and
August). At the same time the reduction of transpiration
due to dew deposition represents about 5 mm/month, and
rainfall interception causes a reduction of up to 2 mm/
month.

Yearly values of actual transpiration totals are compared
with the respective potential transpiration values in Fig. 6b.
The overall reduction of transpiration comprises 29.9% of
potential transpiration. Regarding specific causes, 2.3% of the
reduction is related to the wet canopy after rainfall, 7.7% to the
dew formation, and 19.9% to the xylem water potential
control.
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Figure 5. Simulated canopy water storage during a selected rainfall episode
compared to leaf wetness sensor (LWS) measurement. The minimum value on
the main y-axis is the factory calibrated threshold when the sensor is dry.

The evaluated actual transpiration appears to be stable over the
observed period (Fig. 6b). This is mainly due to the applied
assumption of isohydric behaviour of vegetation. Limiting the
maximum transpiration rate suppresses variations seen in the
estimated potential transpiration that are related to the inter-
annual variations of observed evaporation drivers as well as of
vegetation LAIL For Mediterranean climate, Gerlein-Safdi et al.
(2018) reported up to 25% suppression of annual transpiration
caused by dew formation. Considering higher atmospheric
demand and an absence of snow-dominated season in that cli-
mate, our results seem to be consistent (on the right side). We
were unable to find comparable literature results for the humid
temperate climate.



10 V. SKALOVA ET AL.

(a) 14 . — (b) 800
Potential transpiration Potential transpiration
12 4 Actual transpiration W Actual transpiration
S 104 7777 Tcrit g 600 1
< 1S
E ~—
E g o 5
5 T 400 A
® 61 3
= S
[7,) —
S 4 A [
& 200
'—
2 - )
0 T T T 0 +
07-Sep 08-Sep 09-Sep  10-Sep  11-Sep LS > PS> D
S S S S

Figure 6. Potential and actual transpiration: (a) reduction of transpiration based on the concept of critical transpiration rate (7,,;) and transpiration inhibition caused by

the presence of dew; (b) estimated annual transpiration totals.

3.3 Daily variations of catchment water balance
components in a hydrologically average year

The variations in the estimated and measured components of
catchment water balance in hydrological year 2016 are shown
in Fig. 7. The year had average precipitation (1358 mm total:
731 mm in the summer, and 627 mm in the winter period).
The annual runoff coefficient was 0.63. During the summer
season, four major rainfall-runoff events occurred (incident
rainfall about 60 mm, causing peak discharges over 300 L/s).
Several discharge peaks in the winter (major ones on 26
January, 22 February, and 27 March) were caused by periods
of warmer weather resulting in snowmelt.

In winter, snow sublimation plays a more important role in
the spring months (March and April) when the sun is higher
above the horizon, generating considerably more incoming
solar radiation.

Plant transpiration is assumed to start after the snowpack
disappears. In 2016, this occurred in the middle of April. The
actual transpiration over the period of 12 April-31 October
was 215 mm. The onset of transpiration is relatively sharp due
to the predominance of spruce forest (64% of the catchment

area in 2016), which can transpire immediately, unlike decid-
uous trees or grass. Due to relatively frequent and not very
intense precipitation, the interception loss reached 127 mm in
2016.

3.4 Catchment water balance

Quantified individual water balance components allow us
to evaluate the catchment water balance closure, accord-
ing to Equation (1). Table 3 provides the averages (annual
and season-related) of the evaluated water balance com-
ponents together with the change of catchment water
storage as calculated over the 19-year period. Figure 8
and Table 4 show catchment water balance components
as obtained in separate years. While yearly values are
presented in Fig. 8, summer- and winter-related parts
are shown in Table 4. The inter-annual variability of
interception loss and transpiration is illustrated in Figs 4
and 6. For intra-annual variability of precipitation and
discharge, see Fig. 3.
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Figure 7. Daily values of water balance components in the hydrological year 2016 (individual components are presented as a stacked column chart).
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Figure 8. Catchment water balance components and the change of the catchment water storage, AS, over the period 2000-2018 (individual components are presented

as a stacked column chart).

The change of catchment water storage calculated for the
whole study period (2000-2018) is —412 mm (varying between
+267 and -744 mm; Fig. 8). The reduction reflects recent
changes in the catchment hydrological regime caused by
a series of drier-than-average years.

The noticeable decrease in storage is associated with warm
winters (e.g. 2007, and 2008). The average daily temperatures
over these winters were higher than 2°C (in comparison with
the all-time average winter temperature of 0.2°C). In warmer
winters, the solid-to-liquid precipitation ratio decreases (e.g.
Merio et al. 2019), and a larger proportion of water immedi-
ately leaves the catchment as runoff. The corresponding winter
runoff coefficients are considerably higher (by about 15%).
Similar results were reported by Neukum and Azzam (2012)
for a catchment in the Black Forest in southwest Germany.
Consequently, the characteristic spring snowmelt, during
which water percolates deeper and replenishes the catchment
storage, is diminished.

Negative water balance is related to the absence of strong
spring snowmelt in the low-snowfall winters of 2010 and 2018
(when precipitation was 30% below average), or in the other-
wise average winter of 2002, when significant warming
occurred at the end of January, leading to the unusually early
start of transpiration. Similarly, years with below-average pre-
cipitation and warm weather (e.g. 2003, 2015, and 2018)
caused a decrease in catchment storage. The summer precipi-
tation totals were lower than 434 mm in these years. On the
other hand, rainy years with low solar radiation (e.g. 2010 and
2017) contributed to catchment storage replenishment.

The above-mentioned findings about reduction of storage
are in accordance with those in the literature for similar envir-
onments and/or conditions. The winter-to-spring transition is
widely recognized as a key period for seasonally snow-covered,
forest catchments. A less pronounced influence of snowmelt
on spring runoff, as seen in our data for 2007, 2008 and 2014,
was identified as responsible for a fundamental change of the
hydrologic character of a catchment by Grogan et al. (2020) in
their study using North American data. Snowmelt in mountain
environments was identified by Chen et al. (2018) as an

important source of groundwater recharge. Another factor
affecting groundwater storage in our case is significantly
below average winter precipitation total (in 2010 and 2018).
As pointed out by Peters et al. (2006), the catchment reaction
to winter drought is usually attenuated and delayed. According
to van Loon et al. (2010) and Jenicek et al. (2018), the effect of
winter drought persists into the summer season, which is in
agreement with the exceptionally low summer runoff observed
in our catchment in 2018.

If the actual transpiration were not reduced by xylem water
potential control and only wet canopy reduction were consid-
ered, the change of catchment water storage calculated for the
whole study period would be extremely negative (equal to
—-1796 mm). Such a water storage deficit is impossible and is
not supported by any direct observations. This emphasizes the
importance of taking xylem water potential control into
account in catchment water balance assessments.

A small amount of water is used for vegetation growth in
the maturing forest. Using the forest simulator of Nagel and
Schmidt (2006), the volume of newly grown wood was deter-
mined and the amount of water stored in this new vegetation
was estimated to increase about 0.6 mm per year. In our
formulation of the water balance (Equation 1), this amount is
a part of the change of catchment water storage.

3.5 Uncertainty of the estimated changes of catchment
water storage

The determination of each component of the catchment water
balance is associated with a specific uncertainty. These uncer-
tainties are expressed as probability distributions. The uncer-
tainties for summer precipitation and transpiration are
assumed to be asymmetrical (Section 2.7). An example of the
uncertainty distributions of the catchment water balance com-
ponents as reflected in the estimated change of the catchment
water storage in 2016 is shown in Fig. 9. The figure illustrates
the differences in magnitude of uncertainties associated with
each component. It also reflects the assumed underestimation
of summer precipitation (causing an increase in expected
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Figure 9. Uncertainties of water balance components as reflected in the esti-
mated change of catchment water storage in 2016. Box plots of uncertainty
distributions display the median, middle 50% (box), and 99.3% ranges (whiskers).

change of storage) as well as of transpiration (causing
a decrease in expected change of storage). Components with
a symmetrical uncertainty distribution do not induce any shift
of the expected value.

The uncertainties associated with the estimated change in
the catchment water storage in the individual years during the
period 2000-2018 (calculated using Equation 1) are shown in
Fig. 10a. The uncertainty distributions were obtained as the
convolution of the estimated uncertainties of the individual
catchment water balance components in each year.

In 2015 and 2018, the calculated change of the catchment
water storage is significantly shifted to negative values, and at
the same time is associated with a relatively low uncertainty
(narrow peak). This is due to the small amount of highly
uncertain winter precipitation (low winter precipitation is
often associated with a decrease in catchment water storage,
and at the same time it is always affected by relatively low
measurement uncertainty).
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Low uncertainty is also indicated for 2010; however, in this
case the above-average amount of summer precipitation
shifted the storage change to positive values. The year 2017
was one of the rainiest years, preceded by several dry years, so
the high rainfall amounts were not reflected in increased run-
off but resulted in replenishment of the catchment water
storage.

Figure 10b shows the uncertainty associated with the esti-
mated catchment water storage due to the propagation of the
individual uncertainties of the catchment water balance com-
ponents over the whole period 2000-2018. The expected value
considering uncertainty differs significantly from that obtained
without considering the measurement uncertainties. The for-
mer is less negative due to the asymmetrical uncertainty dis-
tribution of summer precipitation, which is considered
underestimated throughout the period.

From Fig. 10b, it can also be seen that the change of catch-
ment water storage is characterized by progressively increasing
uncertainty. It is possible to conclude that with a probability of
74%, the resulting change in storage over the 19-year period is
negative. This is in accordance with our observations of bore-
hole water level (Fig. 11). While baseflow (not shown here) and
deep-water storage seem to be unchanged, the borehole situ-
ated farther from the river experienced a significant decrease of
water level from 2013 to 2017, while the water level in the
borehole near the river showed no trend over the period. The
decrease in shallow water storage was accompanied by the
disappearance of ephemeral stream branches and previously
identified variable source areas at the valley bottom.

4 Conclusions

The estimated negative long-term change of the catchment
water storage was ascribed to the absence of strong spring
snowmelt, during which water percolates deeper and
replenishes the catchment storage. Warmer than average win-
ters in the studied period resulted in more frequent occurrence
of liquid precipitation, frequent snowmelt episodes during
winter, and below-average winter precipitation totals.
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Figure 10. (a) Uncertainty distributions associated with the change of catchment water storage in individual years. (b) The change of catchment water storage over the

period 2000-2018, with 90% and 50% confidence limits.
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components are difficult to estimate. They are relatively large
(especially for winter precipitation), and some are asymmetri-
cal. Consequently, they have a crucial impact on the interpre-
tation of the long-term catchment water balance.

Our results imply that considering vegetation’s conser-
vative water-balance management is essential for the stu-
died environment of Norway spruce forest. Setting a limit
to the maximum transpiration rate helps to achieve realistic
prediction of the variation in catchment water storage. At
the same time, it partly counteracts the effect of inter-
annual variations of transpiration drivers and vegetation
characteristics, thus stabilizing evaluated annual transpira-
tion over the observed period. The applied algorithm does
not consider any reduction due to low soil water
availability.

Although our long-term soil water status observations
do not suggest that the forest suffered from a soil moisture
scarcity, with below-average precipitation totals and
a significant decrease of the calculated catchment water
storage, the possibility of intermittent water stress occur-
rence in the future cannot be excluded. The worsening
hydroclimatological conditions, in combination with
a fungal disease or bark beetle attack, may threaten the
future well-being of the forest stands.
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