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1. Uvod

Doplitovani podzemni vody je definovano jako prinik vody z nenasycené zony na
hladinu podzemni vody (Fetter, 2001, p. 231). Pojem dopliovani podzemni vody je nutné
odliSovat od pojmu infiltrace, oznacujiciho prinik srazkové vody do pady (Fetter, 2001, p. 5).
Znalost velikosti dopliiovani podzemni vody a jeho distribuce v ¢ase je zdsadni pro spravné
zachazeni se zdroji podzemni vody. Zaroven je dopliiovani dalezitou soucasti hydrologickych
a hydrogeologickych modelti, vyuzivanych pro nejriznéjsi ucely.

Existuji rizné moznosti, jak dopliovani podzemni vody urcit. Postupy se lisi jak Casovym
a prostorovym méfitkem, tak i typem tdajd, s kterymi pracuji (Delin et al., 2007). Castym
principem je vyuziti hydrologické bilance, a to pro nasycenou i1 nenasycenou zénu
(Sophocleous, 1991). Bilance pro nenasycenou zoénu vychdzi z méteni ptidni vlhkosti, které je
obvykle platné jen pro bezprostifedni okoli mista méfeni (Delin et al., 2007). V nasycené zéné
lze pracovat s Darcyho zdkonem. Zde je nutné znat hydraulickou vodivost prosttedi, kterd je
také silné¢ proménliva v prostoru (Coes et al., 2007; Healy & Cook, 2002). Dalsi moznosti je
datovani podzemni vody, vyuzitelné pro zjisténi primérného dopliiovani za obdobi v fadu let
az desetileti (Coes et al., 2007; Delin et al., 2007). Jina skupina metod pracuje s hydrologickymi
daty, jako jsou zdznamy vysky hladiny ve vrtech nebo pritoku na tocich (Sophocleous, 1991).
Zaznamy vysky hladiny ve vrtech zkouma metoda kolisani hladiny podzemni vody (v anglictiné
water table fluctuation method), které se vénuje tato prace. Jeji analogii, pracujici se zdznamy
odtoku na povrchovych tocich, je separace hydrogramu, kterou lze pouzit v méfitku povodi
(Coes et al., 2007; Delin et al., 2007). V neposledni fadé¢ mtize byt doplnovani podzemni vody
zjistovano z modeld toku podzemni vody. Jejich pfedchiidcem byla graficka analyza
proudovych siti (Healy & Cook, 2002).

Ze zminénych metod urovani doplilovani podzemni vody je metoda kolisani hladiny
podzemni vody povaZovéna za nejjednodussi, a to jak z hlediska ziskani potfebnych dat, tak
pouzitym postupem (Delin et al., 2007; Healy & Cook, 2002; Sophocleous, 1991). Dalsi
vyhodou této metody je fakt, Ze nevyZaduje informace o mechanismu proudéni skrz
nenasycenou zonu (Healy & Cook, 2002; Maréchal et al., 2006).

Cilem této prace je poskytnout piehled o principu, mozZnostech a omezenich metody
kolisani hladiny podzemni vody. VyuZiti této metody je zndmo piedeviim ze zahraniéi, v CR
zatim pfili§ vyuzivana neni. V praktické ¢asti prace je uveden piiklad vyuZziti metody kolisani
hladiny podzemni vody na dvou vrtech v CR. Postup byl pfizptisoben danym podminkam a
dostupnosti dat.



2. Princip metody

Metoda kolisani hladiny podzemni vody je zaloZena na faktu, Zze dopliiovani kolektoru
vede ke zvySeni hladiny podzemni vody. Z rozdilu vysky hladiny pied srazkou a po ni lze pii
znameé storativité zvodné vypocitat mocnost vrstvy vody doplnéné do kolektoru (Healy & Cook,
2002).

Metoda kolisani hladiny podzemni vody vychazi z hydrologické bilance. Dopliovani
podzemni vody lze vyjadfit rovnici:

R=P—ET—-AS (1)
kde R je dopliovani, P jsou srazky, ET je evapotranspirace a A4S je zmé&na zasob v nenasycené
zon¢ (Sophocleous, 1991). Pfi pouziti rovnice je uplatiovan predpoklad, Zze nedochazi
k rychlému odtoku, a zanedbava se tok podzemni vody (Healy & Cook, 2002; Sophocleous,
1991). Dale se predpoklada, ze k dopliiovani podzemni vody dochdzi pouze v disledku
srazkovych udalosti. Je tedy Zadouci vybrat Uzemi, které neni ovlivnéno naptiklad
zavlazovanim nebo bichovou infiltraci z feky. Pfi vypoctu je vhodné eliminovat co nejvice
¢lenil hydrologické bilance. Lze napiiklad zvolit obdobi, kdy je evapotranspirace minimalni.

Vztah mezi sraZkou a doplnovanim podzemni vody je dale ovliviiovan vlastnostmi
nesaturované zony a horninového prostfedi. UrCeni dopliiovani podzemni vody pouze
z hydrologické bilance je nutné neptfesné. Sophocleous (1991) navrhl hybridni metodu, ktera
kombinuje hydrologickou bilanci se vzestupem hladiny podzemni vody po srazkové udalosti.
Dopliiovéani podzemni vody u volné zvodné 1ze urcit z rovnice:

R =AhXS, (2)
kde R je dopliovani, 44 je narast vysky hladiny podzemni vody a S, je storativita volné zvodné
(v anglicting specific yield) (Crosbie et al., 2005). Pribéh hladiny podzemni vody v Case je
mozné méfit ve studnich nebo vrtech. Storativita umoziluje pifepocet zvySeni hladiny v
kolektoru na mocnost vrstvy doplnéné vody (Sophocleous, 1991). Storativitu je obtizné pfesné
urcit, proto je hlavnim zdrojem neptesnosti ve stanoveni dopliiovani podzemni vody.

Metoda kolisani hladiny podzemni vody je urCena pro sledovani dopliiovani podzemni
vody do mélkych kolektord s volnou hladinou (Healy & Cook, 2002). Pro jeji vyuziti jsou
zasadni vyrazné zmény vysky hladiny podzemni vody v reakci na srazkové udalosti. Ty mohou
byt s vétsi hloubkou tlumeny (Healy & Cook, 2002).

Dalsi moznosti vyuZiti této metody je zjisténi doplilovani podzemni vody za delsi Casovy
usek u kolektorti, ve kterych dochéazi pouze k sezonnim vykyvim hladiny podzemni vody
(Healy & Cook, 2002). Misto rozdild hladin pro jednotlivé srazkové udalosti, které zde nejsou
patrné, je pouzita maximalni vyska hladiny za dané obdobi a extrapolace poklesu hladiny
pted ni.

Vyska hladiny podzemni vody je snadno meéfitelna, nebo jsou zdznamy o ni Casto
dostupné. Narozdil od jinych metod pro zjistovani dopliovani podzemni vody nevyZzaduje
méteni sloZité pfistroje. Proto je tato metoda pomérné jednoduse pouzitelna.

Zjisténé doplnovani podzemni vody je dale vyuZzivano pro vypocty zdsob podzemni vody
nebo hydrogeologické modelovani (Jie et al., 2011). Méfeni kolisani hladiny podzemni vody
vypovida nejen o samotné studni, ale také o jejim blizkém okoli. Maréchal et al. (2006)
odhaduji plochu této oblasti na minimalné desitky ¢tvere¢nich metra. Ziskané informace je tedy
komplexnéjsi nez u Cisté¢ bodovych méteni (Maréchal et al., 2006). Presto vysledky siln€ zavisi
na lokalnich podminkach, a nejsou proto zcela vhodné pro modelovani v regiondlnim meéfitku
(Jie et al., 2011).



2.1. Vypocet doplfiovani podzemni vody pro jednu srazkovou udalost

Zakladem metody kolisani hladiny podzemni vody je vypocet dopliiovani podzemni vody
pro jednu srazkovou udélost. Pro vypocet je tieba urcit rozdil vysky hladiny podzemni vody
pred srazkou a po ni. Pfed srdzkovou udalosti hladina zpravidla klesd. Pokles hladiny je
zpusoben odtokem podzemni vody mimo zkoumanou oblast, ptipadné¢ dals$imi jevy. Je nutné
stanovit kfivku poklesu hladiny, ktery by nastal, pokud by nedoslo k doplnéni podzemni vody
ze srazky (Jie et al., 2011). Vzestup hladiny se spocitéd jako rozdil maximalni vysky hladiny pii
dopliovani podzemni vody a vysky extrapolované poklesové kiivky ve stejném case (Healy &
Cook, 2002).

vzestup\hladiny
AH(t;)

VYSKA HPV

e s e i

--~ extrapolace

t:o j
CAS ——»

Obrazek 1: Metoda kolisani hladiny podzemni vody pro jednu srazkovou udalost. Plnou ¢arou je zobrazen hypoteticky
pribéh hladiny podzemni vody, pferuSovanou ¢arou extrapolace poklesové kiivky a rozdil vySek hladiny. (Podle webové
stranky USGS, 2017, upraveno.)

Metodu je vhodné aplikovat pouze na kratky ¢asovy usek po vzestupu hladiny podzemni
vody. Vypocet nezohlednuje odtok podzemni vody, proto by po delSim case doslo
k podhodnoceni dopliiovani podzemni vody (obrazek 2) (Healy & Cook, 2002). Prodleva mezi
srazkovou udalosti a méfenim vysky hladiny podzemni vody je v pfipad€ automatického
zdaznamu dat ovlivnénd intervalem méteni. Je tedy tieba zvolit interval méfeni tak, aby byl
dostate¢né kratky.

Vypocet pro konkrétni srazkovou udélost snizuje riziko zamény dopliiovani podzemni
vody s jinym jevem, napiiklad s vlivem zavlazovani. Také umozZiiuje zvolit vhodny usek pro
vypocet. Naptiklad pokud dojde ke dvéma srdzkovym udalostem rychle po sob¢, je tézsi
stanovit poklesovou kiivku pro druhou udalost (Healy & Cook, 2002). Je vhodné provést
vypocet pro vice vzestupll hladiny podzemni vody a porovnat vysledky. Tim se dile zmenSuje
chyba.
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Obrazek 2: Vliv intervalu méfeni na velikost dopliiovani podzemni vody zjisténou riznymi postupy. Dopliiovani podzemni
vody je vyjadfeno jako pomér vuci velikosti srazky v procentech. (Podle Delin et al., 2007, upraveno.)



3. Parametry pro vypocet doplfiovani

Pro urceni dopliiovani podzemni vody je nutné znat vlastnosti prostredi a srazek, které
doplnovani ovlivituji. Jak je patrné z rovnice 2, pro samotny vypocet jsou potiebnymi
hodnotami rozdil vysek hladiny podzemni vody pted srazkou a po ni (4#4) a storativita zvodné
S)).

Obe tyto veliCiny lze zjistit vice zplisoby. Pii aplikaci metody kolisani hladiny podzemni
vody je proto nutné posoudit, jaky postup umozni nejlépe vystihnout podminky v daném
prostiedi. Zvlast’ u storativity je Casto doporucovano porovnat vysledky rtznych postupt,
pokud je to mozné (Healy & Cook, 2002).

Doplitovani podzemni vody tzce souvisi s hydrologickou bilanci. Pro ucely metody
kolisani podzemni vody je bilance bézn¢ zjednodusovana do podoby rovnice 1. Pii aplikaci této
rovnice je nutné ovérit, ze plati predpoklady, které byly pouzity pro dané zjednoduseni (Healy
& Cook, 2002). Pokud napfiiklad rychly odtok neni zanedbatelny, je tfeba s nim v hydrologické
bilanci také pocitat. Pro rizné podminky proto mohou byt vyuzivany rizné varianty
zjednoduseni (Maréchal et al., 2006). Aby urceni dopliiovani podzemni vody co nejlépe
odpovidalo realité, je tfeba zhodnotit vSechny faktory, které mohou mit na hydrologickou
bilanci vliv.

3.1. Vzestup hladiny podzemni vody

Vyska hladiny podzemni vody je pfimo méfitelna veli€ina. Mé&fit Ize naptiklad ve
studnich nebo na vrtech, a to s pomoci tlakovych ¢idel. Proto byva né¢kdy metoda kolisani
hladiny podzemni vody oznacovana jako pfima metoda. Jie (2011) poukazuje na nespravnost
tohoto oznaceni, protoZe samotné dopliovani podzemni vody pifimo méfit nelze.

Dat zobdobi pted srazkou musi byt dostate¢né mnozstvi, aby bylo mozné urcit
poklesovou kiivku hladiny podzemni vody. Castym pfistupem je prace s asovou fadou.
V tomto pfipadé je Zadouci, aby byl zdznam trovné hladiny podzemni vody kontinuélni,
respektive v kratkém a pravidelném ¢asovém kroku. Vyznamnou roli zde hraje interval méteni.
S delSim intervalem méfeni roste riziko, Ze méteni nezachyti maximalni vySku hladiny, a dojde
tak k podhodnoceni dopliiovani podzemni vody (obrazek 2) (Crosbie et al., 2005). Vhodny
interval méfeni zavisi na vlastnostech prostredi (Cuthbert, 2010). Naptiklad Delin et. al. (2007)
ve své praci doporucuji mefeni minimalné jednou tydné, zatimco Cuthbert (2010) pouziva
meéieni po dvou tydnech. S dneSnimi tlakovymi ¢idly, ktera maji obvykle pamét’ na 40—120 tis.
zaznamu, neni problém meéfit v hodinovych intervalech 1 pfi stahovani dat z ¢idla po nékolika
letech. Otazka ur¢eni minimalniho intervalu méfeni tak ztraci vyznam.

Pro vypocet dopliovani podzemni vody je tfeba zjisténou poklesovou kiivku hladiny
extrapolovat (obrdzek 1). Pokles hladiny podzemni vody je zptsoben procesy, jako je tok
podzemni vody nebo evapotranspirace, které pokracuji i béhem dopliiovani podzemni vody
(Nimmo et al., 2015). Extrapolace modeluje pokles hladiny, ke kterému by doslo, kdyby se
voda nezacala doplnovat (Jie et al., 2011). Existuje vice zptsobt, jak extrapolaci provést.
Postupy se 1i§i predev§im zpisobem urceni obdobi dopliiovani podzemni vody a mirou
subjektivity. Kazdy z postupl s sebou nese jista omezeni, k nimz je nutné pfihlédnout pfi volbé
postupu a také pti vyhodnocovani vysledk.
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Obrazek 3: Srovnani postupti pro vypocet vzestupu hladiny podzemni vody. Modrou pferusovanou ¢arou je vyznacena
extrapolace poklesové kiivky. V grafu a) vypocet pomoci programu RISE, b) graficka extrapolace, c) extrapolace pomoci

hlavni poklesové kiivky (MRC). (Podle Nimmo et al., 2015, upraveno.)



3.1.1. Grafickd extrapolace

Graficka extrapolace je zakladnim zptisobem extrapolace poklesové kiivky (obrazek 3b).
Jde o manudlni proces, zaloZzeny na vizualnim posouzeni poklesu hladiny podzemni vody na
zakladé dostupnych dat. Dale je nutné urcit pocatek a konec obdobi dopliiovani podzemni vody
(Nimmo et al., 2015). Extrapolace je provadéna pro kazdou hydrologickou udélost zvlast
(obrazek 3b), proto je tento postup vhodny pouze pro praci s malym mnozstvim dat (Jie et al.,
2011).

Pokud je k dispozici zdznam srazek, umoziuje tento postup urcit, jestli je dany vzestup
hladiny podzemni vody spojen s infiltraci srazkové vody (Delin et al., 2007). Tak lze vyloudit
vzestupy zpusobené jinymi vlivy, napiiklad ukoncenim ¢erpani nebo zménami atmosférického
tlaku.

Vysledek extrapolace poklesové kiivky zavisi na subjektivnim posouzeni konkrétni
udalosti. Proto je opakovatelnost vysledkl zjiSténych timto postupem minimalni (Jie et al.,
2011). Toto je nutné brat v potaz napiiklad pti porovnavani vice hydrologickych udalosti.

3.1.2. Hlavni poklesova krivka (Master recession curve)

Vyska hladiny podzemni vody ovliviiuje hydraulicky gradient mezi sledovanou oblasti a
mistem drenaze (Jie et al., 2011). Pfi vy$Sim hydraulickém gradientu dochazi k rychlejsimu
poklesu hladiny. Tento vztah Ize vyuzit pro urceni hlavni poklesové kiivky (Master recession
curve, zkracené MRC). MRC popisuje charakteristicky priabéh poklesu hladiny podzemni vody
pro danou lokalitu (Heppner & Nimmo, 2005). Vysledkem jsou nelinearni rovnice popisujici
poklesovou kiivku, které umoziiuji jeji extrapolaci (obrazek 3c).

Jie et al. (2011) navrhli brat v potaz jen takové poklesy, které nejlépe odpovidaji chovani
hladiny bez dopliiovani podzemni vody. Tyto poklesy nazyvaji potencialni. K vybéru
potencialnich poklest ze zdznamu vySek hladiny byl pouZzit predpoklad, ze za nepfitomnosti
dopliovani podzemni vody dochazi k nejrychlejSimu poklesu hladiny. Pro vypoc¢et MRC tak
byl z dostupnych dat pouzit jen nejrychlejsi pokles pii dané vySce hladiny. Oproti béznym
postuptim, které vypocitavaji MRC ze vSech zaznamenanych poklesti hladiny, zmensuje postup
Jie et al. (2011) nebezpec¢i podhodnoceni dopliiovani podzemni vody kvuli zanedbani
dopliiovani v obdobich, kdy hladina klesa.

Vyhodnocovéni probihd v danych ¢asovych intervalech (Delin et al., 2007). Na pocatku
kazdého intervalu je stanovena MRC, odpovidajici aktudlni vysce hladiny. Nésledné je pro
tento interval spocitan vzestup hladiny od MRC. Celkovy vzestup hladiny pro hydrologickou
udalost je dan souctem téchto dil¢ich vzestupii (obrazek 3c).

Jedna se o poloautomatizovany proces. Na poc¢atku je nutné manualné stanovit parametry
pro MRC, dal$i vypocty uz jsou automatické. Oproti manudlnim postupiim tak MRC znaéné
zrychluje vyhodnocovani, coz umoznuje jeji aplikaci pfi zpracovani vétSsitho mnozstvi dat.
Subjektivni parametry ovlivituji pouze stanoveni MRC, ale déale se nepromitaji do vztahu mezi
jednotlivymi hydrologickymi udalostmi v rdmci jedné ¢asové fady (Nimmo et al., 2015).

Pti pouziti tohoto postupu nelze ur€it, jestli je vzestup hladiny podzemni vody disledkem
srazkové udalosti. Oproti grafické extrapolaci tak mize dochazet k nadhodnoceni dopliovani
podzemni vody zapocitanim vzestupt hladiny, které s dopliiovanim nesouvisi.

3.1.3. Program RISE

RISE je program umoznujici spocitat vzestup hladiny podzemni vody ze zaznamu vysek
hladiny (Rutledge, 2005). Tento postup nepracuje s extrapolaci poklesové kiivky (obrazek 3a).



Ptredpoklada, ze nedochazi k poklesu hladiny podzemni vody (Jie et al., 2011), respektive ze je
pokles hladiny zanedbatelny ve srovnani s dopliiovanim podzemni vody. Podobné jako MRC
pracuje s danymi casovymi intervaly. Program porovna vysku hladiny s pfedchozim intervalem
a vypocita velikost vzestupu (Delin et al., 2007).

Jednd se o automatizovany proces. Jeho aplikace nevyzaduje stanoveni zadnych
parametrd, které by do vypoctu vnasely subjektivitu (Delin et al., 2007). Tento postup je velice
jednoduchy a snadno pouzitelny i pro velké mnozstvi dat.

Oproti piedchozim postuptim muize dochazet k podhodnoceni dopliovani podzemni
vody, protoZze rozdil vysek hladiny podzemni vody je pocitan jen ze vzestupt hladiny, bez
zapocitani mozného poklesu prostfednictvim extrapolace poklesové kiivky (Delin et al., 2007,
Jie et al., 2011). Podobné¢ jako u MRC nelze urcit, jestli je vzestup hladiny disledkem srazkové
udalosti, nebo jinych vlivi.

3.2. Storativita volné zvodné (Specific yield)

Pro zji§téni zmény z4sob podzemni vody z tidaje o zméné vySky hladiny podzemni vody
je nutné znat storativitu zvodné. Storativita je objem vody, ktery se uvolni ze svislého sloupce
horniny s jednotkovou plochou pii jednotkovém snizeni hydraulické vysky (Silar et al., 1992,
p. 54). Velikost storativity se vyrazné 1i$i v zavislosti na tom, jestli se jedna o kolektor s volnou
nebo napjatou hladinou.

Uvolnéni vody z kolektoru s napjatou hladinou je vysledkem dvou mechanismd.
Snizenim hydraulické vysky dochazi ke sniZzeni napéti v prostiedi. To vede ke zvySeni zatiZeni
horniny, tedy k jejimu stlaceni, a vytlaceni vody z prostifedi. Druhym disledkem snizeni napéti
je pruzné zvétseni objemu vody, coz také vede k vytlateni vody (Silar et al., 1992, p. 54). Druhy
mechanismus ma podstatné mensi vliv. Storativita napjaté zvodné se béZn¢ pohybuje v rozmezi
0,005 % az 0,5 % (Silar et al., 1992, p. 54).

U kolektoru s volnou hladinou je storativita ddna objemem vody, ktery z jednotkového
objemu horniny odteée vlivem gravitace (Fetter, 2001, p. 78). Casto lze zjednodusené uvazovat
storativitu volné zvodné rovnou efektivni porozité horniny. Souvislost storativity a porozity 1ze
vyjadfit rovnici:

Sy, =n-—20, (3)
kde Sy je storativita volné zvodné, n je porozita a 6, je zbytkova vlhkost. Storativita volné
zvodné byva fadoveé vyssi nez u napjaté zvodné. U propustnych sedimentt (Stérkh a piski)
dosahuje obvykle hodnot 10 % az 30 % (Silar et al., 1992, p. 55). Nejnizsi storativitu vykazuji
jilovité materialy, nejvyssi sttedné zrnité a hrubozrnné pisky (Fetter, 2001, p. 79).

Vzhledem k témto zdsadnim rozdilim je velmi dileZzité rozliSovat, zda se jedna o
storativitu volné nebo napjaté zvodné. Metoda kolisdni hladiny podzemni vody se zabyva
mélkymi zvodnémi s volnou hladinou. Pojmem storativita je v tomto kontextu mySlena
storativita volné zvodné. V anglické literatufe se pouziva oznaceni specific yield (Sy), které plati
pouze pro volnou zvoden. Tento pojem nema cesky ekvivalent a je shrnovan pod termin
storativita, ktery ale plati i pro napjatou zvoderi.

3.2.1. MoiZnosti stanoveni storativity

Existuje vice moznosti, jak storativitu métit. Méfeni 1ze rozd¢lit na laboratorni a terénni.
Laboratorni méfeni jsou provadéna na odebraném vzorku. Vysledna data jsou ptesnd pro dany
vzorek, nezohlednuji ale vliv nehomogenit vétSiho fadu v prostfedi. Oproti tomu terénni méteni
obvykle zahrnuji $irsi oblast a mohou Iépe reprezentovat podminky pfimo na miste.



V laboratoii je obvykle jednodussi méfit porozitu a zbytkovou vlhkost (Healy & Cook,
2002), ze kterych je mozné vypocitat storativitu. Je tieba, aby vzorek, na kterém je méfeni
provadéno, co nejlépe reprezentoval prostiedi, a byl pokud mozno neporuseny. Vzorek je
nejprve nasycen, poté je sledovana jeho drendz. Nasycenim se zjisti porozita vzorku. Objem
vody, ktery v hornin¢ zlstane po drenazi, je roven zbytkové vlhkosti. Podle rovnice 3 Ize
z téchto udajii spocitat storativitu vzorku. Takto zjiSténou storativitu vyznamné ovliviiuje délka
trvani experimentu. Zbytkové vlhkosti je dosazeno tehdy, kdyz se ze vzorku neuvoliuje dalsi
voda (Healy & Cook, 2002). Pokud je Cas krat$i, je uvolnén mensi objem vody, a zjisténa
storativita je mensi.

V terénu je storativita obvykle zjiStovéana z Cerpacich zkousek na vrtech. Je nutné mit
v blizkosti ¢erpaného vrtu ve stejné zvodni také monitorovaci vrt. Vyhodnocenim zaznamu
snizeni hladiny podzemni vody na monitorovacim vrtu v ¢ase je mozné zjistit storativitu
zvodné. Interpretace ale nemusi byt vzdy jednoznacnd. Misto interpretace snizeni je mozné
zjistit objem vycerpané vody a objem depresniho kuzele vzniklého ¢erpanim. Storativita se pak
spocte jako podil téchto dvou hodnot (Healy & Cook, 2002). Bylo prokdzano, Ze storativita
zjistovana postupy zaloZenymi na Cerpani s del§im casem zkousSky roste. Dlvodem je pomalé
uvoliiovani vody z nenasycené zony a pritok vody z okoli depresniho kuZele (Healy & Cook,
2002).

Storativitu je také moZné zjistit z reakce hladiny podzemni vody na srazky. Z poméru
vzestupl hladiny vic¢i odpovidajicim sraZkdm lze odhadnout efektivni porozitu (Varni et al.,
2013) a zjednoduSené tedy storativitu. Vyuziti tohoto postupu predpoklada, Ze evapotranspirace
je nulova a Ze veskerd srazkovéa voda pronikd bez zpozdéni a zachyceni v pidé na hladinu
podzemni vody. Varni et al. (2013) dale navrhuji misto vypoctu pouzit graficky zptisob
vyhodnoceni. Pro kazdou srazkovou udalost je do grafu vynesen Uthrn srazek a vzestup hladiny.
Storativita je dédna sklonem ptimky, kterd prochazi pocatkem a tésn¢ nad vSemi body tohoto
grafu, jak ukazuje obrazek 4. Takto je urCena velikost storativity. Body vzdéalengjsi od ptimky
odpovidaji udalostem, pted kterymi nedoslo k uplné drendzi sedimentu, nebo byla Cast srazkové
vody odvedena rychlym odtokem nebo evapotranspiraci. Pii vykresleni dat od grafu je patrné
jejich rozlozeni, v€etné ptipadnych chyb (Varni et al., 2013).
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Obrazek 4: Grafické uréeni storativity z reakce hladiny podzemni vody na srazky. Body v grafu reprezentuji jednotlivé
srazkové udalosti, sklon pfimky udava hodnotu storativity. (Podle Varni et al., 2013, upraveno.)
Dale je mozné vyuzit hydrologickou bilanci podle rovnice 1. Kombinaci této bilance se

vztahem podle rovnice 2 Ize vyjadfit storativitu jako:

P—ET—-AS
Sy =" @

kde P jsou srazky, ET je evapotranspirace, 4S je zména zasob v nenasycené zon¢€ a A/ je narust
vysky hladiny podzemni vody. Aby bylo moZné storativitu spocitat, je nutné¢ znat nebo
odhadnout viechny ¢leny na pravé strané rovnice 4 (Maréchal et al., 2006). Casto je tento
vypocet provadén v zimnich mésicich (Delin et al., 2007; Varni et al., 2013). V tomto obdobi
je evapotranspirace minimalni a vlhkost pliidy je po doplnéni maximalni, proto dochazi
k minimalnim zménam zasob vody nad hladinou podzemni vody. Tyto dva ¢leny (ET a 4S) 1ze
tedy zanedbat. Ve skute&nosti byva naptiklad v niz§ich polohach CR ve vétsiné let zasoba piidni
vody z ¢asti nedoplnénd i1 v zimé, proto je predpoklad, ze A4S se bliZi nule, nerealisticky (J.
Bruthans, ustni sdéleni). V oblastech se sezonnim podnebim lze tento vypocet nejlépe provadét
v suchém obdobi (Maréchal et al., 2006). V tomto obdobi jsou srazky (P) téméf nulové, ve
vypoctu je tedy lze zanedbat. Zistdva vSak nutnost odhadnout evapotranspiraci a zménu zasob
v nenasycené zon¢, protoze ty v téchto oblastech typicky eliminovat nelze.

Pro globalni monitorovani zmén zasob podpovrchové vody jsou vyuzivana méteni
satelith GRACE (Gravity Recovery and Climate Experiment). Jedna se o projekt NASA,
zaméfeny na zkoumani zmén gravitaéniho zrychleni z obézné dréhy Zemé. Méefeni je
provadéno pomoci dvojice satelitd. Jejich vzajemna vzdalenost, ovliviiovana gravitatnim
zrychlenim, je monitorovana pomoci mikrovlnného zateni (Swenson et al., 2006). Ze zaznamu
vzdalenosti satelitli v Case Ize po odstranéni Sumu velmi presné zjistit gravitani zrychleni
(Swenson et al., 2006). Pielety satelitii nad zemskym povrchem se periodicky opakuji, proto je
mozn¢é sledovat zmény gravitacniho zrychleni v ¢ase. Z téchto rozdilt lze zjistit zmény zasob
vody, protoze voda je jedind hmota na Zemi, jejiz rozlozeni se bézn¢ v fadu let méni natolik,
ze ovliviiuje gravitacni zrychleni. Nelze ale odlisit podzemni vodu od vody v nenasycené zoné
a na povrchu. Maximalni rozliSeni je 300 km, pro vyuziti je vSak nutné pivodni data dale
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zpracovat pomoci filtra, ¢imz se rozliSeni snizuje. Tento zplisob méieni tak umoziuje sledovat
regionalni zmény zasob vody v oblasti 0 plo§ném rozsahu minimalng 280 000 km? (Swenson et
al., 2006). Porovnanim zmén zasob se zdznamem kolisani hladiny podzemni vody 1ze podle
rovnice 2 zjistit storativitu kolektoru (Varni et al., 2013).

Healy & Cook (2002) dale zminuji moznost méfeni pomoci neutronové sondy.
Neutronovou sondou lze méfit vlhkost v % v prostfedi nad i pod hladinou podzemni vody.
Porovnanim méfteni v riznych casech lze opét zjistit zmény zasob. Tento zpisob métfeni ma
mensi citlivost, je proto vhodny jen pro kolektory s vyrazn¢ kolisajici hladinou (Healy & Cook,
2002).

3.2.2. Zdroje nejistoty pfi stanoveni storativity

Storativita je v praxi problematickym parametrem. Kazda z vySe zminénych metod
pouziva ke zjiSténi storativity jiny piistup, proto se jejich vysledky budou lisit. Je tedy zadouci
zvazit, jaky ptistup miiZze nejlépe vystihnout podminky v prostiedi.

Definice storativity ptedpokladd, Ze voda je z prostiedi uvolnéna okamzitg, a storativita
tak nezavisi na case (Healy & Cook, 2002). Ve skutecnosti je gravitacni drenaZ pomaly proces.
Nameéteny objem uvolnéné vody do zna¢né miry zavisi na délce trvani méteni. Napftiklad pti
laboratornim stanoveni storativity, které obvykle trva déle, byva dosazeno vys$Sich hodnot
storativity nez pfi terénnich zkouskach. U propustnéjSich sedimentil je drenaz rychlejsi, proto
se tento rozdil zmenSuje (Healy & Cook, 2002).

Riizni autofi poukazuji na fakt, ze storativita neni konstantni (Childs, 1960; Crosbie et
al., 2005; Healy & Cook, 2002). V ptipadé n€kolika srazkovych udélosti s malym casovym
odstupem je pravdépodobné, Ze mezi jednotlivymi udalostmi nebude sediment zcela drenovéan
(Healy & Cook, 2002). Pti vzestupu hladiny podzemni vody kratce po ptechozim vzestupu,
tedy s kratkym obdobim poklesu mezi nimi, by proto méla byt pouzita niz§i hodnota storativity.

V piipad¢ vrstevnatého kolektoru se jednotlivé vrstvy mohou liSit svymi vlastnostmi,
vcetné storativity. Pokud kolisani hladiny podzemni vody zasahuje do vice vrstev, je tfeba brat
v tvahu vlastnosti v§ech téchto vrstev (Crosbie et al., 2005).

Childs (1960) ukazuje, ze storativita zavisi na hloubce hladiny podzemni vody pod
povrchem. Pii poklesu hladiny se uvolfiuje voda také znenasycené zony. Typicky profil
vlhkosti nad hladinou podzemni vody znazorfiuje obrazek 5a. Srafovana oblast mezi obéma
ktivkami odpovida objemu uvolnéné vody. Pokud je hladina blize k povrchu, profil se nevyvine
cely (obrazek 5b) a objem uvolnéné vody je mensSi. DalSim piipadem, kdy storativita
neodpovidd rovnovaznému profilu, je situace po vydatnéjsi srazce. V disledku srazkové
infiltrace je v nenasycené zoné vice vody (obrazek 5c). Pfi sniZeni hladiny tak je uvolnén vétsi
objem vody.
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Obrazek 5: Hypotetické profily vihkosti v piid€. Plnd Cdra reprezentuje stav po sraZce, preruSovand ¢dra stav po poklesu
hladiny podzemni vody. Srafovana oblast odpovida objemu uvolnéné vody. Na obrazku a) idealizovany rovnovazny stav, b)
stav s hladinou podzemni vody v malé hloubce pod povrchem, ¢) stav po vydatnéjsi srazce. (Podle Childs, 1960, upraveno.)

Crosbie et al. (2005) a Cuthbert (2010) provedli analyzu citlivosti modelii vychézejicich
z metody kolisani hladiny podzemni vody na riizné proménné. Z obou analyz je ziejmé, Ze pfi
ur¢ité zméné hodnoty storativity dochazi k timérmé zméné vysledného doplnéni. Dojde-li
napiiklad k podhodnocenti storativity o 50 %, pak bude odhadované doplnéni o 50 % niZsi, nez
odpovida realité (Cuthbert, 2010). Toto zjiSténi odpovida vztahu podle rovnice 2.

3.2.3. Hystereze

Vlhkost sedimentti vykazuje hysterezni chovani vii¢i sacimu tlaku. Obsah vody v porech
z&visi nejen na sacim tlaku, ale také na predchozim stavu prostfedi (Basile et al., 2003; Fetter,
2001, p. 229). Typicky vztah vlhkosti a saciho tlaku ukazuje obrazek 6. Divodem je
nepravidelna geometrie porového prostoru, zejména vyskyt port s uzkymi hrdly. Rovnovahy
mezi kapilarnimi silami a gravitacni silou mize byt dosaZeno v rliznych mistech v zavislosti na
pfedchozi vySce hladiny podzemni vody. Pfi infiltraci shora navic mize dochazet k zachyceni
vzduchu v pérech (Basile et al., 2003).

Z hystereze vyplyva, Ze vlhkost sedimentu se 1i§i pii vzestupu a poklesu hladiny
podzemni vody. Park (2012) poukazuje na to, ze storativita je definovana pro pokles hladiny, a
neni tedy vhodné ji aplikovat na ptipady, kdy hladina stoupéd. Misto storativity je navrhovano
vyuziti vyplnitelné porozity (fillable porosity) (Park, 2012; Sophocleous, 1991). Jedna se o
objem vody, ktery se ulozi ve sloupci horniny s jednotkovou plochou pii jednotkovém vzestupu
hladiny podzemni vody (Sophocleous, 1991). Kvuli hysterezi je tato hodnota niz$i nez
storativita. Tento rozdil je v praxi obvykle zanedbdvan a storativita je pro vypocty bézné
vyuzivana.
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Obrazek 6: Vztah objemové vlhkosti sedimenti a saciho tlaku. (Podle Fetter, 2001, p. 230, upraveno.)

3.3. Vlastnosti srazky

Zdrojem vody pro dopliiovani podzemni vody jsou pro metodu kolisani hladiny podzemni
vody vzdy srdazky. Ne vSechna srazkova voda je ale doplnéna do kolektoru. Vyznamna cast
srazkové vody je redistribuovana mechanismy, jako je intercepce, rychly odtok a
evapotranspirace, a tedy neptispiva k dopliiovani podzemni vody. Zbytek vody se dopliuje do
kolektoru a tvoti zédkladni odtok. Intenzita, délka a Cetnost sraZkovych udélosti urcuji objem
srazkové vody. Zaroven ovliviuji distribuci srazkové vody mezi jednotlivé ¢leny bilance.

Pted dopadem na povrch je ¢ast vody zachycena rostlinami jako tzv. intercepce. Vliv
intercepce zavisi na typu vegetace a intenzit¢ srazky. Nejvétsi intercepci lze ocekavat
v zalesnénych oblastech. Podil srazkové vody zachycené intercepci je nejvyssi u kratkych
srazek s malou intenzitou (Fetter, 2001, p. 37).

Pfi intenzivnéjsi sraZce zpravidla dochazi k rychlému odtoku. Do rychlého odtoku se
zahrnuje povrchovy a hypodermicky odtok. DalSimi faktory, které rychlému odtoku
napomahaji, jsou prudky sklon terénu a nizka propustnost prostiedi. Callahan et al. (2012)
poukazuji na fakt, Ze rychly odtok muize byt vyznamny také v niZinach s malou hloubkou
hladiny podzemni vody. Moznym feSenim je srazky, u kterych je pravdépodobnost vyssiho
podilu rychlého odtoku, z vypoctu dopliiovani podzemni vody vytadit (Delin et al., 2007).

Voda se také mize vyparfovat z volné hladiny a z pidy (evaporace), nebo muze byt
vyuzita rostlinami (transpirace). Tyto jevy nelze obvykle v praxi rozlisit, proto se oznacuji
souhrnné jako evapotranspirace. Evapotranspirace se vyrazné li§i v zavislosti na teploté a
intenzité slunecniho zafeni (Oudin et al., 2005). Nejvyssich hodnot dosahuje v 1ét¢ kvili ristu
vegetace a vysokym teplotdm. Pii teplotach nizsich nez 5°C, tedy obvykle v zimnich mésicich,
je evapotranspirace zanedbatelnd (Oudin et al., 2005). Vliv evapotranspirace se snizuje s veétsi
hloubkou hladiny podzemni vody. Divodem je omezeny dosah kotfenil rostlin a zavislost
evaporace na hloubce (Delin et al., 2007; Maréchal et al., 2006).
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Cetnost srazek ma zasadni vliv na vlhkost pidy. Pokud je interval mezi srazkami kratsi,
nez je Cas potiebny pro uplnou gravitacni drendz, je predsrazkova vlhkost vyssi nez rezidudlni
vlhkost pidy. Za béznych podminek je ¢ast srazkové vody zachycena v nenasycené zoné
(Callahan et al., 2012). Vyssi pfedsrazkova vlhkost usnadiiuje transport infiltrované vody skrz
nenasycenou zonu a muze vést k vétsimu dopliiovani podzemni vody (Varni et al., 2013). Mala
hloubka hladiny podzemni vody, ktera se také projevuje vyssi vlhkosti pidy, muize vést
k vétsimu rychlému odtoku a doplnéni naopak zmenSovat (Callahan et al., 2012).

Kromé srazek vstupuje do hydrologické bilance také lateralni tok podzemni vody do a
z Gzemi. V malé mife se miize projevit také prosakovani skrz izolator do/z hloub¢ji polozeného
kolektoru (Coes et al., 2007). Metoda kolisdni hladiny podzemni vody piedpoklada, ze tok
podzemni vody je zanedbatelny. Toto zjednoduSeni plati v ptipad¢, ze je dopliovani podzemni
vody vyrazné rychlejsi nez jeji odtok. Pokud je metoda kolisani hladiny podzemni vody
aplikovéna v kratkém case po vzestupu hladiny, lze tok podzemni vody obvykle zanedbat
(Healy & Cook, 2002). Odtok podzemni vody probihajici béhem dopliiovani je spolu s dalSimi
procesy zohlednén extrapolaci poklesové kiivky. Pokud je intenzita odtoku srovnatelna s
intenzitou dopliiovani, neprojevi se toto doplhovani vzestupem hladiny podzemni vody.
V takovém ptipadé nelze tuto metodu pouzit (Healy & Cook, 2002).

3.4. Vlastnosti prostredi

Infiltrace a dopliiovani podzemni vody jsou do zna¢né miry ovliviiovany vlastnostmi
zkoumaného prostfedi. Mezi nejvyznamnéjsi faktory patfi topografie tzemi, geologicka
charakteristika, vlastnosti nesaturované zoény a pfitomnost nehomogenit. Pifi vybéru
monitorovaciho objektu je tfeba posoudit, jestli je reprezentativni pro zkoumané izemi (Healy
& Cook, 2002).

Riiznoroda topografie mize vést k vyznamnym rozdiliim v infiltraci i na malé plose.
Prudky sklon svahu podporuje rychly odtok, ktery zmenSuje objem infiltrované vody v daném
misté. V depresich pak miize dochazet k soustfedéné infiltraci vody z okoli (Delin et al., 2007).
V disledku téchto procestt mtize byt dopliiovani podzemni vody v depresich vyrazné vyssi nez
v okoli. Pokud jsou rozdily v elevaci a sklonu malé, nemaji na vysledné dopliiovani podzemni
vody vyznamngjsi vliv (Coes et al., 2007).

Geologie Uzemi ovliviiuje vlastnosti prostfedi, jako je propustnost a storativita.
Vyznamnou roli hraje zrnitost sedimentl. Coes et al. (2007) ve své praci zkoumali korelaci
dopliiovéani podzemni vody s podilem jednotlivych frakci zrnitosti. Podle jejich vysledki ma
nejvetsi vliv podil piskovych a prachovych ¢astic, zatimco korelace s podilem jilové frakce je
zanedbatelnd. Dale lze na zdkladé€ zrnitosti pfiblizné¢ odhadnout storativitu. Tento Udaj je
vyuzivan velmi omezené kvili znaénému rozpéti hodnot (Healy & Cook, 2002).

Pro reakci kolektoru na srazky jsou zdsadni vlastnosti nenasycené zony. Signal srazkové
infiltrace je pfi postupu skrz porézni prostfedi postupné tlumen. Pfi velké mocnosti nenasycené
z6ny vede tento Utlum k méné vyraznému kolisani hladiny podzemni vody (Healy & Cook,
2002; Jie et al., 2011). Diisledkem je podhodnoceni dopliiovani podzemni vody vypocteného
metodou kolisani hladiny podzemni vody. Stejny efekt méa nenasycena zona s nizkou
propustnosti (Jie et al., 2011).

Problémem pro urceni dopliiovani podzemni vody je pfitomnost nehomogenit, jako jsou
pukliny nebo méné propustné vlozky. Pfi urCovani parametri prostiedi je uplatiovan
piedpoklad, Ze prostfedi je homogenni, pfipadné Ze se danou metodou zkoumani podatilo
zachytit reprezentativni vzorek prostfedi. Zachyceni nehomogenit mtize byt problematické
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naptiklad pfi odbéru vzorka pro laboratorni stanoveni storativity. V prostiedi, kde dominuje
puklinova propustnost, je nutné zvazit, jestli je vhodné metodu kolisani hladiny podzemni vody
pouzit (Healy & Cook, 2002).
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4. Modifikace metody kolisani hladiny podzemni vody

V praxi se v soucasné dobé¢ Casteji pouzivaji rizné modifikace metody kolisdni hladiny
podzemni vody. Vychazi ze zékladniho vypoctu pro jednu srazkovou udélost, ktery popisuje uz
Sophocleous (1991). Pozdég;si autoti (Crosbie et al., 2005; Cuthbert, 2010; Nimmo et al., 2015)
tento postup rozsifili. Zpravidla vyuzivaji novych moznosti, jako je dlouhodoby kontinuélni
zaznam vySky hladiny podzemni vody diky automatickym ¢idliim nebo pocitacové zpracovani
velkého mnozstvi dat.

4.1. Vyuziti Casové fady

Pokud existuje zdznam srazek a vysky hladiny podzemni vody za del$i Casovy usek, lze
pro vypocet dopliiovani podzemni vody vyuzit casovou fadu. Hlavni vyhodou je moznost zjistit
také tu cast doplnovani podzemni vody, ktera je vyrovnana odtokem a nezpusobuje vzestup
hladiny. Postup navrhli Crosbie et al. (2005). Vyuziva automatizované procesy zpracovani dat.
Pro zjisténi rozdilu vySek hladiny podzemni vody je vhodné vyuzit postup, ktery pracuje
jednotné s celou ¢asovou fadou, jako napiiklad MRC nebo program RISE.

Pokud dojde ke dvéma nebo vice sraZkovym udalostem v kratkém case, mize byt
dopliiovani podzemni vody zpiisobené témito srdzkami zaznamenano jako jediny vzestup
hladiny podzemni vody. V takovém ptipad¢ je vhodné&jsi odpovidajici sraZkové udalosti sloucit.
K tomu Ize vyuzit metodu EMR (episodic master recession) navrzenou Nimmo et al. (2015).
Postup je obdobny jako pii bézné préci s Casovou fadou. Zjisténé vzestupy hladiny podzemni
vody jsou u metody EMR vzdy propojovany s odpovidajicimi srazkovymi udalostmi. Oproti
béZznému postupu je urcen parametr zpozdéni, udévajici casovy interval mezi poc¢atkem srazky
a pocatkem dopliovani podzemni vody. Pokud je interval mezi dvéma srazkami mensi nez toto
zpozdéni, jsou tyto srazky slouceny. Piiklad dopliiovani podzemni vody zptsobeného nékolika
po sob¢ jdoucimi srazkami, kde je vhodné vyuzit metodu EMR, ukazuje obrazek 7.
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Obrazek 7: Ptiklad vyuziti metody EMR. Plnou ¢arou je vyznacen prub¢h hladiny podzemni vody, silnéji je vyznacen
interval, ve kterém dochazi k dopliovani podzemni vody. Modra plocha zobrazuje kumulativni thrn srazek, tmavsi barvou
jsou vyznadeny srazkové udalosti. (Podle Nimmo et al., 2015, upraveno.)

Metoda kolisani hladiny podzemni vody vyuzivajici casové fady je citlivéjsi na vzestupy
hladiny nesouvisejici s dopliiovanim podzemni vody, proto zavadi parametry, které tyto vlivy
odstranuji. Vzestupy hladiny, které nejsou zptisobeny srazkou, 1ze nejsnaze nalézt porovnanim
se zaznamem srazek (Crosbie et al., 2005). Pokud vzestupu hladiny v odpovidajicim case
nepiedchazi srazka, neni tento vzestup do vypoctu zahrnut.
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Jednim z problémt pii urCovani storativity volné zvodné je jeji zavislost na predsrazkové
vlhkosti a hloubce hladiny podzemni vody. Postup Crosbie et al. (2005) pocitd s vyuzitim
storativity proménlivé s hloubkou. Kromé& maximalni storativity, odpovidajici bézné definici,
stanovuje zdanlivou storativitu. Zdanlivéa storativita je ddna zménou zasob pudni vody ve
sloupci horniny s jednotkovou plochou pii jednotkovém sniZeni hydraulické vysky (Crosbie et
al., 2005). Pokud je hladina podzemni vody blizko povrchu, zasoby ptidni vody jsou minimalni
a zdanliva storativita je mala. S rostouci hloubkou se zdanliva storativita blizi maximalni
storativité (Crosbie et al., 2005).

4.2. Urceni odtoku

Vliv doplilovani podzemni vody na hladinu podzemni vody z&visi mimo jiné na intenzité
toku podzemni vody. V ptipadé rychlejsiho odtoku existuje riziko, ze ¢ast dopliiovani nebude
zaznamenana jako vzestup hladiny podzemni vody. Pfi zanedbani toku tak mtize dojit k
podhodnoceni dopliiovani podzemni vody (Cuthbert, 2010; Healy & Cook, 2002; Jie et al.,
2011).

Odtok je mozné urcit z parametrii kolektoru, jako jsou hydraulicka vodivost, mocnost
kolektoru, hydraulicky gradient a Sitka kolektoru kolma na proudnice (Cuthbert, 2010).
Vypocet vychdzi z Boussinesqovy rovnice, popisujici proudéni v kolektoru s volnou hladinou.
Pro ptipady, kdy dochéazi pouze k malym zménam vysky hladiny podzemni vody, 1ze rovnici
linearizovat (Fetter, 2001, p. 129). Cuthbert (2010) vyuzivd linearizovanou formu
Boussinesqovy rovnice pro jeden rozmér:

OH - 0H

0
EKHE YE_R(t) (%)

kde K je hydraulickd vodivost, S, je storativita volné zvodné, H je saturovand mocnost
kolektoru, x je vzdalenost, ¢ je Cas a R je doplfiovani (podle Cuthbert, 2010). Pomoci ¢lenu S,, Z—IZ

je mozné vyjadiit vztah dopliiovani podzemni vody a odtoku. Odectenim doplnovani tak lze
vyjadfit odtok pomoci veli¢in na levé stran€ rovnice. Zjistény odtok je pouZzit pro zpiesnéni
vypoctu dopliiovani podzemni vody pomoci metody kolisani hladiny podzemni vody.

Tento postup oproti pfedchozim metoddm neni zavisly na vyrazném kolisani hladiny
podzemni vody. Umoziuje tak zjistit doplinovani podzemni vody u hlubsich kolektord, ve
kterych se hladina méni plynule (Cuthbert, 2010).

Pokud je mozné urcit dopliiovani podzemni vody jinou metodou, I1ze tento postup vyZit
naopak pro zjiSténi parametrii kolektoru (Cuthbert, 2010). Zjisténé parametry lze pouzit
napfiiklad jako zéklad pro modelovani.
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5. Limity metody

Vysku hladiny podzemni vody mohou ovliviiovat dalsi jevy, které nesouvisi
s doplinovanim podzemni vody. Metoda kolisani hladiny podzemni vody také nezohlednuje
zmény podminek v Case. Tyto vlivy je tifeba pfi zpracovani dat odstranit, aby bylo mozné dale
pracovat s piedpokladem, Ze vSechny uvazované vzestupy hladiny jsou disledkem dopliiovani
podzemni vody (Healy & Cook, 2002).

Dale je problematické urceni dopliovani v puklinovém prosttedi. Zde je znacny rozdil
v propustnosti a storativit¢ mezi puklinami a matrix (Izady et al., 2017). To miize vést
k nerovnovéaze mezi nasycenim puklin a matrix, coz ovliviiuje chovani hladiny podzemni vody
(Healy & Cook, 2002).

5.1. Jiné vlivy na hladinu podzemni vody

Jevy, které ovliviiuji vysku hladiny podzemni vody, 1ze rozd¢lit na dvé skupiny. Patii sem
zmény zpusobené tlakem a pfitomnosti vzduchu v pérech (atmosféricky tlak, zachyceny
vzduch) a vliv lidské ¢innosti (Cerpani, zavlazovani). Mechanismus téchto vliva se 1isi, proto je
tteba s nimi pracovat riznymi zpusoby.

5.1.1. Vlivzmény atmosférického tlaku

Vyska hladiny podzemni vody métfend ve studni je do urcité miry ovlivnéna zménami
atmosférického tlaku. Divodem je odli$na propagace tlaku skrz porézni prostfedi a studnu.
Hladina podzemni vody ve studni je v pfimém kontaktu s atmosférou, zména tlaku se proto
projevi okamzité (Healy & Cook, 2002; Weeks, 1979). V poréznim prostiedi je tlak prenasen
Jjinymi mechanismy.

Prvnim je ptenos tlaku pies kontakty zrn, ktery je témét okamzity (Healy & Cook, 2002).
Po dosazeni hladiny podzemni vody se tlak rozloZi mezi horninu a podzemni vodu, efektivni
zmeéna tlaku je tak mensi nez v oteviené studni (Weeks, 1979). Tim vznika nerovnovaha, ktera
vede ke zméné vysky hladiny podzemni vody ve studni (obrazek 8a). Tento mechanismus
funguje 1 v kolektorech s napjatou hladinou.

Druhym mechanismem je pohyb vzduchu skrz nenasycenou zénu. Ten je zpomalovan
jednak omezenou propustnosti prostfedi, jednak stlaitelnosti vzduchu v pérech (Weeks, 1979).
Zmeéna tlaku tak dorazi na hladinu podzemni vody se zpozdénim. Toto zpozdéni je vyrazné;si
v ptipad€ nenasycené zony s velkou mocnosti nebo nizkou propustnosti (Healy & Cook, 2002).
Nerovnovaha, zpiisobena rozdilem tlaku mezi studnou a prosttedim, se s prinikem vzduchu
k hladin€ podzemni vody postupné vyrovnava (obrazek 8b).

Reakce hladiny podzemni vody na zmény atmosférického tlaku miize byt zaménéna
s vlivem dopliiovani podzemni vody. Souvislost zmén atmosférického tlaku a naslednych zmén
vySky hladiny podzemni vody lze urcit napiiklad porovnanim teoretického a skute¢ného
pribéhu hladiny (Weeks, 1979). Nasledné je mozné toto kolisani odstranit ze zdznamu vysky
hladiny podzemni vody.
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Obrazek 8: Vliv zvyseni atmosférického tlaku na hladinu podzemni vody v kolektoru s volnou hladinou. 4Hy je zména
atmosférického tlaku, 44, je efektivni zména tlaku v Case, AWL je zména vysky hladiny podzemni vody v Case.

a) Idealizovany fez kolektorem. b) Idealizovany graf znazorfujici pribéh vysky hladiny podzemni vody v ¢ase po zvyseni
atmosférického tlaku. (Podle Weeks, 1979, upraveno.)

5.1.2. Zachyceny vzduch

Intenzivni srazka mtze v urcitych piipadech zptsobit zachyceni vzduchu v pérech mezi
infiltrujici se vodou a hladinou podzemni vody. Postupem infiltrované¢ vody dochdzi ke
stlaovani zachyceného vzduchu, ktery vyviji tlak na hladinu podzemni vody. To vede
k vzestupu hladiny v pozorovacim objektu. Stlateny vzduch zaroven piisobi tlakem na
infiltrovanou vodu, coz po dosazeni urcitého tlaku vede k uniku zachyceného vzduchu (Weeks,
2002). Tento jev (v anglictin€ také Lisse effect) byl zdokumentovan u zvodni v hloubkéach do
1,3 m (Weeks, 2002). Nastdva pouze v piipadech, kdy prostfedi neumoziuje snadny Unik
vzduchu. Zachyceni vzduchu brani naptiklad nepravidelnosti na povrchu, nerovnomérnost
prosakovani vody nebo ptitomnost makroporti (Weeks, 2002).

Vliv zachyceného vzduchu na hladinu vody ve vrtu ukazuje obrazek 9. Vzestup hladiny
je veétsi, nez odpovida thrnu srazek. Bylo zjisténo, Ze infiltrovana voda pronikne do hloubky

pouze né€kolika milimetrd (Weeks, 2002), vzestup hladiny tedy nemuize byt zplsoben
dopliiovanim podzemni vody.
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Obrazek 9: Zaznam prubéhu vysky hladiny podzemni vody ovlivnéné zachycenym vzduchem. Vyska hladiny podzemni vody
je méfena v metrech od primérné hladiny mote v Australii (Australian Height Datum, AHD). (Podle Crosbie et al., 2005,
upraveno.)

Vyskyt zachyceného vzduchu lze identifikovat podle prudkého poklesu hladiny
podzemni vody po jeho uniku. Tento pokles je rychlejsi, neZ odpovida obvyklé poklesové
ktivce. To se pfi zpracovani dat pomoci MRC projevi jako zaporna hodnota vzestupu hladiny
(Nimmo et al., 2015). Existuji upravy MRC, pomoci kterych Ize vliv zachyceného vzduchu
potlacit. Jednou moznosti je urcit ¢as, po kterém zachyceny vzduch unikne, a za maximalni
vysku hladiny povazovat prvni hodnotu po jeho uplynuti (Crosbie et al., 2005). Jiné feSeni
pouziva pro vypocet rozdilu vySek hladiny dvé extrapolace, prvni z poklesové kiivky pied
zaCatkem doplnovani podzemni vody a druhou po ném (Nimmo et al., 2015) (obrazek 10).
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Obrazek 10: Vyuziti dvou extrapolaci pro potlateni vlivu uzavieného vzduchu. Cernou &arou je vyznatena hladina podzemni
vody, ¢ervenou Carou extrapolace. (Podle Nimmo et al., 2015, upraveno.)
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5.1.3. Cerpani, zavlaZzovani

Uzemi, kde je hladina podzemni vody ovlivnéna ¢erpanim, jsou obecné pro vyuziti
metody kolisani hladiny podzemni vody nevhodnd. Béhem cerpani je hladina podzemni vody
snizovana, po ukonceni Cerpani dochazi k jejimu vzestupu. Zdmeéna tohoto kolisani hladiny
s piirozenym kolisanim zptsobenym dopliiovanim podzemni vody vede ke zkresleni vysledki
meéteni. Pii vykresleni do grafu v zavislosti na ¢ase maji vzestupy zplsobené¢ ukoncenim
cerpani typicky tvar (obrazek 11), kterym se lisi od vzestupt v disledku dopliovani
(Sophocleous, 1991).

Cerpana podzemni voda je obvykle vyuZivana v zemé&délstvi, primyslu nebo
domacnostech (Fetter, 2001, p. 150). V ptipad¢ intenzivniho zavlazovani je urcita ¢ast vody
op¢t infiltrovana a vraci se do kolektoru (Maréchal et al., 2006). V disledku zavlazovani tedy
zdanlivé dochazi k dopliiovani podzemni vody. Tato voda vSak byla nejprve z kolektoru
cerpana, nejedna se o piirozené dopliovani.
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Obrazek 11: Zaznam pribc¢hu vysky hladiny podzemni vody v ¢ase. Ve vyiezu vliv denniho cerpani. (Podle Maréchal et al.,
2006, upraveno.)

5.2. Zmény podminek v Case

Zmény podminek se mohou odehravat v rizném ¢asovém méftitku. Podle néj 1ze zmény
rozdélit na kratkodobé, sezonni a dlouhodobé (Healy & Cook, 2002). Mezi kratkodobé se tadi
napiiklad zmény v evapotranspiraci béhem dne a slapové jevy. Sezonni zmény se bézné tykaji
vSech ¢lenti hydrologické bilance. Ptiklady dlouhodobych jsou zmény klimatu nebo vyuziti
pudy.
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5.2.1. Kratkodobé zmény

Pokud je vyska hladiny podzemni vody métena v kratSich nez dennich intervalech, je u
mélkych zvodni v zdznamu patrné denni kolisdni zptisobené rozdilem v evapotranspiraci mezi
dnem a noci (Healy & Cook, 2002) (obrazek 12). Pti¢inou téchto rozdill je zavislost evaporace
a transpirace na vngj$ich podminkach, jako jsou teplota a intenzita slune¢niho zatreni (Oudin et
al., 2005). Evaporace je béhem dne vyssi predevSim kvili vyssi teploté. Zmény v transpiraci
uzce souvisi s fyziologickymi procesy rostlin, zejména fotosyntézou. Nejvetsi ¢ast transpirace
probiha skrz priduchy na listech rostlin (Prochazka et al., 1998, p. 79). Za svétla, tedy v dobé,
kdy probiha fotosyntéza, jsou priduchy otevieny a transpirace je proto nejintenzivnéjsi
(Prochazka et al., 1998, p. 83). Béhem noci, kdy je evapotranspirace minimalni, hladina
podzemni vody stoupa (Healy & Cook, 2002).
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Obrazek 12: Zaznam prubéhu vysky hladiny podzemni vody s patrnym dennim kolisanim v disledku evapotranspirace.
(Podle Healy & Cook, 2002, upraveno.)

Dal$im moznym divodem kratkodobych zmén vysky hladiny podzemni vody jsou
slapové jevy. Pric¢inou jejich vzniku je ptsobeni gravitacni sily Mésice a v mensi mife Slunce.
Slapové jevy se projevuji periodickym kolisanim hladiny podzemni vody, typicky s ptaldenni
periodou (Crosbie et al., 2005). Typickym prostfedim, kde Ize toto kolisani pozorovat, jsou
kolektory propojené s vodni plochou, ktera je ovlivnéna motskym dmutim (Ferris, 1952). Pti
postupu od pobieZi je vzniklé kolisani tlumeno (Ferris, 1952). Vlivem gravitacni sily Mésice
dochazi (v mnohem mensi mife) také k deformaci horninového prostiedi (Rojstaczer & Riley,
1990). V disledku deformace kolektoru mtize dochazet ke kolisani hladiny podzemni vody.
Vliv deformace na hladinu podzemni vody je v malych hloubkach zanedbatelny, zvySuje se
s vétSi mocnosti zvodné (Rojstaczer & Riley, 1990). Obecné byva zanedbatelny s vyjimkou
kolektort s vysokou hydraulickou vodivosti a nizkou storativitou (Rojstaczer & Riley, 1990).

Pro odstranéni kratkodobého kolisani (bez ohledu na pavod) lze pouzit rychlou
Fourierovu transformaci signalu (Crosbie et al., 2005). Ta umoznuje v zaznamu odliSit rizné
frekvence kolisani hladiny podzemni vody, a nasledné odstranit nezddouci frekvence. Ptiklad
identifikace denniho a ptldenniho kolisani hladiny podzemni vody ukazuje obrazek 13.
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Obrazek 13: Rozklad zdznamu kolisani hladiny podzemni vody podle frekvence pomoci rychlé Fourierovy transformace.
Vrcholy na frekvencich 0,93 a 2 cpd (cykly za den) odpovidaji dennimu a ptldennimu kolisani, které neni zptisobeno
dopliiovanim podzemni vody. (Podle Crosbie et al., 2005, upraveno.)

5.2.2. Sezdnnizmény

Podnebi typicky vykazuje sezonni zmény, které se promitaji do zmén v doplihovani
podzemni vody (Healy & Cook, 2002). RozloZeni srazek v pribéhu roku obvykle neni
rovnomérné. To ma vliv na mnozstvi vody doplnéné do kolektoru, a zaroven na distribuci
srazkové vody mezi jednotlivé ¢leny hydrologické bilance (viz. odstavec 3.3). Dale se méni
intenzita slunecniho zafeni a teplota, coz ovliviiuje piedev§im evapotranspiraci. Sezdénni
charakter podnebi mé také vliv na mnozstvi vody vyuzivané k zavlazovani (Healy & Cook,
2002).

V ramci jednoho roku je mozné pozorovat vyrazné zmény v dopliovani podzemni vody
v zemédélsky vyuzivanych oblastech (Healy & Cook, 2002). V dobé¢, kdy plodiny rostou,
spotfebovavaji znatné mnozstvi vody. Po jejich sklizeni nésleduje typicky vzestup hladiny
podzemni vody.

5.2.3. Dlouhodobé zmény

Pokud je vyska hladiny podzemni vody métena dlouhodobég, je mozné v zdznamu rozlisit
déle trvajici klimatické trendy (Delin et al., 2007; Healy & Cook, 2002). Podle Nimmo et al.
(2015) toho lze vyuzit pro predpovidani vlivu klimatickych zmén na dopliiovani podzemni
vody. K tomuto ucelu pouzivaji RPR (recharge to precipitation ratio). Jednd se o pomér
dopliiovani podzemni vody, zjiSténého pomoci metody kolisani hladiny podzemni vody,
a naméfen¢ho thrnu srazek. Je mozné urcit RPR pro riizné zaznamenané srazkové udalosti,
a zjistit tak zéavislost dopliovani na konkrétnich podminkach, jako jsou intenzita srazky,
predsrazkova vlhkost nebo teplota. Vysledky lze poté aplikovat na libovolné podminky véetné
takovych, jaké jsou predpovidany do budoucna (Nimmo et al., 2015).
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V dlouhodobém m¢étitku mize byt dopliovani podzemni vody ovliviiovano také
zménami ve vyuziti pudy (land use) (Callahan et al., 2012; Delin et al., 2007; Healy & Cook,
2002). Sem patii pfedevsim vystavba, kterd vyznamné zmenSuje plochu, kde mtize dochazet
k infiltraci srazkové vody (Callahan et al., 2012). Zaroven se mohou v zastavbé objevit um¢elé
zdroje vody, napiiklad prosakujici potrubi nebo zavlazovani zahrad (Callahan et al., 2012).
DalS§im vyznamnym faktorem mohou byt zmény vyuzivani zemédélské piady (Delin et al.,
2007). Jedna se naptiklad o zmény druhu péstovanych plodin nebo techniky zavlazovani.

5.3. Puklinové prosttedi

Mezi horniny, u kterych ptfevazuje puklinova propustnost nad prulinovou, se fadi
predevsim magmatické a metamorfované horniny. V nékterych ptipadech mohou mit obdobné
vlastnosti také siln€¢ zpevnéné sedimentarni horniny, napiiklad piskovce nebo vapence (Healy
& Cook, 2002).

Podstatné ¢ast téchto hornin, takzvané hard rocks, tvoti hydrogeologicky masiv. Ten je z
hlediska dopliiovani podzemni vody méné zkoumdn, protoze netvoii vyznamné kolektory (Cai
& Ofterdinger, 2016; Healy & Cook, 2002). Vyznam hornin hard rocks spociva spiSe
v transportu vody a dotaci nize poloZenych kolektort (Cai & Ofterdinger, 2016; Izady et al.,
2017). Mezi horniny s puklinovou propustnosti ale patii také velmi propustné kolektory,
napiiklad télesa rozpukanych bazaltii nebo slinovce ceské kiidové panve (Krasny et al., 2012,
pp. 464, 864).

Hlavnim rozdilem oproti prilinovému prostiedi je odlisné chovani puklin a matrix.
Pukliny vedou vodu vyrazné rychleji nez pory v matrix, proto jsou zodpovédné za pohyb vody
prostfedim (Izady et al., 2017). Tvoii ale jen malou ¢ast objemu horniny, a tedy 1 malou ¢ast
zasob podzemni vody oproti matrix (Izady et al., 2017). B&hem srazkovych udalosti dochazi
obvykle k rychlému nasyceni puklin, zatimco nasyceni matrix je vyrazné pomalejsi (Healy &
Cook, 2002) (obrazek 14).
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Obrazek 14: Moznosti pribéhu nasycovéani puklinového prostiedi pii a) vzestupu a b) poklesu hladiny podzemni vody. Sed&
jsou vyznadéeny pukliny. Linie naznacuji postup vzestupu/poklesu hladiny podzemni vody: 1 — pfi rychlé zméné vysky
hladiny v puklinach vzhledem k propustnosti matrix, 2 — typické chovani, 3 — pfi pomalé zmén¢ vysky hladiny v puklinach
vzhledem k propustnosti matrix. (Podle Healy & Cook, 2002, upraveno.)

V puklinovém prostiedi je obtizné urcit storativitu. Pro kazdy z ptipadt, které ukazuje
obrazek 14, se lis§i pomér nasyceni puklin a pora. Vliv tohoto chovani na storativitu popisuji
Healy & Cook (2002). V ptipadé¢ 1 jsou nasyceny pouze pukliny. Storativita je proto dana pouze
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objemem puklin v prostiedi. V piipadé 3 je nasyceni puklin a port vrovnovaze. Zde je
storativita stejna jako v Cisté prulinovém prostredi, protoze objem puklin je vi¢i objemu matrix
zanedbatelny. Toto chovani nastava pouze v piipadé, Ze jsou zmény vysky hladiny podzemni
vody dostatecné pomalé ve srovnani s propustnosti matrix. Pfipad 2 je ptikladem typického
chovani mezi extrémy 1 a 3. Storativita se pohybuje mezi obéma krajnimi pfipady. Vzhledem
k zavislosti storativity na rychlosti toku jsou nékteré metody urceni storativity, naptiklad
cerpaci zkousky, pro puklinové prostfedi nevhodné (Cai & Ofterdinger, 2016). Vhodnou
alternativou muze byt uceni storativity z hydrologické bilance, jak popisuji Maréchal et al.
(2006).

Zkoumani dopliovani podzemni vody dale komplikuje interakce puklinového prostiedi
s okolim. Obsah puklin v horniné¢ obvykle klesa s hloubkou. Izady et al. (2017) zjistili, ze
vétSina proudéni podzemni vody se odehrava ve svrchni vrstvé horniny. Velky vyznam ma také
spojeni puklinového prostiedi s prialinovymi kolektory, které dotuje (Izady et al., 2017). Pro
spolehlivé urceni dopliiovani podzemni vody je tfeba komplexnéj$i pochopeni procesit ve
zkoumané oblasti.
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6. Priklad vyuzZiti metody kolisani hladiny podzemni vody

Upravenou metodu kolisani hladiny podzemni vody jsem v ramci této prace vyzkousela
na dvou vrtech v CR. Jedn4 se o vrty VP0673 u Staré Boleslavi a VP1851 u Litométic (CHMU
2021). Oba vrty patii do sité pozorovacich objektti podzemnich vod CHMU. Vzhledem k tomu,
ze existuje zdznam za poméerné dlouhy Casovy Usek, jsem data zpracovala za celou ¢asovou
fadu, ne za jednotlivé vzestupy hladiny.

6.1. Popis prostiedi

Ceska kiidova panev je nejrozsahlejim a nejvyznamnéj§im hydrogeologickym celkem
CR (Krasny et al., 2012). Kromé samotnych kiidovych sedimenti jsou vyznamné zvodné také
v podloznich permokarbonskych péanvich, nadloznich terciérnich panvich a kvartérnich
fluvidlnich sedimentech (Krasny et al., 2012). Pro tuto praci byly vybrany dva vrty ve svrchnich
kvartérnich kolektorech.

Vrt VP0673 se nachazi v katastru obce Otradovice (obrazek 15) (CHMU, 2021). Je
situovan v kvartérnich fluvidlnich sedimentech, litologicky jde o pisky a $térky, podlozi je
tvofeno turonskymi slinovci (CGS, 2021). Jedna se o hydrogeologicky rajon 1172 — Kvartér
Labe po Vitavu (CHMU, 2021). Vrt lezi v pomérné rovinatém terénu. Nadmoiska vyska zhlavi
vrtu je 189,60 m n. m. Hladina podzemni vody je kolem 16 m pod trovni terénu. Okoli vrtu je
zalesnéno. Ve vzdalenosti asi 2 km se nachazi feka Jizera.

Vrt VP1851 se nachazi v katastru obce Nové Dvory u Doksan (obrazek 16) (CHMU,
2021). Stejné jako piedchozi vrt je v kvartérnich fluvialnich piscich a $tércich, podloZi je rovnéz
tvofeno turonskymi slinovci (CGS, 2021). Jedna se o hydrogeologicky rajon 1180 — Kvartér
Labe po Lovosice (CHMU, 2021). Vrt leZi v rovinatém terénu nivy Ohfe, ve vzdalenosti asi
500 m od feky. Nadmoiskéa vyska zhlavi vrtu je 157,08 m n. m. Hladina podzemni vody je
kolem 7 m pod trovni terénu. V bezprostiedni blizkosti se nachazi dalnice DS.

Sojovice
s VPO673 7
L. Dtradovice
& BVORCE
‘VPOT‘M Bouda
& VPO678 ;
STARAe
BOLESLAV S
500 m | Hiuchov : 7 4 1 e o Y sy e e

Obrézek 15: Lokalizace vrtu VP0673. Fialovou Srafou je vyznacen rozsah kvartérnich fluvidlnich sedimentd tvoficich
kolektor (CHMU, 2021).
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Obrazek 16: Lokalizace vrtu VP1581. Fialovou Srafou je vyznacen rozsah kvartémich fluvialnich sedimentt tvoticich
kolektor (CHMU, 2021).

6.2. Metodika

Cesky hydrometeorologicky tstav dlouhodob& zaznamenava vysku hladiny podzemni
vody v siti monitorovacich vrti. Tato data byla v praci vyuzita. VySka hladiny je méfena
v tydennich intervalech. Pro vrt VP0673 existuje kontinudlni zaznam po dobu 52 let, pro vrt
VP1851 po dobu 26 let. V zaznamu vysky hladiny je u obou vrtli patrné predev§im dlouhodobé
kolisani s periodou vzestupu a poklesu hladiny v délce mésicti az let, kolisani s kratSimi
periodami se na vrtech témét nevyskytuje.

Prekazkou pro vyuziti metody kolisani hladiny podzemni vody tak, jak byla popsana, je
fakt, ze pro zkoumana izemi nejsou znamy hodnoty storativity. Na zkoumanych vrtech nebyla
storativita zjiStovana, protoZe ji nelze urcit z Cerpacich zkousek bez pozorovaciho vrtu, ktery
ani v jednom z ptipadl neni k dispozici. Analogicky s fluvidlnimi kvartérnimi naplavy z oblasti
Karaného 1ze na zdklad¢€ Cerpacich zkouSek a kalibrace tranzientniho numerického modelu
ocekavat v studovanych kvartérnich sedimentech storativitu okolo 15% za pfedpokladu volné
zvodné (J. Bruthans, Gstni sd€leni). Cilem popisovaného postupu je ziskat piedstavu o velikosti
vzestupu hladiny ve vrtech a jejich rozlozeni v Case. Ziskané udaje lze v ramci dalSiho
zpracovani napiiklad zkombinovat s Gdaji o primérné infiltraci za urcité obdobi. Velikost
infiltrace dava ptfedstavu o skutecném mnozstvi vody doplnéném do kolektoru. Zaroven je
mozné podle kolisani hladiny podzemni vody odhadnout skute¢né rozloZeni doplnovani
podzemni vody v Case.

V ramci této prace jsem zjiStovala minimalni a maximalni kumulativni vysku vzestupu
hladiny podzemni vody za celé obdobi sledovani hladiny ve vrtech. Pfedpokladam, ze skutecna
vyska vzestupu hladiny podzemni vody lezi mezi témito dvéma krajnimi hodnotami. Ze ziskané
vysky vzestupu hladiny jsem poté vypocitala podle rovnice 2 mocnost vrstvy doplnéné
podzemni vody za pfedpokladu storativity 15 %.

Minimalni vysku vzestupu hladiny podzemni vody jsem pocitala pouze ze vzestupii
hladiny ve vrtu. Pfi poklesu hladiny ve vrtu, kdy mize dochazet k dopliiovani podzemni vody
s niz8i rychlosti, nez je odtok podzemni vody od vrtu, nebylo dopliiovani podzemni vody
uvazovano. Za takového predpokladu je dotace nulovd, kdyz hladina ve vrtu stagnuje nebo
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klesa. V zaznamu jsem vzdy odecCetla vysku hladiny podzemni vody od vysky hladiny
v predchozim tydnu. Postup je obdobny vyuziti programu RISE, popsaného diive (odstavec
3.1.3). Z vysledkl jsem vybrala pouze zdznamy, kde hladina stoupa alesponn dvé méteni po
sobé&. Pokud po jednom naméfeném vzestupu hladina opét klesla, byla tato hodnota povazovana
za Sum a nebyla zapoctena. Nasledné jsem vzestupy secetla, ¢imz jsem ziskala celkovy vzestup
hladiny ve vrtu za zkoumané obdobi.

Pro vypocet maximalni vysky vzestupu hladiny bylo nutné zjistit, jak rychle hladina ve
vrtu klesa v obdobich, kdy nedochézi k dopliiovani podzemni vody. V zdznamu vysky hladiny
jsem nejprve vizualnim posouzenim nalezla reprezentativni poklesové tseky. Pro kazdy z nich
jsem urcila hodnotu recesniho koeficientu, ktera nejlépe odpovidala skutecnému pribehu
hladiny. Recesni koeficient jednotlivych poklesovych tisekti hladiny ve vrtu jsem urcila podle
vzorce:

H = e(@D (6)
kde H je vyska hladiny v metrech nad mofem v daném Case, a je recesni koeficient a ¢ je Cas ve
dnech od pocatku poklesového useku. Z recesnich koeficientli pro jednotlivé poklesy jsem
spocitala primé&rny recesni koeficient. Ten jsem nasledné pouzila pro vypocet hlavni recesni
cary. Jde o teoreticky prubeh hladiny pro ptipad, kdy by za celou dobu sledovéani hladiny ve
vrtu nedochéazelo k dopliovani podzemni vody, tedy kdy hladina klesd od prvni namétené
vysky podle rovnice 6 s vyuzitim primérného recesniho koeficientu. Nasledné jsem spocitala
rozdil vysek hladiny v po sobé jdoucich tydnech a odstranila Sum stejné jako v predchozim
piipadé. Pii vyuziti hlavni recesni Cary je dotace nulova pouze tehdy, kdyz hladina klesa stejné
rychle nebo rychleji nez hlavni recesni ¢ara. Lze tak zapocitat doplilovani podzemni vody, ke
kterému dochazi v obdobich, kdy hladina ve vrtu stagnuje nebo mirné klesa. Soucet vSech
vzestupt opét dava celkovy vzestup za celé obdobi.

6.3. Vysledky

6.3.1. VrtVP0673

Studovala jsem data za obdobi od listopadu 1966 do prosince 2019. Data vykreslend do
grafu ukazuje obrazek 17. Za zkoumané obdobi vyska hladiny celkové mirné klesla, rozdil mezi
prvni a posledni naméfenou vyskou hladiny ve vrtu je 1,26 m. V zaznamu vysky hladiny je
patrné velmi dlouhodobé koliséani, typicky s periodou 5-10 let. Z grafu vzestupt hladiny ve vrtu
(obrazek 18) jsou patrnd obdobi s vyraznym dopliiovanim, zejména roky 1979-1983, 2001-
2004 a 2010-2012. Vzestupy v druhé polovin€ zdznamu jsou vyrazné niz$i nez nékteré v prvni
poloviné ¢asové fady. Rozsah zaznamenanych vysek hladiny je 2,62 m. Minimalni celkova
vySka vzestupu hladiny za zkoumané obdobi je 5,1 m, maximalni 17,7 m. To pfi pfedpokladané
storativité 15 % odpovida doplnéni vrstvy vody o vySce minimalné 0,8 m a maximalné 2,7 m.
Pti délce sledovani 52 let to odpovida primérnému rocnimu dopliovani podzemni vody 15-52
mm/rok.
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Obrazek 17: Vit VP0673. Modfie je vyznacen naméfeny pribéh hladiny podzemni vody, oranzové piedpokladany pokles
hladiny v situaci bez dopliiovani podzemni vody se smérnici odpovidajici primérnému recesniho koeficientu ze studovanych
usekil (zdroj: namétené hladiny CHMU).
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Obrézek 18: Graf vzestupt hladiny ve vrtu VP0673. Vyznaceny jsou vypocitané hodnoty a vystfedény rocni klouzavy
prumér pro minimalni a maximalni vysku vzestupu hladiny ve vrtu (zdroj dat: naméfené hladiny CHMU).
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Obrazek 19: Vrt VP1851. Modie je vyznacen naméfeny pribéh hladiny podzemni vody, oranzové piedpokladany pokles
hladiny v situaci bez dopliiovani podzemni vody se smérnici odpovidajici pramérnému recesniho koeficientu ze studovanych
usekil (zdroj: namétené hladiny CHMU).

VP1851

900
800
700
600
500
400

300

Vzestup hladiny podzemni vody [mm/tyden]

200

100

w, i
ey S L S i o 80l T | gy 1

11.11.1992 11.11.1997 11.11.2002 11.11.2007 11.11.2012 11.11.2017

Datum

maximalni minimalni roéni klouzavy pramér - maximum

roéni klouzavy primér - minimum

Obrézek 20: Graf vzestupt hladiny ve vrtu VP1851. Vyznaceny jsou vypocitané hodnoty a vystfedény rocni klouzavy
prumér pro minimalni a maximalni vysku vzestupu hladiny ve vrtu (zdroj dat: naméfené hladiny CHMU).
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6.3.2. VrtVP1851

Pro tento vrt jsem studovala data za obdobi od listopadu 1992 do prosince 2019, jak
ukazuje obrazek 19. Vyska hladiny od poc¢atku méfeni velmi mirn¢ stoupla, a to o 0,17 m.
Vzestupy a poklesy hladiny v zaznamu maji obvykle periodu v délce nékolika mésici, nejdelsi
maji periodu kolem 1,5 roku. Z grafu vzestupt hladiny ve vrtu (obrazek 20) jsou patrnd obdobi,
kdy dochazi k vyraznéjs§imu dopliiovani podzemni vody, jako jsou roky 1998-1999, 2001-
2003, 2010-2011 a 2012-2013, a naopak obdobi témét bez vyznamnych vzestupti hladiny ve
vrtu, zejména roky 2004-2009. Rozsah zaznamenanych vysek hladiny je 2,2 m. Minimalni
celkova vyska vzestupu hladiny za zkoumané obdobi je 15,6 m, maximalni 38,6 m. To pfi
pfedpokladané storativité 15 % odpovidé doplnéni vrstvy vody o vySce minimalné 2,3 m a
maximaln¢ 5,7 m. Pii délce sledovani 26 let to odpovida primérnému ro¢nimu doplnéni 88—
219 mm/rok.

6.4. Diskuse

Oba vrty se ukdzaly jako vhodné pro zpracovéani navrhovanou metodou. Vyhodou jsou
zejména dlouhé a pozvolné vzestupy hladiny, dobfe odliSitelné od Sumu, a dobie
identifikovatelné poklesové tUseky, umoziujici pomérné spolehlivé urceni priamérného
recesniho koeficientu.

Z vysledkt je patrny znacny rozdil ve vysce vzestupu hladiny mezi vrty VP0673 a
VP1851. Navzdory tomu, ze ¢asovy rozsah zaznamu pro vrt VP1851 je polovi¢ni, celkova
vyska vzestupu hladiny je dvoj- az trojndsobna. Do kolektoru u vrtu VP1851 tedy mohlo byt
doplnéno vyrazné vice podzemni vody nez u vrtu VP0673, nebo mize byt v okoli vrtu VP1851
vyrazné mensi storativita nez v okoli vrtu VP0673. VEtsi dopliovani miize byt zplisobeno vice
faktory. Muze se naptiklad jednat o oblast s vy$§im uhrnem srazek. Tato moznost se jevi jako
nepravdépodobna, protoze vrt VP1851 se nachdzi v oblasti sraZkového stinu Krusnych hor.
Rozdily mohou byt také zptsobeny vlastnostmi horninového prostfedi a jeho vlivem na tok
podzemni vody, jak popisuje odstavec 3.4. Podle prace Bruthanse et al. (2019) Cini primérné
ro¢ni dopliiovani podzemni vody v oblasti Polabi 52 mm/rok. Ze srovnani s touto hodnotou
plyne, Ze vysledky pro vrt VP0673 mohou odpovidat realité, zatimco vysledky pro vrt VP1851
jsou znacné precenéné. NejpravdépodobnéjSim divodem rozdilu mezi vrty tedy je, Ze
storativita v okoli vrtu VP1851 je vyrazné mensi nez odhadovanych 15 %.

Vrt VP0673 dale vykazuje oproti vrtu VP1851 vyrazné pomalejsi zmény vysky hladiny.
Kolisani zde miize byt tlumeno kvili vét§i mocnosti nenasycené zony (Healy & Cook, 2002;
Jieetal., 2011).

Zjisténé kumulativni vzestupy hladiny pro oba vrty jsem pro lepsi srovnani vykreslila do
grafu (obrazek 21). Za pozornost stoji zejména vyrazné doplnovani podzemni vody v letech
20102012, protoZe je tento vzestup jasné patrny na kiivkach z obou vrti. Ve vrtu VP1851 je
vzestup hladiny na pocatku roku 2010 velmi rychly a hladina na pocatku roku 2011 opét rychle
klesa. Oproti tomu vrt VP0673 reaguje pomaleji a vzestup pokracuje az do roku 2012. Toto
chovani Ize ocekavat kviili mensi hloubce hladiny podzemni vody u vrtu VP1851.
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Obrazek 21: Srovnani minimalniho a maximalniho kumulativniho vzestupu hladiny podzemni vody v ¢ase ve vrtech VP0673
a VP1851.

Oba zjisténé kumulativni vzestupy hladiny (minimélni i maximalni) mohou byt mirné
precenéné v dusledku zapocteni vzestupil, které nejsou zplsobeny dopliiovanim podzemni
vody. U maximalniho vzestupu mohlo dojit k podcenéni kviili postupu, jakym byl uréovan
pramérny recesni koeficient. Zde byly vyuzity vSechny delsi poklesové tseky. Tento postup
muze vést k podcenéni primérného recesniho koeficientu analogickému tomu, co popisuji Jie
et al. (2011) v souvislosti s vypoctem MRC (odstavec 3.1.2). Pokud je primérny recesni
koeficient podcenény, pak je mensi 1 zjiStény vzestup hladiny, protoZe byla zanedbéana Cést
dopliovani.

OdliSeni Sumu od kratSich vzestupli hladiny miize byt obtizné. K jejich rozliSeni jsem
vyuZila chovani hladiny pfi nésledujicim poklesu. Pokud hladina klesa zvolna, podobné jako
po delSich vzestupech, ziejme je tento kratky vzestup rovnéz zptisoben dopliovanim. Naopak
pokud se zaznamenana hladina okamzité vraci na pivodni uroven, jedna se pravdépodobné
o Sum. Ve zpracovavanych datech pfevlada u vzestupli zaznamenanych pouze v jednom tydnu
druhy ptipad, proto jsem za skute¢ny vzestup hladiny povaZovala nejméné dvé rostouci hodnoty
po sobg.
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7. Zaver

Metoda kolisani hladiny podzemni vody je jednou z nejpouzivanéjSich metod pro urceni
doplinovani podzemni vody. Mezi jeji vyhody patii piedevsim jednoduchost principu a
dostupnost zdznama vysky hladiny podzemni vody ve vrtech. V zahrani¢i je tato metoda
pomérné hojné vyuZivana, jak doklada mnozstvi dostupnych praci na toto téma. V CR dosud
nebyla piili§ pouZivana, prestoze existuje pres 1000 vrtt CHMU se zaznamy vysky hladiny
podzemni vody, které by bylo mozné pro metodu kolisani hladiny podzemni vody vyuzit.

Tato metoda je urcena pro zjistovani dopliovani podzemni vody u kolektort s volnou
hladinou v malé hloubce pod povrchem. Pivodné byl vytvofen postup pro vypocet z jedné
srazkové udalosti. S rozvojem moznosti automatizovaného zaznamu a zpracovani velkého
mnozstvi dat byly navrzeny riizné postupy pracujici s ¢asovou fadou zmétenych vysek hladiny
podzemni vody.

V této praci bylo prezentovano nékolik postupii, které jsou v souvislosti s metodou
kolisani hladiny podzemni vody vyuzivany. Jedna se o rtizné zpusoby extrapolace poklesové
ktivky hladiny podzemni vody, stanoveni storativity zvodn¢ a moznosti prace s ¢asovou fadou
zaznamu vysky hladiny. Delin et al. (2007) ve své praci pisi, ze Zadnou jednotlivou metodu
uréovani dopliiovani podzemni vody nelze oznacit za nejlepsi. Totéz plati o riiznych variantach
metody kolisani hladiny podzemni vody. Vzdy je tieba vzit v uvahu specifika konkrétniho
prostfedi a podle nich zvolit vhodny postup, v¢etné ptipadnych oprav nezddoucich vlivii.

V praktické casti prace jsem zjistila kumulativni vysku vzestupu hladiny podzemni vody
ve dvou vrtech s vyuzitim dvou rliznych postupii. Tak jsem ur¢ila minimalni a maximalni
moznou vySku vzestupu hladiny pro dany vrt, skutecna vyska vzestupu hladiny ve vrtu tedy
zfejmé leZi mezi témito dvéma krajnimi hodnotami. Déle jsem spocitala mocnost vrstvy vody
doplnéné do kolektorti za predpokladu storativity zvodni 15 %. Zjistila jsem vyznamny rozdil
v kumulativni vySce vzestupu hladiny mezi zkoumanymi vrty, ktery mize byt zptisoben bud’
ruznou velikosti dopliiovéni, nebo odlisSnou storativitou zvodni.

Zjistila jsem, Ze pro navrhovany postup je vyhodné, kdyZ ve vrtech pifevazuje dlouhodobé
kolisani hladiny podzemni vody. V ptipad¢ kratsi periody vzestupu a poklesu hladiny by bylo
vrtu od Sumu.

Nevyhodou pii vyuziti metody kolisani hladiny podzemni vody v CR je fakt, e pro
velkou ¢ast uzemi nebyly méfeny hodnoty storativity. Odhad pouzity v této praci vychazi
z analogie s dobfe prozkoumanou oblasti v okoli Karané¢ho. Vzhledem k tomu, Ze chyba ve
stanoveni storativity vede k imérné chybé ve vysledném dopliiovani podzemni vody (Crosbie
et al., 2005; Cuthbert, 2010), neni tento pfistup optimalni. Bylo by tfeba odhad ovétit naptiklad
provedenim Cerpaci zkouSky s pozorovacim vrtem, z které 1ze storativitu zjistit.

Hlavnim cilem navrhovaného postupu je zjistit rozlozeni dopliiovani podzemni vody
v Case. To lze spolehlivé ur€it ze zdznamu kolisani hladiny ve vrtu i bez znamé velikosti
storativity zvodné, staci, aby byla storativita po celou dobu sledovani konstantni. U vrtu
VP0673 dochézelo k nejvyraznéjsSimu dopliiovani podzemni vody v letech 1979-1983, 2001—
2004 a2010-2012. V piipadé vrtu VP1851 se jedné o roky 1998-1999, 2001-2003,2010-2011
a 2012-2013. Zaroven je u vrtu VP1851 patrné velmi suché obdobi v letech 2004-2009.

Vzhledem k jednoduchosti postupu by bylo mozné obdobné zpracovat zdznamy
z velkého mnozstvi vrtl a vyvozovat obecnéj$i zavery pro vétsi izemi, napiiklad pro vyznamné
kolektory CR. Ziskané udaje o minimalni a maximalni vy3ce vzestupu hladiny podzemni vody
lze v ramci dal§iho zpracovani napiiklad zkombinovat s udaji o primérné infiltraci za urcité

33



obdobi. Velikost infiltrace dava predstavu o skute¢ném mnozstvi vody doplnéném do kolektoru
za celé obdobi sledovani vrtu. Z kolisani hladiny podzemni vody ve vrtu pak lze urcit relativni
distribuce dopliiovani podzemni vody v Case.
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