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KATARZYNA D A B R O VS K A -Z IE L IS S K A

OKREŚLENIE EWAPOTRANSPIRACJI I  WILGOTNOŚCI GLEB 

W STREFIE KORZENIOWEJ ROŚLIN METODAMI TELEDETEKCYJNYMI

ZARYS TREŚCI. V  artykule om ówiono zagadn ien ia  ok reś len ia  

ew a p o tra n sp ira c ji z  w ykorzystan iem  r a d ia c y jn e j  tem pera tu ry  

ro ś lin  m ie rz o n e j za pom ocą ra d iom etrów  ręczn ych  i  ra d iom etrów  

typu AVHRR zainstalow anych na sa te lita ch  s e r i i  NOAA. O k reślona  

w ten s p o s ó b  ew a p o tra n sp ira c ja  z o s ta ła  w ykorzystana  do  

oszacow ania  w ilg o tn ośc i g le b  w s t r e f i e  k o rz en io w e j ro ś lin .  

Zarów no ew a p o tra n sp ira c ja  Jak i  w ilg o tn ość  g le b y  o k re ś lo n e  

z w ykorzystan iem  te le d e te k c ji  b y t y  porów nyw alne z  od p ow ied n i-  

mi w artościam i otrzym anym i w toku b e z p o ś re d n ic h  pom iarów  

terenow ych.

Jednym z  podstawowych czynników decydujących o  w ielkości 

produkcji ro ś lin n e j Jest woda z a w a rta  w g leb ie . Obecność 

w g leb ie  wody do stępn e j d la ro ś lin  w c iągu  ca łego  ok resu  ro z 

woju warunkuje praw idłowość p rocesu  ich  w z ro s tu  1 d o jrz e 
wania. Nadmiar wody p rze ja w ia ją c y  s ię  dużą w ilgo tn ośc ią  gleby. 

Jak 1 j e j  n iedobór s ą  zjaw iskam i szkodliwymi, którym, w m iarę  

możliwości, należy przeciw działać.

W ilgotność gleby Jest zjaw iskiem  szybkozmlennym zarówno  

w czas ie  Jak 1 p rz e s trz e n i. J e s t  t e ż  n iezm iern ie tru dn a  do 

badania. Jako że  dotychczas stosow ane metody j e j  oceny s ą  

czasochłonne, a  ponadto wynik pom iaru odnosi s ię  tylko do 

n a jb liż szego  są s ied z tw a  punktu pomiarowego. Otrzym anie  

praw idłowego ob razu  rozk ładu  w ilgotności g leby , zw łaszcza  na  

dużych obszarach , wobec znacznej zwykle dynamiki te g o  procesu . 

Jest w łaściw ie niemożliwe. S tą d  te ż  w praktyce ag rom eteoro log i

czn e j do ok reś len ia  w ilgotności g leb  s to s u je  s ię  metody 

szacunkowe, będące e k s tra p o la c ją  na duże niekiedy o b sza ry
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wyników badań punktowych. Obecnie co raz  powszechniej 

wykorzystuje s ię  te ż  modele symulacyjne, k tó re , uwzględniając  

złożoność 1 współzależność wszystkich elementów środow iska, 

u s iłu ją  dać odpowiedź na pytanie nie tylko o p rzestrzen n e  

zróżnicowanie aktualnej w ilgotności gleb, ale także, 

wykorzystu jąc i ten  param etr, cszacować prognozę plonów.

Od wielu la t  prowadzone s ą  próby zastosow an ia  te ledetekc ji  

do określan ia w ilgotności gleby. W przypadku g leb  nie pokrytych  

roślinnością  udane wyniki otrzym uje s ię  w ykorzystu jąc z jaw isko  

bezwładności ciep lnej gruntów , k tó re  to  z jaw isko zależy  głównie  

od Ilości wody w glebie.

Metoda t a  nie zda je  jednak egzaminu w przypadku gleb  

pokrytych roślinnością , a  te  s ą  p rzec ież  obiektami głównego  

za in teresow an ia  roln ictwa. Wówczas na jlepsze  wyniki uzyskuje  

s ię  na drodze pośredn ie j, wnioskując o w ilgotności gruntów  na 

podstawie ilości wody wyparowanej p rzez  roślinność. Tę bowiem  

wielkość można określić  z a  pomocą in form acji pozyskiwanych  

metodami te ledetekc ji zarówno z  pułapu lotniczego Jak i s a 
te litarnego .

Zagadnieniu określan ia  Ilości wody w g lebie na podstaw ie  

oceny ew apotran sp irac ji poświęciłam  sw oje  badania prowadzone  

podczas mego pobytu w Austra lijsk im  Uniwersytecie Narodowym 

w Canberze. Obiektem, na którym dokonywałam badania był o b sza r

o powierzchni około 2 kmz pokryty lasem eukaliptusowym, głównie  

Eucalyptus macubita z domieszką Eucalyptus globoidea, położony  

w Nowej Południowej Walii na wschód od Canberry, nad Morzem  

Tasmana.

Wiedząc, że nie is tn ie je  bezpośrednia zależność między 

wilgotnością gleby pok ryte j roślinnością  a rad iacy jną, ok reślo 

ną teledetekcyjn ie , tem peratu rą  t e j  roślinności, a zatem , że  

nie można oszacować w ilgotności gleby Jedynie na podstaw ie  

pomiarów tem peratury  rad iacy jne j, założyłam , że można wniosko

wać o w ilgotności gleby b io rąc  pod uwagę ilości wyparowanej 

przez  n ią i pokryw ającą Ją roślinność wody <ew apotransp irację>, 

k tó rą  to  wielkość można z  zadow ala jącą dokładnością obliczyć  

wykorzystu jąc in form acje  teledetekcyjne.
Z  chwilą wprowadzenie na o rb itę  sa te litó w  m eteorologicznych  

s e r i i  TIROS-N, pow sta ła  możliwość pomiaru rad iacy jne j 
tem peratury  każdego punktu na powierzchni Ziemi dwukrotnie  

w d ą g u  doby. Z  uwagi na prędkość poruszan ia  s ię  s a te lity
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po o rb ic ie , dokonuje on pomiarów rad iacy jn e j tem peratu ry  punk

tów  o w ielkości 1 x 1  km w czasie  ułamka sekundy. S t ą d  te ż  

na podstaw ie in fo rm ac ji pozyskiwanych p rzez  s a te l it ę  można 

określić  tylko wielkości ew ap o tran sp lra c jl chwilowej. Tymczasem  

z o s ta ła  opracowana metoda oceny wielkości ew ap o tran sp lrac jl 

dziennej na podstaw ie znajom ości wielkości ew ap o tran sp lra c jl 

chwilowej, a  zatem  z  Jednokrotnego pomiaru tem peratu ry  

rad iacy jn e j powierzchni Ziemi dokonanej na przykład p rzez  

s a te lit ę  można Już ok reś lić  całodzienną w arto ść  

ew ap o tran sp lrac jl. Do wyznaczenia ew ap o tran sp lra c jl z  wy

korzystaniem  tem peratu ry  rad iacy jn e j m ierzonej z  pokładu 

s a te lity  wymagana Jest także  znajom ość s z e re g u  param etrów  

re jestrow an ych  na s ta c ja ch  m eteorologicznych.

Na wspomnianym uprzednio o b sza rze  badawczym znajdow ała  s ię  

eksperym entalna s t a c ja  m eteorologiczna, na k tó re j m ierzono  

prędkość w ia tru  -  U, prom ieniowanie całkow ite słońca -  R^, 

strum ień  różnicowy rad ia c ji Csaldo prom ieniowania) -  

tem peratu rę  -  T л  1 w ilgotność p o w ie trza  -  U rządzen ia  do

prowadzenia pomiarów były um ieszczone na wysokości około 2 m 

nad gó rn ą  pow ierzchnią drzew  eukaliptusowych, czyli na 

wysokości około 14,5 m nad ziemią. Pomiary były zautom atyzowane  

i zapisywane Jako średn ie  w a rto śc i z  okresów  godzinnych. 

E w apotran sp lrac ja  natom iast by ła  m ierzona punktowo z a  pomocą 

wagowego llzym etru  o powierzchni 10,35 m2 z aw ie ra jącego  15 

drzew  eukaliptusowych 1 g lebę  o n ienaru szone j s tru k tu rze . 

W ilgotność gleby na badanym o b sza rze  by ła  m ierzona w 12 

punktach sondą neutronow ą 1 p rzedstaw iona Jako ś redn ia  w a rto ść  

wszystkich tych pomiarów w p ostac i d e ficy tu  w ilgotności gleby. 
Pomiary rad iacy jn e j tem peratu ry  koron drzew  eukaliptusowych  

były prowadzone z a  pomocą rad iom etru  r e je s t ru ją c e g o  

promieniowanie o d ługości fa l i  в -  14 imn z  w ieży o wysokości 

również około 14,5 m. Pomiary prowadziłam  4 ra zy  na godzinę  

w ciągu  całego  dnia w kierunku odsłoneeznym pod kątem 60° od 

normalnej. Z a  pomocą rad iom etru  m ierzono zarówno ośw ietlen ie  

częśc i koron. Jak 1 t e  fragm enty  koron, k tó re  znajdowały s ię  

w cleniu własnym, lub w cleniu  rzucanym p rz e z  inne drzewa. 

Współczynnik em lsy jn ośd  liśc i d rzew  eukaliptusowych z o s ta ł  

p rzy ję ty  Jako 0,97.
Dodatkowo na s t a c j i  m eteoro log icznej m ierzony był także  

przepływ  c iep ła  w g leb ie , z a  pomocą u rządzen ia  wyposażonego w 5
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płytek umieszczonych na głębokości 3 cm pod pow ierzchnią gleby.

W czasie  p rze lo tu  sa te lity  nad obszarem  badań była również  

mierzona tem peratura wody w oceanie, oddalonym od wspomnianego 

obszaru  około 4 kilometry.

M etoda badań

Do określen ia wielkości ew apotran sp irac ji wykorzystałam  

w sw o je j pracy metodę bilansu cieplnego. Z a  pomocą t e j  metody 

określa  s ię  wielkość ew apotran sp irac ji aktualnej, b io rąc  pod 

uwagę między innymi rad iacy jną tem peratu rę  roślin . Tę 

tem peraturę mierzyłam za  pomocą term om etru ręcznego w paśmie 

8 - 1 4  ^m o raz  określiłam  na podstawie zd jęć termalnych  

wykonanych w kanale 4 i 5 za  pomocą Udoskonalonego 

Wysokorozdzielczego Radiometru (AVHRR) umieszczonego na 

pokładzie sa te lity  NO AA

Wielkość bilansu cieplnego w arstwy czynnej < wymianę ciep ła  

pomiędzy zespołem  roś lin  a  otaczającym  Je środowiskiem ) można 

wyrazić następującym  równaniem:

R ^ - L E  + H + a + P h + O  + D Cl)

gdzie

-  rad iac ja  n etto  (tzw . strum ień różnicowy rad iac ji -  s a l
do promieniowania^ czyli ró żn ic « pomiędzy wszystkimi 

strumieniami promieniowania skierowanymi do powierzchni czynnej 

i strumieniami skierowanymi od t e j  powierzchni na zew nątrz ;

LE  -  g ęsto ść  strum ienia c iep ła  uta jonego b iorącego  udział 
w procesach parowania i kondensacji;

H -  g ęsto ść  turbulencyjnego strum ienia ciep ła Jawnego (b io 
rącego  udział w procesach ogrzew ania a tm osfery  lub płynącego  

z atm osfery  do powierzchni czynnej);

O -  g ę sto ść  strum ienia c iep ła  wymienianego pomiędzy powie
rzchn ią czynną a  podłożem;

Ph -  g ę sto ść  strum ien ia promieniowania słonecznego asymilo- 
wanego p rzez  rośliny  w procesie  fo tosyn tezy ;

Q -  g ę sto ść  strum ienia d e p ta  magazynowanego lub uwalniane
go p rzez  biom asę w arstw y  czynnej;

D -  g ę s to ś ć  strum ien ia c iep ła  napływającego lub odpływają
cego poziomo znad powierzchni czynnej.
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W szystkie strum ienia wyrażone s ą  w w atach  na m etr kwadratowy  

CWm“2)

W równaniu tym ilość  ra d ia c ji z u ży te j na fo to sy n te zę  (P M  

Jest niewielka i można Ją pominąć. Ciepło wymienione d rogą  

poziomego przepływu nie powinno być pomijane w przypadku  

prowadzenia badań na obszarach  bardzo zróżr'.cowanych pod 

względem użytkowania i w ilgotności. Jednak w sw o je j pracy  

pominęłam tę  wielkość, gdyż o b sza r  badań był wybrany w le s le  

eukaliptusowym, stanow iąc  Jego fragm ent, o powierzchni 2 km2.

Nie miałam natom iast możliwości bezpośredn iego  pom iaru  

wielkości zmian ciep ła  magazynowanego p rz e z  roś lin y  <Q). Do 

obliczen ia te go  c iep ła  wykorzystałam  więc model opracowany  

p rzez  A ston a  <1985) na podstaw ie pomiarów wykonanych także  

w le s le  eukaliptusowym. Wielkości tych  zmian w yraża s ię  wzorem

AT У  At -  zmiana c iep ła  p o w ie trza  w c za s ie  1 godziny.

W swoich badaniach stw ierdziłam , ż e  c iep ło  magazynowane 

p rzez  roś lin y  Jest w a rto śc ią  n iew ielką 1 rów nież może z o s ta ć  

pominięte.
A zatem , uw zględniając powyższe uwagi, równanie <1> z o s ta ło  

uproszczone do postac i

p rzy  oznaczeniach Jak w równaniu Cl).
Wielkość c iep ła  Jawnego (JO  z o s ta ła  obliczona na podstaw ie  

w zoru

Q •  10,29 (A T  У  At + 1,15) (2)

gdzie

LE  *  R H -  a <3>

<4)

gdzie

p  -  g ę s to ść  p ow ie trza ;

С -  c iep ło  w łaściwe p ow ie trza ;
P

Ts  -  tem peratu ra  rad iacy jn a  (zm ierzona z a  pomocą rad iom etru  

ręcznego  o ra z  na podstaw ie zd jęć  sa te lita rn y ch  wykonanych 

radiom etrem  AVHRR z  pokładu sa te litó w  NOAA 7 1 NOAA 9;
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T a  ~ temperatura powietrza Cmierzona na stacjii;
г " a e гcdynanucrzr.y opór pow ietrza  względem tra n sp o rtu  c iep -a

ła

W artości r  w ystępu jące j w powyższym w zorze nie można 

zmierzyć, iecz należy Ją wyliczyć posługu jąc s ię  n astęp u jącą

ГогтиЦ:

f  I n  ( г  -  d )  /  г  "]2
r- -  J-------------------------------- i —L CS)a „2AC u

gdzie

z -  wysokość pomiarów nad powierzchnią ziemi; 

z  ̂ -  param etr s z o rs tk o ś c i powierzchni, charak teryzu jący  

aerodynamiczną szo rstk ość  powierzchni;

d  -  wysokość p rzesun ięcia  płaszczyzny zerow e j; 

d +-z ̂  -  wysokości, na k tó re j prędkość w ia tru  równa s ię  zeru. 

W artości 2  ̂  i d  zo s ta ły  obliczone w funkcji wysokości ro ś lin  

Ch>.

u -  pozioma składowa prędkość w iatru ;

К -  s t a ła  Karmarsa <0,41 >.

Powyższy wzór Jest. s łuszny tylko dla warunków o b o ję tn e j 
równowagi termodynamicznej, a  więc takiego stanu  atm osfery , 

w którym grad ien t t«m persŁu ry  Jest niewielki i zgodny z g ra 

dientem ciśnienia. N a jczęśc ie j jednak w ciągu dnia a tm osfe ra  

rtle Jest s tab iln a  1 wówczas p rzy  obliczaniu aerodynamicznego 

oporu pow ietrza  musi być uwzględniony wpływ niestabilnych  

warunków termodynamicznych.

W lit e ra tu rz e  św iatow e j znanych je s t  wiele poprawek  

uwzględniających wpływ n iestab ilnośc i a tm osfery  na wielkość 

aerodynamicznego oporu pow ietrza . Z e  względu na trudności 

określen ia  t e j  poprawki i małą w a rto ść  samego oporu pow ietrza  

r-g  , żadna z nich nie pozwala na bardzo dokładne określen ie  

w artośc i tego  oporu w warunkach niestabilnych.

W n in ie jsz e j pracy p rzy ję to  poprawkę na n iestab ilne  warunki 

atm osfery  obliczoną w funkcji liczby Richardsona CR^> za  
L ettau '»m  <1962).

P rzy  uwzględnieniu t e j  poprawki w zór <5)  przyjm uje  

n astęp u jącą  postać
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[$ + In  <z -  /  z  )
г = a i Jt2u

(6>

Zastosow an ie  poprawki i  ma duże znaczenie w przypadku małych 

prędkości w iatru , co I lu s t ru je  rysunek 1.

0,52 ~
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+
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Prędkość wiatru (kmh'ł )

Rys. 1. Zależność między różn icą  skorygowanej 

i n leskorygowanej w a rto śc i г д i prędkości w ia tru

Jak wynika z  tego  rysunku, p rzy  prędkościach w ia tru  powyżej 

9 km h 1 wielkość i  Jest zaniedbywalna.
Tak więc podstaw ia jąc  w szystk ie  param etry  do wzoru <3> 

przyjm uje on postać

LE *  * *  -

p С <T -  T  > K u _ _ _ P ____ £______O________
£ *  +  ln г  -  d ' • o *

C7>

Z  przeprowadzonych obse rw ac ji wynika, że  p rzy  niskich  

w artościach  ew apo tran sp irac ji 1 małych prędkościach w ia tru  o ra z
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dużej różn icy pomiędzy rad iacy jną  tem peratu rą  ro ś lin  1 tem

p e ra tu rą  pow ietrza  rzędu  С 1,5" -  2 ,0 °) nie stosow an ie  po

prawki może spowodować b łąd  szacunku ew ap o tran sp lrac jl p rzek ra 

czający  nawet 100Х .

Kolejną w ielkością w ystępu jącą  w równaniu 3 Jest, przepływ  

ciep ła  w glebie (O ). W czasie  prowadzenia badań dzienne 

w artośc i przepływu ciep ła  w g lebie nie p rzekracza ły  34 w arto śc i  

strum ienia różnicowego R^. W artości przepływu ciep ła  w g lebie  

siln ie  korelowały z  wartościam i tem peratu ry  pow ietrza  CT 

Badając tę  korelac ję  otrzym ałam  liniową zależność pomiędzy 

dziennym przepływem ciep ła  w g leb ie , dzienną w a rto śc ią  

strum ien ia różnicowego a  średn ią  dzienną tem peratu rą

pow ietrza  T  . Zależność tę  można wyrazić równaniemA.

a  -  -59,8 + 0,013 + 3,3 T . C8>
A  A

Z o s ta ła  ona wyprowadzona z  30 pomiarów, przy  czym współczynnik  

kore lac ji r  wyniósł 0,92.

Pom iary r a d ia c y jn e j  te m p e ra tu ry  r o ś l in

Jak wynika ze  wzoru <4> do określen ia wielkości ciep ła  

Jawnego niezbędnego do oszacowania ew ap o tran sp lrac jl, konieczna 

Jest znajomość rad iacy jn e j tem peratury  roślin . Tem peratura ta  

była m ierzona ręcznym radiom etrem  Heimanna typu KT 15.

W przypadku warunków słonecznych tem peratu ra  rad iacy jna  

ro ś lin  by ła  śc iś le  zw iązana z  tem peratu rą  pow ietrza. Ten 

związek można u jąć  równaniem

T ■ 2,01 + 0,95 T <9JS  <2

dla 104 pomiarów r  •  0,98.

Zależność tę  I lu s tru je  także rysunek 2.

Podczas zachmurzenia obserwowałam , że tem peratu ra  rad iacy jna  

liśc i w szczy tow e j p a rt ii  drzew  była n iższa  od tem peratury  

pow ietrza. W artość ew ap o tran sp lrac jl oszacow anej za  pomocą 

równania (7 )  dla tak iego  przypadku, była nieporównywalna z w ar

tościam i ew apotran sp lrac jl m ierzonej. Wyjaśnieniem tego  spos
trz e że n ia  Jest fa k t , że  tem peratu ra  liśc i znajdujących się  

w szczytow e j p a r t i i  drzew , nie wystaw ionych na bezpośrednie
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Rys. 2. Zależność pomiędzy rad iacy jn ą  tem p era tu rą  ro ś lin  

a  tem p era tu rą  pow ie trza

działanie ra d ia c ji s łoneczne j, ze  względu na zachm urzenie, nie  

re p re ze n tu je  fak tyczn e j tem peratu ry  ro ś lin , a  Jedynie tem pera 
tu rę  g ó rn e j ich powierzchni. Natom iast podczas pomiarów  

prowadzonych w warunkach słonecznych, tem p era tu ra  ro ś lin  zaw sze  

p rzew yższa ła  tem pera tu rę  pow ietrza.
W wyniku przeprowadzonych ob se rw ac ji i  ob liczeń  za leżności 

pomiędzy m ierzoną ew ap o tran sp ira c ją  w te re n ie  a  w ielkością  

ew ap o tran sp lrac jl wg w zoru  (7 )  stw ierdziłam , że  w p rocesie  

ew ap o tran sp lrac jl dom inującą ro lę  odgryw a ją  liśc ie  ośw ietlone  

p rzez  Słońce, których tem p eratu ra  by ła  n iższa  niż 20 *C. Ody 

tem peratu ra  liśc i nasłonecznionych by ła  w yższa niż 20 “C (w  cza 

s ie  pory  let. n ie j ) ,  wówczas i liśc ie  ocienione odgrywały rów nież  

is to tn ą  ro lę  w p rocesie  ew ap o tran sp lra c jl pop rzez  Ich udział 

w wymianie c iep ła  z  otoczeniem  С ciep ło  Jawne H ).

B iorąc pod uwagę powyższ e sp o s trz e że n ia , do oszacow ania  

wielkości ew ap o tran sp lrac jl w ok resie  letnim  zastosow ałam  

wyniki pomiarów rad iacy jn e j tem peratu ry  liśc i zarówno  

oświetlonych Jak 1 pozosta jących  w cleniu.
Takie uśrednien ie rad iacy jn e j tem peratu ry  liśc i ośw ietlonych  

1 zacienionych wynika z  fak tu , że  w p r z y ję t e j  w n in ie js z e j
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pracy metodzie bilansu cieplnego do określan ia  ew apotran sp lra 

c jl nie mogłam akceptować Jednowymiarowego modelu, dla k tórego  

ten  bilans Jest słuszny, ponieważ w wymianie ciep ła między 

roślinami a a tm o sfe rą  b io rą  udział nie tylko liśc ie  zna jdu jące  

s ię  w gó rn e j części rośliny, ale także i inne, znajdu jące s ię  

niżej.

B ilan s c iep ln y  godzinow y

O kreśla jąc  ew apotran sp irac ję  na podstawie bilansu cieplnego  

wykorzystałam  bilans godzinowy, gdyż pomiary tem peratury  

pow ietrza . prędkości w iatru , rad iac ji n etto , rad iacy jn e j 

tem peratury  ro ś lin  o ra z  przepływ ciep ła  w g lebie były w a rto ś 

ciami uśrednionymi z pomiarów godzinowych. Wielkość oszacowanej 

ew potran sp irac ji godzinowej była następnie porównywana z w iel

kością ew apotran sp lrac jl m ierzonej w teren ie .

Rysunek 3 p rzedstaw ia  zależność pomiędzy wielkością ewapo- 
tra n sp ira c ji  godzinowej <Eq )  obliczonej ze wzoru С7Э i wielko

śc ią  ew apotran sp lrac jl godzinowej m ierzonej w te ren ie  CE >.

Rys. 3. Za leżność pomiędzy ew apo tran sp lrac ją  obliczaną  

CE > a  ew apo tran sp lrac ją  m ierzoną CE )°  И1
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W założeniu  pracy  było otrzym anie równych warŁoiScl ew&po- 

tra rssp irac ji m ierzonej Jak i ob liczonej (szacow an e j). Natomiast, 

jak  wynika z rysunku 3 w artośc i ew ap o tran sp irac ji ob liczonej 

p rzek racza ły  w arto śc i m ierzonej z tego  samego okresu. Przyczyną  

t e j  nierówności m usiał być wpływ k tó regoś  z param etrów  

występujących w równaniu <7>. Należało zatem  rozw ażyć wpływ 

każdego z nich na wielkość ob liczonej ew apotran sp irac ji.
Jednym z is to tn ie jszy ch  elementów mających wpływ na 

obliczanie ew ap o tran sp irac ji je s t  rad iacy jna  tem p era tu ra  

roślin . Do analizy zatem  wybrałam  określen ie  błędu pomiaru t e j  

tem peratury. Z  przeprowadzonych pomiarów terenowych wynika, że  

n a jtru d n ie j było zm ierzyć rad iacy jn ą  tem pera tu rę  ro ś lin  w ok re 

sie  w iatru , kiedy wskazania rad iom etru  oscylowały w dużym 

przedziale . Wynikało to  z fak tu  częstych  zmian po łożen ia ro ś lin  

w polu widzenia radiom etru. Z  rozw ażań  wyłączyłam  więc te  

obserw ac je , k tó re  były wykonane w momencie silnych w iatrów .

Kolejnym elementem, k tóry  postanowiłam  spraw dzić , Jest  

moment pomiaru tem peratu ry  rad iacy jn e j roślin . Obliczyłam więc  

wielkość ew ap o tran sp irac ji odpowiednio dJLa godziny 10 °°, 11°°, 

12°°aż do 17°°. Dla każdej godziny pomiarów w c iągu  całego  

okresu badań przeprowadziłam  oddzielną analizę  za leżności 

pomiędzy szacowaną ew ap o tran sp ira c ją  (rów nanie 7 ) a  m ierzoną.

W pracy t e j  wprowadziłam  po jęc ie  p recyz ji ok reślen ia  ewa

p o tran sp irac ji. P rzez  po jęc ie  to  rozumiem m iarę odchylenia 

w artośc i ew ap o tran sp irac ji ok reś lon e j równaniem <7> od w arto śc i  

m ierzonej w te ren ie . Współczynnik ko re lac ji r  z o s t a je  t u t a j  
oznaczony Jako l i t e r a  p.

Zauważyłam, że za leżność między e w a p o tran sp ira c ją  szacow aną  

a m ierzoną Jest najw iększa dla godziny 13 . Dla 20 p o  ml a r  ów 

współczynnik ko re lac ji r  wyniósł 0,89 p rzy  p recy z ji rów nej 

p “ 85% Dla pomiarów ew ap o tran sp irac ji dla godziny 16 °° 

w artość  r  wynosiła 0,89, natom iast w ielkość p recy z ji p była  

równa 28% Swi. dczy to  o tym, że  zaledw ie 28% danych spe łn ia  

warunek Eq ■ fc , mimo w ysokiej lin iow ej zgodności ew ap o tran s 
p ira c ji ob liczonej z  m ierzoną.

W artośc i ew ap o tran sp irac ji godzinowej ob liczone j kolejno dla 

godzin od 11 ° °  do 17°° zo s ta ły  zsumowane i porównane z  sumą 

ew apo tran sp irac ji zm ierzonej dla tego  sam ego czasu. Rysunek 4 

przedstaw ia  tę  zależność. Dla 20 dni pomiarów r  ■  0,96, a p re 

cyz ja  pomiarów p Jest równa 89% Zw iększenie dokładności
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szacow anej ew apotran sp lrac jl dla sumy w artośc i godzinowej 

świadczy, ±e  p rzy  porównaniu sum w artośc i ew ap o tran sp lrac jl 

eliminowany Jest w znacznym stopn iu  b łąd  pomiaru wynikający  

z  drgari własnych wagi llzym etru wkopanej na s t a łe  pod monolit 

gruntu, z  zachowaną w niezmiennym stan ie  s t ru k tu rą  gleby  

i s t ru k tu rą  p o ra s ta ją c e j Ją roślinności.

Błąd pomiaru ew ap o tran sp lrac jl wynosił ± 66 Wm 2.

Ewopotronspirocjo (m) (mm)

Rys. 4. Zależność pomiędzy sumą w artośc i ew ap o tran sp lrac jl 

godzinowej ob liczonej <Eq )  a  sumą w arto śc i ew ap o tran sp lrac jl

godzinowej m ierzonej CE >m

W najsuchszym  dniu w czasie  badań, k tóry  przypadł w dniu 

d lu tego  198S r. w a rto ść  ew ap o tran sp lrac jl godzinowej wynosiła  

zaledwie 66 Wm 2, a  więc by ła  równa w arto śc i błędu, z Jakim tę  

ew ap o tran sp irac ję  można było wyliczyć.
W celu ok reślen ia  na co zużywana Jest en erg ia  rad iacy jna  

w dniach suchych 1 w ilgotnych wybrałam  dwie obserw ac je , miano

wicie 21 listopada  1 6 lu tego  spośród  dwudziestu wykonanych 

w czas ie  dni słonecznych w ok res ie  lata .

Dzlert 21 lis topada  1964 r. był najw ilgotn ie jszym , a  6 lu tego  

1983 r . najsuchszym  dniem te g o  la ta  (a u s t ra li js k ie g o ).

Dla & lu tego  Стуж. S a ) dzienna w a rto ść  ra d ia c ji n e tto  była
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wysoka ł rów nała s ię  7,67 mm równoważnego słupa  wody.

к RN o H  * E ♦G  * S г В  

Rys. 5a. Bilans energetyczny  dla dnia 6.02.1985

W artość ob liczonej ew ap o tran sp lra c jl godzinowej była mała, 

zaledwie 49 Wm 2 <o godz. 1 2 °° ),  a  j e j  dzienna w arto ść  wynosiła
1,31 mm.

W artość  c iep ła  Jawnego C/O by ła  wysoka i wynosiła 608 Wm 2. 
Wskaźnik Bowena CB> w yraża jący  s ię  stosunkiem  ciep ła  Jawnego do 

utajonego był wysoki i o s ią gn ą ł w a rto ść  1,50 dla godzin ran 

nych, natom iast dla godziny 1 2 °° p rz y ją ł w a rto ść  12,4.
C harakterystyka bilansu  cieplnego dla tego  dnia wygląda 

następu jąco : w iększość dochodzącej en erg ii z o s ta ła  zużyta  na 

ciepło Jawne H Cokoło 73%), en e rg ia  zu ży ta  na zamianę wody 

w parę  wodną stan ow iła  22% ra d ia c ji n e tto  CE), z a ś  pozosta łe  3% 

zo sta ło  zamienione na przepływ  c iep ła  w g leb ie  i na ciepło  

magazynowane p rzez  rośliny. Różnica pomiędzy rad iacy jną  

tem p era tu rą  ro ś lin  a tem p e ra tu rą  pow ie trza  była najw iększa, ok. 

1,0 -  2,0 °C, z a ś  suma godzinowych w arto śc i CT^ -  TQ)  od godziny  

11°° do 16°° wyniosła 8,5eC.
Jak ju ż  wspomniałam, dzień 27 listopada  1984 r. Crys. 5b> 

był dniem najw ilgotn ie jszym  w ok resie  badań lecz podobnie Jak 

dzień 6 lu tego  1985 r. słonecznym. W artość  dziennej rad iac ji 

n etto  była zb liżona do w arto śc i w dniu 6 lu tego  i wynosiła

17



Rys. Sb. Bilans energetyczny dla dnia 27.11.84

8,32 mm równoważnego słupa  wody. Ew apotranspiracJa <E> była
OOwysoka, maksymalna le j w arto ść  o godzinie 12 wynosiła  

”2666 Wm , a  dzienna 6,22 mm.

W artość c iep ła  Jawnego była niska, a wskaźnik Bowena zaw iera ł 

s ię  w przedzia le  od 0 do 0,62.

Z  przeprow adzonej analizy godzinowego bilansu cieplnego  

wynika, że  w iększość en erg ii z o s ta ła  zużyta  na ew apo tran sp ira - 

c ję  <81% rad iac ji netto>, a  13JS na c iep ło  Jawne.

Różnica pomiędzy tem p eratu rą  rad iacy jną  ro ś lin  a tem peratu rą  

pow ietrza  <T^ -  Г ^ )  była znacznie m niejsza niż 6 lutego  1985 r. 

Suma godzinowych w arto śc i <T^~ Ta ~> wynosiła 4,0°C, a  więc była  

n iższa  o 4,50 С niż dla tego  samego okresu  w dniu <5 lutego.

D zienny  b i la n s  c iep ln y

Obliczona z a  pomocą równania <7> wielkość ew ap o tran sp lrac jl 
Jest w a rto śc ią  dla danej godziny pomiarów. Z  t e j  w artośc i można 

p rz e jś ć  na w artość  dzienną, znacznie c zę śc ie j stosow aną  w ba
daniach hydrologicznych.

Jackson <1983}, chcąc z  w a rto śc i ew ap o tran sp lrac jl godzino

w ej p rz e jś ć  na w arto ść  dzienną, wyprowadził n astęp u jącą  za le ż -



noóć:

e d
* -  m E <10>
K i *4

*D  ■ E i
e d  -  < «>

gdzie

-  wartość! ew ap o tran sp lra c jl dziennej;

-  w a rto ść  chwilowej ra d ia c ji s łon eczn e j;

-  w arto ść  ew ap o tran sp lra c jl godzinowej;

-  w arto ść  dziennej ra d ia c ji słonecznej.

W n in ie jsz e j pracy  zastosow ałam  podobną re la c ję  1 obliczy

łam ew ap o tran sop lrac ję  dzienną zam iast w funkcji rad ia c ji  
słonecznej, w funkcji strum ien ia  różnicowego (r a d ia c ji  n e t to )

E .
°  KNi

gdzie

-  Jest dzienną w a rto śc ią  strum ien ia  różnicowego;
R ... -  Jest w a rto śc ią  chwilową Cśrednlą z  godziny).JS1

Obliczona w ten  sposób ew ap o tran sp lrac ja  dzienna z o s ta ła  

skorelowana z  w a rto śc ią  dziennej ew ap o tran sp lra c jl m ierzonej. 

Metoda t a  d a je  dobre re zu lta ty , gdy dzień Jest słoneczny. Kiedy 

w czas ie  dnia s ą  okresy  pochmurne, wówczas chwilowa (godzinow a) 

w arto ść  strum ien ia  różnicowego rad ia c ji (R ^ >  nie Jest r e p re 

zentatyw na dla dziennej w a rto śc i ra d ia c ji i ew apo tran sp lrac jl. 

Najlepsze wyniki ok reślen ia  dziennej ew ap o tran sp lrac jl  

otrzym ałam  s to s u ją c  w a rto śc i ew ap o tran sp lra c jl godzinowej <E^> 

obliczone dla godziny 1 4 °° według w zoru  (7 ). Godziny badań  

podane s ą  według czasu  słonecznego. Rysunek 6 p rzed staw ia  z a 

leżność pomiędzy e w ap o tran sp lra c ją  dzienną obliczoną (o ś  У )  
według równania (12), gdzie Jest ew ap o tran sp lra c ją  obliczo 

ną dla rad ia c ji godziny 14 °°, R J est strum ieniem  różnicowymЛ1
dla t e j  sam ej godziny, natom iast o ś  X  p rzed staw ia  wielkość  

ew ap o tran sp lrac jl dziennej m ierzonej. P recyz ję  określen ia
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ew apotran sp irac ji dziennej ch arak teryzu je  p ■ 82X

8,0

7.2

■I6-4

_  5.6 -

u 4.8 
o
a
g 4.0

2.4 -
0
1 1.6 
ś

0.8

ao —i—i—i—i—i—i—i—i—i—i— i—i—i— i—i—i— i—i— i 
0.0 0.8 1.6 2.4 3.2 4.0 4.8 5.6 6.4 7.2 8.0 

Dzienna Ewapotranspiracja (m) (mm)

Rys. 6 . Zależność pomiędzy w a rto śc ią  ew apotran sp irac ji 

dziennej ob liczonej (E ^ )  a  w a rto śc ią  ew apotran sp irac ji 

dziennej pom ierzonej CE >Ш

Ew apotransp lrac ję  dzienną obliczałam  b io rąc  w artośc i 

ew apo tran sp irac ji chwilowej (E^> 1 w artośc i chwilowego s t r u 

mienia rad iac ji n e tto  CR ^> dla każdej godziny obserw acji. Jako 

ew apo tran sp lrac ję  dzienną p rz y ję to  ś redn ią  w artość  z  tych 

obliczeń. Rysunek 7 p rzedstaw ia  zależność pomiędzy ew apotrans

p ira c ją  dzienną uśrednioną z kilku obliczeń t e j  wielkości 

a ew ap o tran sp irac ją  zm ierzoną. P recyz ja  uzyskanych wyników była  

lepsza  1 wynosiła p «  86% .

Jeżeli weźmiemy pod uwagę ś redn ią  w arto ść  ew apo tran sp irac ji 

dziennej wówczas okaże s ię , że  błąd  j e j  wyznaczenia Jest 

mniejszy. D latego te ż  dokładniejsze wyniki w obliczeniu ewapo
tra n sp ira c ji  dziennej można uzyskać w ykorzystu jąc dane z dwóch 

popołudniowych r e je s t r a c j i  przeprowadzonych p rzez  s a te lity  

NOAA.

Dużym błędem były obarczone wyniki ew ap o tran sp irac ji dzien

n e j obliczone 1 m ierzone dla godzin przedpołudniowych Niskie 

w arto śc i ch arak tryzu jące  wówczas oba te  param etry  nie były
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0.0 0.e 1.6 2.4 3.2 4.0 4.fl 5.6 6.4 7.2 8.0 
Drienno Ewopołronspirocjo (m) lmm)

Rys. 7. Zależność pomiędzy śred n ią  w a rto śc ią  

ew ap o tran sp lrac jl dziennej ob liczonej CEq )  a w a rto śc ią  

e w ap o tran sp lrac jl dziennej m ierzonej C E )

reprezen tatyw ne dla dziennych w arto śc i ew ap o tran sp lrac jl

1 strum ien ia  różnicowego rad iac ji.

W ilgo tn o ść  g le b y

W ilgotność gleby w s t r e f i e  korzen iow ej była dedukowana z  ob

liczonej według równania 7 ew ap o tran sp lrac jl. P rzeb ieg  wskaź
nika Bowena, k tóry  Jak wiadomo ch arak te ryzu je  stosunek  ciep ła

6 lu tego  1 27 listopada. Z  rysunku 5' widać, że  wskaźnik Bo
wena dla dnia 6.02 był wysoki, powyżej 1,50, a  d e ficy t w ilgo t

ności gleby był w tym dniu najw yższy  podczas ca łego  okresu  

badart. W dniu 27 listopada  wskaźnik Bowena był n iski, wahał s ię  

od 0 do 0,6?, a  d e ficy t w ilgotności był wówczas mały.
Kiedy g leba  je s t  sucha, wówczas w iększość d o sta rc zan e j 

en erg ii Jest zam ieniana na ciepło Jawne, przy jm ujące wówczas 

duże w artośc i. Ciepło u ta jone  <E> Jest natom iast w takim  

przypadku małe. Przy  za łożen iu  równości współczynników tu rb u 

lencyjnej wymiany c lap ła  i wilgoci:



- Е - я '  ZĘ С13)

gdzie

В -  wska nik Bowena; 

у -  w artość  s ta ła ;
ДТ -  różn ica tem peratu r pow ietrza ; 

A(f -  różn ica w ilgotności pow ietrza.

Kiedy dany wycinek powierzchni Ziemi obserwowany p rzez  

s a te lit ę  Jest suchy, wtedy grad ien t w ilgotności pow ietrza  Jest 

mały, a  g rad ien t je go  tem peratury  duży. Wówczas wskaźnik Bowena 

przyjm uje dużą w artość. ДО
W n in ie jsze j pracy wprowadziłam Ilo raz  =  Jako wyznacznikc.

w ilgotności gleby. Rysunek 8 p rzedstaw ia  zależność pomiędzy 

deficytem  w ilgotności gleby (DW G ) dla całego okresu, w którym  

zo s ta ły  przeprowadzone badania, ew apo tran sp irac ja  E w ystępu jąca  

we wskaźniku z o s ta ła  obliczona według równania 7 dla godziny 

13°°, a ciepło jawne dla t e j  sam ej godziny zo sta ło  obliczone  

według wzoru 4, z  uwzględnieniem z  wzoru 6

Oodzina 13 z o s ta ła  wybrana d latego  gdyż <ila n ie j otrzym ano  

najw iększą zgodność pomiędzy ew ap o tran sp irac ją  szacowaną a mie

rzoną.
HJak widać z rysunku 8 punkty rep rezen tu jące  w artośc i g  dla 

różnych deficytów  w ilgotności gleby uk ładają s ię  wzdłuż różnych  

llnll. Punkty układające s ię  wzdłuż linii A re p re ze n tu ją  

pomiary wykonane od 27.11 do 6.02 «.letnie pom iary), punkty 

występujące wzdłuż lin ii В re p re ze n tu ją  pomiary wiosenne, 

natom iast lin ia С rep rezen tu je  pomiary wykorvsne w porze  zimo
wej.

Aby otrzym ać re la c ję  pomiędzy deficytem  wilgotności gleby  
ff

a  w arto śc ią  — dla wszystkich pomiarów wykonanych w ciągu  

różnych pór roku, wprowadziłam w artość  strum ienia różnicowego  

rad iac ji charak teryzu jącego  daną porę roku.
Założyłam  hipotetycznie, że de ficy t w ilgotności gleby zależy

U

od stosunku c iep ła  Jawnego do uta jonego  g  i różnych poziomów 

strum ienia różnicowego (R ^ .  Wyprowadzony liniowy model t e j  

zależności przyjm uje n astęp u jącą  postać:
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Rys. 8. Z a le ln o śd  pomiędzy deficytem  w ilgotności gleby
f ]

w s t r e f i e  korzen iow ej a  wskaźnikiem ^

DWG ■ a  + bRN +  с g  C14>

Z a le in ośd  tę  op isu je  n astęp u jące  równanie liniowe.

DV<3 m -66,5  + 0,22 Rn  +  22,7 g  C15>

gdzie współczynnik k o re lac ji r  “  0,89.
Z  rysunku 8 wynika, że  dla tych  samych w a rto śc i strum ien ia

różnicowego ra d ia c ji CR d e ficy t w ilgotności gleby zw iększa
H Hs ię  w raz ze  w zrostem  wskaźnika g  . Dla tych samych w arto śc i g  ,

d e ficy t w ilgotności gleby J est w iększy w raz  z  wyższymi
w artościam i strum ien ia  różnicowego. N a jlep szą  za leżność

pomiędzy deficytem  w ilgotności gleby, strum ieniem  różnicowym

rad iac ji a  wskaźnikiem g  uzyskałam dla godziny 13°°. Natom iast
oodla godzin rannych С do 12 > nie uzyskano żadnej za leżności.

OOWielkość ew ap o tran sp lra c jl określona od godziny 12 była  

uzależniona od w ilgotności gleby, co tłum aczy s ię  tym, że  w go

dzinach rannych roś lin y  w ydala ją  wodę zmagazynowaną w nich 

samych, a  dopiero późn ie j c iągn ą  wodę system am i korzeniowymi
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z  gleby. Stosunek ciep ła  Jawnego do uta jonego  był maksymalny 

dla pomiarów wykonanych o godzinie 13°°, o t e j  te ż  godzinie  

w artośc i strum ienia różnicowego rad iac ji były najwyższe.
Dla pomiarów przeprowadzonych o godzinie 16°° liniowy model 

deficytu  w ilgotności gleby z o s ta ł przedstaw iony równaniem:

DIS(3 •  a  + b g  Cl6>

2 0 0  —i 

'80 -  

160 -  

140
i  

O

ы> -*

H/E

Rys. 9. Zależność pomiędzy deficytem  w ilgotności gleby
Иw s t r e f ie  korzeniow ej a wskaźnikiem g  dla godziny 16.00

Rysunek 9 p rzedstaw ia  zależność pomiędzy deficytem  w ilgot

ności gleby a wartościam i wskaźnika g  dla godziny 16°°. Róż

nice pomiędzy wartościam i strum ien ia różnicowego rad iac ji 

dla godziny 16°° w czasie  wszystkich pomiarów nie były duże. 

S tąd  te ż  mogły być pominięte w dalszych rozważaniach jako  

zanledbywalne.

Podobne wyniki, Jak w przypadku określen ia  deficytu  w ilgot-'
U

ności gleby w zależności od wskaźnika = , uzyskałam z re la c jic.
pomiędzy deficytem  w ilgotności gleby a procentem  rad iac ji n etto  

(Rjy> zu ży te j na ew apotran sp lrac ję .

Tę re la c ję  ok reś la  poniższe równanie.
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<17)

Rys.10. Zależność pomiędzy deficytem  w ilgotności gleby
E

w s t r e f i e  korzen iow ej a = X
W

Rysunek 10 p rzed staw ia  za leżność  pomiędzy deficytem  w ilgotności 

gleby СDVQ~> a procentem  ra d ia c ji n e tto  z u ży te j na ew apo tran sp l-
OOr a c ję  dla godziny 16 Dla t e j  godziny wyprowadziłam re la c ję ,  

k tó rą  ok reś la  równanie 18.

DVQ ш a  «■ с §  X (18)
KN

Jako t r z e c ią  metodę p rzedstaw ien ia  d e ficy tu  w ilgotności 
gleby zastosow ałam  wskaźnik ch arak te ryzu jący  s ię  stosunkiem  

ew ap o tran sp lrac jl ak tua lne j do potencja lne j.
Ew apotransplracJa aktualna Jest e w a p o tra n sp lra c ją  obliczoną  

według równania <75, a ew ap o tran sp ira c ja  potencja lna  Jest  

ew ap o tran sp lra c ją  przy  za łożen iu , że  roślinność  z  n ieogran i

czoną dostępnością  do wody t ra n s p lru je  Ją w ilośc i poten 

c ja ln e j. Ew apotransplracJa t a  z o s ta ła  obliczona wzorem Penman’a 

-M onte lth ’a.
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Rys.il. Za leżność pomiędzy deficytem  wilgotności gleby CD WG)

a  wskaźnikiem wyrażającym  s ię  stosunkiem  ew ap o tran sp lrac jl
E aaktualnej do poten c ja ln e j = —t p

Rysunek 11 p rzedstaw ia  zależność pomiędzy deficytem

wilgotności gleby a stosunkiem  ew ap o tran sp lrac jl aktualnej С E o )

do po ten c ja ln e j CEp). Za leżność liniowa pomiędzy deficytem

wilgotności gleby a j e s t  opisana poniższym równaniem:
Ł P

E aDWG m 201 -  133,2 % -  C195Ep

Dla szesn astu  obserw ac ji r  ■ 0,87.

Pom iary  tem p e ra tu ry  r a d ia c y jn e j  z a  pomocą 

U d osk on a lon ego  R ad iom etru  o  B a rd zo  W y so k ie j Z d o ln o śc i  

R o z d z ie lc z e j CAVHRR) z  p o k ła d u  s a t e l i t ó w  s e r i i  NOAA

Do określen ia  rad iacy jn e j tem peratu ry  lasu eukaliptusowego  

pokrywającego o b sza r  badawczy wykorzystałam  zd jęc ia  wykonane za  

pomocą Udoskonalonego Radiometru o Bardzo Wysokiej Zdolności 
Rozdzielczej CAVHRR) w kanale 4 1 3  obejm ujących promieniowanie 

podczerwone o d ługości f a l  od 10,3 do 12,5 fjm.
Aby prawidłowo ocenić w ielkość ew apo tran sp lrac jl, tem peratu 

r a  rad iacy jna  niezbędna do t e j  oceny musi być określona z do

k ładnością w iększą niż 0.5 “c. Tymczasem pomiar tem peratury  za
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pomocą A VH RR może być obarczony błędami spowodowanymi zarówno  

nieuwzględnieniem k a lib rac ji rad iom etru  Jak i p rzede  wszystkim  

pary wodnej z a w a r te j w a tm osfe rze .

O ile poprawki ze  względu na k a lib rac ję  rad iom etru  je s t  

stosunkowo ła tw o  otrzym ać i wprowadzić, o ty le  znacznie tru d 

n ie jsza  Jest sp raw a  zw iązana z  koniecznością uwzględnienia  

wpływu a tm osfe ry  na wielkość sygnału  em itowanego z  pow ierzchni 

terenu.

Jedną z metod wprowadzenia poprawki uw zg lędn ia jące j wpływ 

pary wodnej z a w a r te j w a tm osf e rz e  Jest metoda p rzedstaw iona  

przez  P r ic e 'a  (In fo rm ac ja  u stn a ). Sprow adza s ię  ona do 

obliczenia tem peratu ry  powierzchni według pon iższego wzoru:

T _  -  T + 3,3 СГ -  T > C20>S 4 4  5

gdzie

Ts  -  tem p era tu ra  re je s t ro w a n e j pow ierzchni;

T -  tem pera tu ra  rad iacy jna  re je s t ro w a n a  w kanale 4;

T -  tem peratu ra  rad iacy jna  re je s t ro w a n a  w kanale 5.5

J est to  metoda tzw. “rozszczep ionego  okna" (s p l i t  window 

technique) w ykorzystu jąca różn icę  o b se rw ac ji prom ieniowania  

tonalnego w zależności od długości emitowanych f a l  r e 

jestrow anych  odpowiednio w kanałach 4 i S rad iom etru  AVHRR.

W swoich badaniach do ok reślen ia  wpływu pary  wodnej na 

tłum ienie promieniowania term alnego zastosow ałam  dwie metody:
-  porównanie tem peratu ry  wody w oceanie zm ierzonej m etodą 

kontaktową z tem p era tu rą  t e j  wody ok reśloną  na podstaw ie  zd jęć  

sate litarnych . Ponieważ ocean znajdow ał s ię  w odległości 

zaledwie 4 km od te ren u  moich badań, więc z  dużym praw 

dopodobieństwem mogłam p rzy jąć , że  warunki atm osferyczne były  

zbliżone; s tą d  poprawki wyprowadzone dla pomiaru tem peratu ry  

wody w oceanie były skuteczne także  dla o b sza ru  moich badań,

-  metodę "rozszczep ionego  okna" wprowadzoną p rz e z  B arton ’a  

C1P85).
Tem peratura wody w oceanie re je s tro w a n a  p rzez  AVHRR i mie

rzona kontaktowo ró żn iła  s ię  w całym ok resie  badań od 1,30 do 

8,90 *C. W toku badań zauważyłam, że  różn ica  pomiędzy tymi tem

peraturam i spowodowana wpływem pary  wodnej a tm osfe ry  była  

większa, gdy tem peratu ra  p ow ie trza  m ierzona na s t a c ji  badawczej
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była wyższa.

9,0-.

3,1 -t

7 ,2  -

6,3 -

5 , 4 -

+

2,7 H +

1.8 -

0 ,9 -

0,0 ---- 1—i—i—i—i—i—i—i—r—i—i—i—i—i—i— i— i—i—i— i
0.0 3j0 60 9.0 12JO 15,0 18.0 210 240 27.0 30.0 

TA PC)

Rys. 12. Zależność pomiędzy różn icą tem peratury  oceanu 

m ierzonej kontaktowo 1 re je s t ro w a n e j p rzez  AVHRR (kanał 4>

ДT a  tem peratu rą  pow ietrza  T .
A

Rysunek 12 p rzedstaw ia  zależność pomiędzy w ielkością korekty  

tem peratury  rad iacy jne j (ДT~> (d la  promieniowania w podczerwieni 

term alnej re je strow an ego  w kanale 4> a  tem peratu rą  pow ietrza  

T д . Najm niejsza różn ica pomiędzy tem peratu rą  wody re je s tro w a n ą  

p rzez  AVHRR a m ierzoną metodą kontaktową była wówczas, gdy 

deficyt pary  wodnej w pow ietrzu  <DPUO (n iedosyt w ilgotności 

p ow ie trza } był najm niejszy. Zależność t ę  p rzedstaw ia  rysunek  

13. Deficyt pary wodnej był m ierzony na s ta c ji  badawczej.

Druga metoda dotycząca korekty tem peratury  rad iacy jne j 

wykorzystywała wspomnianą Już technikę rozszczepionego okna. 
Metoda t a  sprowadza s ię  do rozw iązan ia  poniższego równania

(a  -  1) T + 63 (21 )

gdzie

Ts  -  tem peratu ra  powierzchni wody;
7’4»7*a -  tem peratu ra  rad iacy jna w oknie 4 i S;
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a-Jb -  współczynniki określone w funkcji kąta  r e je s t r a c  ji

s a te lity  w stosunku do zenitu.

Rys. 13. Za leżność pomiędzy ró żn icą  tem peratu ry  oceanu  

m ierzonej kont.akt.owo i re je s t ro w a n e j p rzez  AVHRR (kanał 4>

AT a deficytem  pary  wodnej CDPUO

Należy zaznaczyć, że algorytm  ten  z o s ta ł wyprowadzony dla 

powierzchni wody. Wzór ten  mógł być stosow any w przypadku  

mojego obszaru  badań, zn a jdu jącego  s ię  w n iew ielk iej odległo

ści od oceanu.

Wyniki oszacowania ew ap o tran sp lrac ji z zastosowaniem  tempe

ra tu ry  rad iacy jn e j skorygow anej ze względu na wpływ pary  wodnej 

atm osfery  za  pomocą w zoru C3> były zupełnie zadowalające.

Należy dodać, że w n in ie js z e j pracy nie wprowadzałam po

prawki ze względu na em isyjność roślinności ró żn ą  od Jedności. 
Z lite ra tu ry  św ia tow e j wiadomo bowiem, że  błąd w określeniu  

tem peratury  danego obiektu  bez uwzględnienia t e j  różnicy  

em isyjności w zak res ie  promieniowania 8 - 1 4  цт Jest bardzo  

niewielki i może być zaniedby walny CNJoku i Mc Clain (1985), 

Sutherland 1 Bartholic  <1979>>.
Tem peratura radiacy jna re je s tro w a n a  p rzez  AVHRR i skorygo -
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wana ze względu na zaw arto ść  pary  wodnej w a tm osfe rze  z o s ta ła  

wykorzystana do oszacowania wielkości ew apoti-ansp irac jl aktu

a lnej zgodnie z wzorem <7>.Należy zaznaczyć, że w ciągu  okresu  

badań tem peratu rę  rad iacy jną  otrzymałam z s a te lity  NOAA 7

i NO AA 9. Rozpiętość czasu  popołudniowej r e je s t r a c j i  sa te litów  

NOAA była duża 1 zaw ie ra ła  s ię  w p rzedzia le  od 14z°  do 16*° 

czasu lokalnego. V  celu uzyskania jak  najlepszych wyników 

w szacowaniu ew apotran sp irac jl wprowadziłam korektę ze względu  

na czas pomiaru, w ykorzystu jąc modele wyprowadzone dla 

odpowiednich godzin, w których dokonywałam pomiarów radiom etrem  

ręcznym.
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Rys. 14. Zależność pomiędzy ew ap o tran sp irac ją  obliczoną  

z zastosowaniem  tem peratury  rad iacy jn e j re je s tro w a n e j  

przez  NOAA a ew apo tran sp irac ją  m ierzoną

Rysunek 14 p rzedstaw ia  zależność pomiędzy ew ap o tran sp irac ją  

oszacowaną, s to su ją c  tem peratu rę  re je s tro w a n ą  p rzez  NOAA, 
a ew apotran sp irac ją  mierzoną. T rzeba  dodać, że ew apotran - 

s p lra c ja  szacowana była skorygowana ze względu na czas p rze lo tu  

sa te llty -P recyz ja  z  Jaką t a  ew ap o tran sp irac ja  z o s ta ła  określona  

Jest dość duża 1 wynosi p ■ 0,89.
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Rys. 15. Zależność pomiędzy ew p o tran sp ira c ją  dzienną 

obliczoną z  zastosowaniem  tem peratu ry  rad iacy jn e j zm ierzonej 

p rzez  AVHRR a  ew ap o tran sp lra c ją  dzienną m ierzoną

Jak Już wspomniałam uprzednio, z  ew ap o tran sp irac jl aktualnej 

można szacować ew ap o tran sp lrac ję  dzienną. Rysunek 15 i lu s t ru je  

re la c ję  dziennej szacow anej ew ap o tran sp irac jl do dziennej ewa

p o tran sp ira c jl m ierzonej. P recyz ję  z  Jaką dzienna ew apotran sp l
r a c ja  z o s ta ła  oszacowana ch arak te ryzu je  w a rto ść  p ■ 0,81. W ce

lu ok reślen ia  różnicy pomiędzy wartościam i dziennej ew apotran 
s p ira c jl m ierzonej a  ob liczonej z zastosowaniem  te ledetek c ji 

porównałam te  dwa wyniki. Z  p rzeprow adzonej analizy wynika, że  

różn ice s ą  znacznie m niejsze po zastosow an iu  korekty ze  względu 

na czas p rze lo tu  sa te lity . Średni b łąd  z  Jakim dzienna ewapo

t ra n sp lra c ja  z o s ta ła  obliczona, wynosił 20% Należy zaznaczyć, 

że pomiary param etrów  m eteorologicznych w ystępujących  we w zorze  

<7> do określen ia  ew ap o tran sp irac jl ak tua lne j s ą  średnim i z  go

dziny, podczas gdy tem p era tu ra  rad iacy jna  re je s tro w a n a  za  

pomocą rad iom etru  AVHRR Jest w a rto śc ią  chwilową. Na b łąd  wyniku 

szacunku ew ap o tran sp irac jl wpływa te ż  pomiar strum ien ia  

różnicowego ra d ia c ji w późnych godzinach popołudniowych, kiedy 

to  warunki atm osferyczne w c iągu  godziny znacznie s ię  zm ienia

j ą
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W ilgo tn ość  g le b y  s zaco w an a  n a  p o d s ta w i*  p o a ia ró w

tem p e ra tu ry  r e je s t r o w a n e j  z a  рои осц  z d ję ć  s a t e l it a rn y c h

Omawiana uprzednio metoda określan ia  deficytu  w ilgotności 

gleby wprowadza wskaźnik będący stosunkiem  ciep ła  Jawnego do 

utajonego £ ~ j . Ciepło Jawne С H~> zo sta ło  obliczone według 

wzoru 04), gdzie Jest równe r a i> a tem peratu ra  rad iacy jna Ts  

Jest re je s tro w an a  p rzez  s a te lit ę  z  uwzględnieniem poprawek na 

wpływ atm osfery. Ciepło u ta jone CE) w ystępujące we w zorze  

zo sta ło  obliczone wg omawianego Już równania C7).
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Rys. 16. Zależność pomiędzy deficytem  w ilgotności gleby  

a stosunkiem ciep ła  Jawnego do u tajonego

Rysunek 16 p rzedstaw ia  zależność pomiędzy deficytem  w ilgot

ności gleby a stosunkiem  c iep ła  Jawnego do u tajonego dla ró ż 

nych poziomów strum ien ia różnicowego rad iac ji <Af^). Dla t e j  
zależności r  ■ 0,94.

Nieco lepsze wyniki uzyskałam p rzed staw ia jąc  deficy t w ilgot

ności gleby w funkcji p rocentu  strum ienia różnicowego rad iac ji 
z u ży te j na ew apotransp irac ję .

Rysunek 17 p rzedstaw ia  tę  re la c ję  Н1л różnych poziomów s t r u 

mienia różnicowego ra d ia c ji CR.,). Dla t e j  za leżności r  ■ 0,94.Pt
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e/rn v .

Rys. 17. Zależność! pomiędzy deficytem  w ilgotności gleby  

СDb/OJ а  §—X

Rys. 18. Zależność pomiędzy obliczonym a  pomierzonym  

deficytem  w ilgotności gleby CDI/G)
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Wykorzystałam również model liniowy wyprowadzony z z a -
E

ie in o śd  deficytu  w ilgotności gleby i E dla różnych poziomów
N

strum ienia różnicowego rad iac ji, gdzie ew apotran sp irac ja  <£) 

była szacowana wg wzoru <7> s to su ją c  pomiary tem peratury  rad io 

metrem ręcznym. Zn a jąc  współczynniki а, b  i с obliczyłam d e fi

cyt w ilgotności, a  tem peratu ra  ro ś lin  we w zorze na ew apotran - 

sp ira c ję  była m ierzona p rzez  s a te lit ę  NOAA.

Rysunek 18 p rzedstaw ia  zależność pomiędzy deficytem  w ilgot

ności obliczonym CDWQo'i a  pomierzonym CDWOnO. P recyz ja  z  Jaką 

d e ficy t zo s ta ł obliczony Jest wysoka, ch arak teryzu je  Ją w iel
kość p ■ 0,85.

Rysunek 19 p rzedstaw ia  zależność deficytu  w ilgotności gleby  

od stosunku ew ap o tran sp lrac jl aktualnej do potencja lnej. 

Precyz ja  pomiarów Jest wysoka 1 charak teryzu je  Ją w artość  

p -  0,87.

200

180

160-

140-

120-

?  WO
JE

o  8 0 -
o

6 0 -

4 0 -

20 -

0 i—i—i—g u n i —i—i—i—p—i—i—i—i—i—i—i—i—i 
Q0 02 ©  05 06 03 09 13 12 13 15

Eq/EP

Rys. 19. Zależność pomiędzy deficytem  w ilgotności gleby <Ol/a)

a  wskaźnikiem fi—Ep

W celu spraw dzenia otrzymanych wyników określen ia  ew apotran 
s p lra c jl wykorzystałam  Jeszcze inną metodę op isaną p rzez  

Jacksona (1982). W m etodzie t e j  wykorzystałam  zależność wyra
ż a ją c ą  s ię  równaniem:
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Ez> “ *N D  -  в <TS '  V <22>
gdzie

Ep -  ew ap o tran sp irac ja  dzienna;

Rftiy ~ strum ień  różnicowy rad ia c ji (dzienna w a rto ść );  

Ts  -  tem peratu ra  rad iacy jna  ro ś lin ;
Ta -  tem peratu ra  pow ietrza ;

В -  współczynnik.

Metoda ta  okazała się Jednak mało przydatna, gdv> duwttlb. wyniki

sa ty s fak c jon u jące  tylko dla godziny 13 °°, a zatem  nie mogła być 

stosow ana w przypadku, gdy pomiar tem peratu ry  wykonywany był 

p rzez  s a te lity  w godzinach popołudniowych.
W ykorzystu jąc wyprowadzone zależności wykonałam dla obszaru

2
około 90 km mapy p rzed staw ia jące  rozk ład  ak tua lne j ewapo- 

t ra n sp ira c ji  dziennej i w ilgotności gleby. Na tym o b sza rze  

w dwóch dodatkowych punktach rep rezen tu jących  dwa piksele  

zd jęc ia , z o s ta ła  sprawdzona wielkość ew ap o tran sp irac jl i d e fi

cytu w ilgotności gleby w s t r e f i e  korzen iow ej roślin . Wyniki 

porównawcze były zadow ala jące, ponieważ wielkość oszacow anej 

ew ap o tran sp irac jl była zb liżona do m ierzonej z dw udziestopro - 

centowym błędem. Takie same wyniki dotyczyły de ficy tu  w ilgo t
ności gleby. K o rzy sta jąc  z param etrów  m eteorologicznych r e j e s t 
rowanych na s tac jach , należy pam iętać, że mogą one być sto so w a 

ne dla tych regionów geograficznych , dla których pomiary te  s ą  

reprezentatyw ne.
Chciałabym Jeszcze nadmienić, że  w t e j  p racy  wykonywałam 

również pomiary tem peratu ry  rad iacy jn e j p rzed  wschodem słońca, 

aby zbadać za leżność pomiędzy maksymalną i minimalną tem pera
tu rą  rad iacy jn ą  a w ilgotnośc ią  w s t r e f i e  korzen iow ej roślin . 
Nie uzyskałam żadnej za leżności, co potw ierdza  in form ację  

podaną we w stęp ie  n in ie jszego  artyku łu  o braku k o re lac ji między 

maksymalną i minimalną różn icą  tem peratu ry  ro ś lin  a w ilgotnoś

c ią  gleby.

W podsumowaniu należy s tw ie rd z ić , że przedstaw iona metoda 

określan ia  ew ap o tran sp irac jl ak tua lne j i dziennej o ra z  w ilgo t

ności w s t r e f i e  korzen iow ej z zastosowaniem  pomiarów te ledetek - 

cyjnych Jest zadow ala jąca 1 wydaje s ię , że  może być stosow ana  

po pewnej adap tac ji także  w Polsce. Znakomicie p rzysp ieszy  ona

1 uwiarygodni pozyskiwanie in form acji o w ielkości p rz e s trz e n n e j
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wilgotności gleb i ew apotran sp irac ji, a  więc in form acji nie

zmiernie ważnych w prognozowaniu pionów upraw rolnych.
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K A TA R ZYN A  D Ą B f iO W S K A -Z IE L IŃ S K A

ASSESSMENT OF EVAPOTRANSPIRATION AND SOIL MOISTURE 

IN THE ROOT ZONE OF VEGETATION 

USING REMOTE SENSING TECHNIQUES

S u m m a r y

In the a rt ic le  the in vestiga tio n s  on assessm ent o f  evapo

tran sp ira t io n  and so il m oisture c a rr ied  out in the study a re a  

covered by eucalypt fo r e s t  located  in New South Wales in Aus

t ra lia  were discussed. The method o f  energy  budget fo r  deriving  

evapotran sp ira tion  was estim ated  a s  a residua l from  the energy  

budget equation. The sensib le  heat being one o f  the component 

in the equation depends on rad ia tiv e  tem peratu re  o f vegetation . 

This tem peratu re  was m easured by hand rad iom eter 1 m above the  

canopy a t  d i f fe r e n t  periods, s e v e ra l tim es during one hour. At 

the same time the rad ia tiv e  tem peratu re  was m easured by 

Advanced Very High Resolution Radiom eter CAVHRR) o f  National 

Oceanic and Atm ospheric Adm inistration  CNOAA) sa te llite . For 

the assessm ent o f  evap o tran sp ira tion  using the method noted  

above the m eteorological m easurem ents, as  net rad ia tion  

wind speed <u> arid a ir  tem peratu re  CT> w ere essen tia l. Calcula
ted evap o tran sp ira tion  using rad ia t iv e  tem peratu re  o f  the  

fo r e s t  measured by hand rad iom eter and by Advanced Very High 

Resolution Radiom eter (AVHRR> was compared w ith lysim eter  

m easurem ents o f  evapotran sp iration . Calculated values o f  evapo

t ran sp ira t io n  were on most occasions overestim ated  due to  

underestim ates o f  su r fa c e  tem peratu re . C o rrec tion s  o f  a ir  

re s is tan ce  fo r  s ta b ility  a re  p resen ted  w ith a d iscussion  o f  the  

conditions when th e re  a re  necessary.

From the com parison o f  calcu lated  and m easured ev ap o tran s 

p ira tion  the accuracy o f  calcu lated evap o tran sp ira tion  was 

20% . The a sse ssed  evap o tran sp ira tion  was actual evap o tran sp i

ra tio n  (In stan tan eou s ). S a t is fa c to ry  re s u lt s  w ere obtained fo r  

the estim ates  o f  daily evap o tran sp ira tion  from  instantaneous  

evap o tran sp ira tion  and instan taneous and dally values o f  net. 
rad iation  flux.

In the a r t ic le  th ree  methods to  estim ate  so il w a te r d e fic it  

w ere presented. In th ese  methods the follow ing indices were



Introduced: re la tion  o f  sensib le  to  Latent heat, the amount o f  

net rad iation  used fo r  evapo tran sp lra tlon  and the re la t io n  o f  

actual to  potentia l evapotran sp lratlon . In the a rt ic le  the me

thods fo r  co rrection  o f  rad ia tive  tem perature  (m easured by the  

NOAA sa te llite , channel 4, 5> fo r  atm ospheric w ater vapour were  

presented. A technique based on the method o f  therm al in e rt ia  

fo r  so il m oisture evaluation  was tested . This method did not 

give good re su lts  f o r  the a re a  cover-ed by vegetation .
The described methods o f  evaluation  o f  actual and daily 

evapotran sp lra tlon  and so il m oisture in the ro o t  zone assessed  

from  evapotran sp lratlon  calculated on the base o f. rem otely  

sensed rad ia tive  tem perature , gave good re su lts . These methods 

could be used fo r  the yield fo re c a s t  model, where main inputs  

a re  evapotram spiration  arid so il m oisture.

Translation: Author

Каталина Дамбровска-Зелиньска

ОПРЕДЕЛЕНИЕ ЭВАПОТРАНСПИРАЦИИ И ВЛАЖНОСТИ ПОЧВ 

В КОРНЕВОМ ПОЯСЕ РАСТЕНИЙ МЕТОДАМИ ДИСТАНЦИОННОГО ЗОНДИРОВАНИЯ

Р е з ю и е

В статье рассмотрены исследования по определению эвапотран- 
спирации и влажности почв с использованием методов дистанцион

ного зондирования, проведенные на территории покрытой эвкалип

товым лесом в Новой Южной Валии в Австралии. Для определения 

эвапотранспирации был применен метод теплового баланса. Явная 

теплота, являющаяся одним из компонентов уравнения теплового 

баланса, зависит от величины радиальной температуры растений. 
Эта температура измерялась ручным радиометром, 1 м выше крон 

деревьев и регистрировалась с помощью Усовершенствованного ра
диометра с очень больной разрешающей способностью CAVHRR5 с бо
рта спутника NOAA. Вычисленная эвапотранспирация была сравнена 

с величиной измеренной эвапотранспирации. Точность, с которой 

была оценена эвапотранспирация, составила 20% . В статье пред
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ставлены также три нетода определения дефицита влажности почв 

в корневом поясе растений, оценяемой на основе эвапотранспира- 

ции, которая вычисляется с применением радиальной температуры, 

измеренной методами дистанционного зондирования.

Перевод: Ró±a TołsUkow a
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