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S t r e s z c z e n i e. W pracy dokonano przeglądu ilościowych metod wyznaczania natężenia 
infiltracji wody do wierzchniej warstwy gleby w okresach bezopadowych. Wykorzystano: metody 
lizymetryczne, kolektory rosy i czujniki osadów, aluminiowe przegrody i czujniki TDR oraz mode-
le wykorzystujące empiryczne i fenomenologiczne formuły matematyczne. Wykazano, że najwięcej 
zalet ma metoda wykorzystująca czujniki osadów oraz metoda z zastosowaniem aluminiowych 
przegród. W obu technika TDR odgrywa zasadniczą rolę. Szacowanie infiltracji wody w okresach 
bezopadowych stanowi cenną informację w procesie nawadniania iniekcyjnego. 

S ł o w a  k l u c z o w e: szacowanie, infiltracja wody z atmosfery w okresach bezopadowych, tech-
nika TDR, metody lizymetryczne, kolektory rosy, czujniki osadów

WSTĘP

Gdy para wodna zawarta w atmosferze podlega kondensacji na wychłodzonej 
powierzchni, powstaje rosa. To m.in. dzięki niej wierzchnia warstwa gleby może być za-
silana wodą z atmosfery także wtedy, gdy opady nie występują. Warunkiem koniecznym 
jest to, aby temperatura powierzchni, na której dokonuje się kondensacja, była mniejsza 
bądź równa aktualnej temperaturze punktu rosy. Woda w wierzchniej warstwie gleby 
może pojawić się również na skutek adsorpcji pary wodnej z atmosfery (Atzema i in. 
1990, Janik i in. 2014). To zjawisko zachodzi, gdy temperatura powierzchni jest wyż-
sza od temperatury punktu rosy, a względna wilgotność powietrza w porach gleby jest 
mniejsza od wilgotności względnej powietrza atmosferycznego (Agam i Berliner 2006).

* Praca została sfinansowana przy wsparciu programu BIOSTRATEG Narodowego Centrum Badań 
i Rozwoju, w ramach projektu „Mobilny system iniekcyjnego, precyzyjnego nawadniania i nawożenia, 
zaspokajający indywidualne potrzeby rośliny” (BIOSTRATEG3/343547/8/NCBR/2017).
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Od czego zależy natężenie infiltracji w okresach bezopadowych

O ilości powstałej rosy a następnie jej infiltracji decyduje zawartość pary wod-
nej w przypowierzchniowej warstwie atmosfery (Beysens i in. 2003, Alishaev 
2013, Liu i in. 2006, Maestre-Valero i in. 2011). Wpływ pozostałych elementów 
środowiska został opisany w licznych pracach (Moratiel i in. 2016, Zhu i Jiang 
2016, Kidron i Kronenfeld 2017, Kaseke i in. 2017). Na przykład Meissner i in. 
(2010) rozpatrywali wpływ rozkładu granulometrycznego, zaś Ucles i in. (2016), 
Zhang i in. (2015) oraz Luo i Goudriaan (2000) – wpływ temperatury wierzchniej 
warstwy gleby. Oprócz właściwości fizycznych wierzchniej warstwy gleby bada-
cze poświęcili uwagę także wpływowi pozostałych elementów meteorologicznych: 

• temperaturze powietrza (Alnaser i Barakat 2000, Brown i in. 2008, Kosmas 
i in. 2001, Zhang i in. 2015), 

• promieniowaniu słonecznemu (Malek 2003),
• kierunkowi i prędkości wiatru (Alnaser i Barakat 2000, Malek 2003, 

Zhuang i Zhao 2014). 
• Analizie poddano także czynniki fizjograficzne: 
• szatę roślinną, którą porośnięta jest gleba (Fischer i in. 2012, Richards 

2005, Kidron i in. 2014), 
• oraz rzeźbę terenu (Brown i in. 2008, Kidron 2010). 
Niektóre źródła podają sprzeczne informacje, choćby dotyczące wpływu 

rozkładu granulometrycznego części mineralnych. Na przykład wyniki badań prze-
prowadzonych w 1999 roku w półpustynnym regionie Chin wskazały, że nie ma 
istotnych różnic w intensywności rosy na żwirze, piasku czy suchej glebie lessowej 
(Li 2002). Natomiast Beysens (1995) oraz Agam i Berliner (2006) dowiedli, że in-
tensywność rosy jest silnie uzależniona od właściwości danej powierzchni. Również 
na podstawie doświadczeń wykonanych w Polsce w 1953 roku Bac stwierdził, że 
ilość wody, która powstaje w wyniku kondensacji pary wodnej, zależy od rozkła-
du granulometrycznego części mineralnych ośrodka porowatego. W odniesieniu do 
dziesięciomiesięcznych okresów wegetacyjnych ilość powstałej rosy w przypadku 
żwiru wynosiła 47,4 mm, a piasku wydmowego jedynie 5,9 mm (Ermich 1958).

Należy podkreślić, że słabo rozpoznanym czynnikiem wpływającym na inten-
sywność infiltracji wody w okresach bezopadowych jest wilgotność objętościowa 
wierzchniej warstwy gleby. W literaturze można znaleźć nieliczne badania w tym 
zakresie. Katata i in. (2007) zaobserwowali, że gdy gleba jest dostatecznie sucha, 
prawie takie same ilości wody są wymieniane pomiędzy powietrzem a powierzchnią 
gleby przez odparowanie w ciągu dnia i adsorpcję w nocy. Również doświadcze-
nia przeprowadzone przez Jacobsa w 1997 r. w Izraelu wykazały, że wilgotność 
w wierzchniej warstwie gleby ma znaczenie w procesie powstawania rosy (Jacobs 
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i in. 1999). Wobec tak nieprecyzyjnych i ogólnikowych informacji nie ulega wąt-
pliwości, że badania nad wpływem wilgotności objętościowej wierzchniej warstwy 
gleby na intensywność infiltracji winny być kontynuowane (Pan i in. 2010).

 Znaczenie osadów atmosferycznych

Osady atmosferyczne wpływają korzystnie na gospodarkę wodną roślin, skra-
cając czas transpiracji w ciągu dnia, umożliwiając pobieranie wody przez glebę 
oraz bezpośrednio przez części nadziemne roślin (Ermich 1958, Janik i in. 2014, 
Kidron i in. 2014, Parczewski 1977, Polkowska i in. 2008). W okresach bez opadu 
atmosferycznego rosa pozostaje jedynym źródłem wody, która jest wykorzystywana 
przez rośliny, owady, a nawet ludzi. W wielu obszarach na świecie rosa jest również 
ważnym czynnikiem wzrostu mikroorganizmów i zarodników roślin. Przyspiesza 
tworzenie się skorupy biologicznej gleby, przyczyniając się do stabilizacji gruntu, 
z którego zbudowane są np. wydmy (Błaś i in. 2002, Beysens 1995, Kidron 2005, 
Maestre-Valero i in. 2011, Pan i in. 2010, Polkowska i in. 2008, Sharan 2011).

Zagadnieniem tym zajmowali się również Subramaniam i inni (1983), którzy 
określali znaczenie rosy dla roślin na wydmowych obszarach Indii. Badania pro-
wadzono w trzech stacjach pomiarowych położonych w miejscowościach Bikaner, 
Jaisalmer i Ganganagar. Oznaczenia wykonano na czterech wysokościach nad zie-
mią: 5, 25, 50 i 100 cm, wykazując znaczącą rolę rosy jako czynnika rozwoju roślin 
stabilizujących zbocza w obszarach piaszczystych wydm. Wyniki uzyskane przez 
Moro i in. (2009) podkreślają, że choć wydajność rosy jest stosunkowo niewielka, 
to o jej znaczeniu decyduje fakt, że jest stałym źródłem wody w okresach suszy, 
gdy rośliny najdotkliwiej odczuwają jej brak.

 Ilościowe dane dotyczące wydajności kondensacji na powierzchni gleby

Dostarczone przez badaczy dane, dotyczące dawek wody pojawiającej się na 
powierzchni gleby na skutek kondensacji pary wodnej zawartej w powietrzu at-
mosferycznym, również nie są spójne. Badania bowiem prowadzone są w różnych 
warunkach klimatycznych, glebowych, a także w zróżnicowanych okresach i rejo-
nach. Na przykład Kosmas i inni (1998) zauważyli, że na górskich zboczach w rejonie 
Aten, w czasie siedmiu miesięcy, od lutego do sierpnia 1996 r., adsorpcja pary wodnej 
wynosząca 226 mm była większa od sumy opadów równej 179 mm. Podobne bada-
nia prowadzono w Parku Narodowym Balsa Blanca w miejscowości Cabo de Gata 
w Hiszpanii. Tam roczna dawka rosy w 2007 roku wyniosła 30,5 mm, co stanowiło 
jedynie 15% całkowitych opadów. Był to jednak stosunkowo mokry rok, w którym 
zanotowano sumę opadu 280 mm. A już w stosunkowo suchym 2008 roku, w którym 
dawka rosy wynosiła 15 mm, udział ten wyniósł 128% (Moro i in. 2009). Obserwacje 
w czterech rejonach Grecji (Spata, Thiva, Antissa oraz Vatousa) o półpustynnych 
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warunkach klimatycznych pozwoliły z kolei stwierdzić, że w suchym okresie w pół-
suchych warunkach klimatycznych para wodna adsorbowana przez glebę może do 
70% zmniejszyć utratę wody spowodowaną odparowaniem (Kosmas i in. 2001). 
Prace badawcze na temat dawek wody zaadsorbowanej z atmosfery na powierzchni 
gleby w okresach bez opadów prowadzone były także w Holandii. Średnie roczne 
dawki w ciągu 11 lat,  od 1994 do 2004 wynosiły 37 mm, co stanowiło jedynie 4,5% 
średniego rocznego opadu, który sięgał 830 mm (Jacobs i in. 2006). Natomiast na pół-
pustynnych terenach położonych w północno-wschodniej Nevadzie (USA), na polu, 
na którym uprawiano lucernę, łączna dawka rosy i szronu wyniosła 24 mm·rok–1 
w roku 1994 i 31 mm·rok–1 w roku 1996. (Malek i in. 1999). Jednak w pracy tej nie 
podano procentowego udziału w stosunku do opadów. Hutorowicz (1963) stwier-
dziła, że na terenie Polski zasilanie gleby wodą pochodzącą z rosy jest znaczne 
i może osiągnąć nawet 15% rocznej wartości opadów. Zróżnicowane są także wyni-
ki badań dotyczące jednodobowych okresów. Jak wynika z analizowanej już pracy 
(Moro i in. 2009), w Cabo de Gata, w okresie od stycznia 2007 do maja 2008 r., śred-
nia dobowa dawka rosy wynosiła 15,6 g·m–2·h–1, tj. 0,374 mm·doba–1. Natomiast 
w południowej Hiszpanii zmierzona maksymalna intensywność adsorpcji pary na 
powierzchni ziemi kształtowała się w zakresie od 0,2 do 0,7 mm·doba–1 (Verhoef i in. 
2006). Heusinkveld i inni (2006) zaobserwowali w 2000 r. w pobliżu pustyni Negev 
w Izraelu wysoką zmienność dobowych dawek wartości rosy powstałej na zboczach 
wydm, które zmieniały się w zakresie od 0,1 do 0,4 mm. W Europie Środkowej 
ocenia się, że przeciętna dobowa dawka rosy/szronu wynosi w granicach od 0,1 do 
0,3 mm·doba–1 (Kalbarczyk 2005). W Polsce największa liczba dni z rosą występuje 
na północy kraju oraz w Polsce południowo-zachodniej i południowo-wschodniej 
(Parczewski 1977). Na przykład średnia roczna ilość wody z rosy w rejonie Olsztyna, 
w odniesieniu do dziesięciolecia (1953–1962), wyniosła 53 mm przy 122 dniach z ro-
są (Hutorowicz 1963).

Różne są także dane dotyczące okresów, w których powstają osady atmo-
sferyczne. Jest to istotne zagadnienie, ponieważ jak stwierdził Ermich (1958), 
najważniejsza jest nie ilość rosy, lecz czas, w którym się pojawia. Zauważył 
również, że maksymalne dawki rosy przypadają na środek pory bezdeszczowej. 
Obserwację tę potwierdziła Kalbarczyk (2005), która konkluduje, że powstawaniu 
rosy sprzyjają bezchmurne noce, duża wilgotność względna przygruntowej war-
stwy powietrza oraz słaby wiatr. W Bahrajnie natomiast okazało się, że najbardziej 
korzystne warunki do kondensacji rosy utrzymują się o świcie. Maksymalne daw-
ki rosy występują w styczniu, a najmniejsze w sierpniu (Alnaser i Barakat 2000). 
Uzyskane wyniki dowodzą, że dobowe wahania wilgotności objętościowej gleby 
są największe w górnej warstwie gleby (0-5 cm) i zmieniają się w sposób ana-
logiczny do dobowej zmienności wilgotności względnej powietrza (Kosmas i in. 
1998). W swoich badaniach Jacobs i inni (1999) wykazali, że maksymalna ilość 
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wody w glebie pochodzącej z rosy lub mgły występuje między godzinami 7:00 
a 9:15. Natomiast Brown i inni (2008) stwierdzili, że pojawianie się rosy prowa-
dzi do wzrostu wilgotności wierzchniej warstwy gleby począwszy od godz. 17:20. 
Bernick odnotował, że zaleganie kropel rosy na liściach może trwać nieraz do go-
dziny 11:00. W związku z tym okres transpiracji skrócony jest w tym przypadku 
prawie o pięć godzin w porównaniu z roślinami niezroszonymi (Ermich 1958). 
W badaniach prowadzonych w Polsce, na Pomorzu, w latach 1971-2000, rosa była 
najczęściej występującym osadem. Obserwowano ją przeciętnie 113 dni w roku, 
a maksymalnie w okolicach Kołobrzegu – nawet 160 dni w roku. Największą 
liczbę dni z rosą stwierdzono w sierpniu – średnio 19 dni, szron najczęściej wystę-
pował w marcu – średnio 7,5 dnia, sadź – 2 dni w styczniu, a gołoledź przeciętnie 

– 1,6 dnia w grudniu (Kalbarczyk 2005). 

METODY WYZNACZANIA INTENSYWNOŚCI INFILTRACJI WODY 
POCHODZENIA ATMOSFERYCZNEGO W OKRESACH BEZOPADOWYCH 

Do najczęściej stosowanych metod pozwalających szacować dynamikę pro-
cesu zasilania wodą wierzchniej warstwy gleby w okresach bezopadowych należą 
metody lizymetryczne oraz wykorzystujące pomiary wykonywane na kolektorach 
rosy. Jedna z nowszych metod opiera się na zastosowaniu porowatych czujników 
zaopatrzonych w pręty podobne do stosowanych w sondach TDR (Nakonieczna 
i in. 2015). W 2014 roku opracowana została metoda polegającą na użyciu alumi-
niowych przegród zaopatrzonych w czujniki TDR (Janik i in. 2014). Przydatne są 
także podejścia modelowe, w których zastosowane są empiryczne formuły mate-
matyczne oraz modele fenomenologiczne.

Metody pozwalające szacować dynamikę procesu zasilania wierzchniej war-
stwy gleby przez wodę pochodzenia atmosferycznego, w okresach bezopadowych, 
scharakteryzowano poniżej, dzieląc je na sześć grup.

 Mikrolizymetry

W mikrolizymetrach o wysokiej dokładności reprezentatywna próbka glebowa, 
będąca pionowym przekrojem profilu glebowego, pobierana jest do małego cylindra 
otwartego od góry. Całość wkładana jest z powrotem do gruntu, równo z powierzch-
nią gleby. Ciężar próbki oznaczony jest czułą wagą umieszczoną pod cylindrem. 
Zmiany masy odzwierciedlają przychody wody z atmosfery (Ninari i Berliner 
2002). Jest to, pomimo wielu wad, najczęściej stosowana metoda. Wykorzystywano 
ją na przykład w badaniach przeprowadzonych w Grecji w warunkach półpu-
stynnych (Kosmas i in. 1998). Zaś na pustyni Negev zainstalowano 16 okrągłych 
mikrolizemtrów o średnicy 6 cm i wysokości 3,5 cm (Jacobs i in. 1999, Jacobs i in. 
2002). Podobnie jak podczas badań prowadzonych przez Kosmas’a i in. (2001) i tu 
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zainstalowano czujniki wilgotności. Mikrolizymetry ważono co godzinę z wysoką 
dokładnością, równą ±1 mg. Odpowiada to dokładności 4·10–4 mm H2O. Dzięki 
tym doświadczeniom wykazano, że dobowa dawka rosy wynosiła od 0,1 do 0,2 mm 
i jej oddziaływanie było ograniczone jedynie do pierwszych, górnych 2-3 cm gleby. 
Powyższym badaniom poddano glebę bardzo suchą ‒ wilgotność wierzchniej warstwy 
wynosiła jedynie od 1 do 1,5%. Podczas innych badań na pustyni Negev wykazano, 
że do pomiaru rosy mikrolizymetrami należy brać pod uwagę minimalną głębokość 
ich instalowania. Jest ona związana z dobową dynamiką temperatury gleby. W przy-
padku suchej gleby lessowej głębokość ta wynosi minimum 50 cm. Lizymetry w tym 
przypadku miały średnicę 18,6 cm, a ich rozdzielczość wynosiła 4·10–3 mm H2O 
(Ninari i Berliner 2002). Ramirez i inni (2007) w 2004 r. przeprowadzili doświadcze-
nie mające na celu ocenę ilościowej retencji wody w glebie oraz wpływu warunków 
atmosferycznych na stosunki wodne na półsuchych łąkach Stipa tenacissima. Obiekt 
badań znajdował się tym razem w południowo-wschodniej Hiszpanii. Podczas eks-
perymentu użyto sześciu cylindrycznych, plastikowych mikrolizymetrów o średnicy 
wewnętrznej 15 cm i wysokości do 8,5 cm. Lizymetry zaopatrzono w czujniki TDR. 
Podczas badań stwierdzono, że adsorpcja pary wodnej zależy od rodzaju powierzch-
ni gleby. Przeanalizowano intensywność adsorpcji na ugorze, powierzchni pokrytej 
żwirem lub ściółką, a także na skałach. Badania nad osadzeniem rosy podjęto rów-
nież na obszarach zurbanizowanych. W Vancouver, w Kanadzie, porównano wyniki 
uzyskane z mikrolizymetrów zainstalowanych na trawniku oraz na dachu. Na trawie 
mikrolizymetry miały powierzchnię 0,11 m2, były płytkie (0,10 m głębokości). Na 
dachu miały powierzchnię 0,156 m2 i były zainstalowane 7,0 m nad poziomem grun-
tu. Ważenie odbywało się co 60 s i było uśredniane w okresach 15 min. Największą 
dawkę rosy ponad 0,2 mm·doba–1 zmierzono na trawniku (Richards 2005). W ba-
daniach przeprowadzonych od września do października 2000 r. na pustyni Negev 
do oceny intensywności powstawania rosy zastosowano zautomatyzowane mikroli-
zymetry (LCM – load cell microlysimeters). Charakteryzowały się one niewielkimi 
wymiarami (150 x 39 x 20 mm) oraz nieznaczną wagą (urządzenie wykonane z alu-
minium), natomiast masa próbki potrzebna do określenia intensywności infiltracji 
wynosiła zaledwie 1 kg. Umożliwiało to montaż w różnych warunkach, nie tylko na 
płaskich powierzchniach. Aby ocenić dokładność mikrolizymetrów automatycznych, 
wyniki porównano z danymi uzyskanymi z lizymetrów ręcznych (Heusinkveld i in. 
2006). W celu poprawy dokładności uzyskanych wyników wprowadzono poprawkę 
temperaturową (Skierucha 2009). Podczas tych badań dzienna dawka rosy zmienia-
ła się przeważnie od 0,1 do 0,2 mm. Jednak maksymalna wartość wyniosła nawet 
0,4 mm. Również i tym razem stwierdzono, że kumulacja rosy pojawia się, zanim 
powierzchnia gleby osiągnie temperaturę punktu rosy. Zarówno dane z zautomaty-
zowanych i ręcznych mikrolizymetrów sugerują, że przy tworzeniu się rosy na gołej 
glebie decydujący wpływ mają właściwości gleb (Heusinkveld i in. 2006).
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Rys. 1. a) mikrolizymetr, b) konstrukcja mikrolizymetru: 1 – cylinder glebowy o średnicy 140 mm, 
2 – obudowa cylindra, 3 – obudowa modułu miernika, 4 – kabel sygnałowy, 5 – gleba, 6 – miernik 
wagowy 150 x 39 x 20 mm, 7 – podstawa obudowy (plastik lub aluminium) (Źródło: opracowanie 
własne na podstawie Heusinkveld i in. 2006)
Fig. 1. a) microlysimeter, b) construction of microlysimeter: 1 – soil cylinder with 140 mm diameter, 2 – 
cylinder casing, 3 – gauge module casing, 4 – signal wire, 5 – soil, 6 – balance gauge 150 x 39 x 20 mm, 
7 – casing base (plastic or aluminium) (Source: own elaboration based on Heusinkveld et al. 2006)

Opisywany powyżej, zaprojektowany przez Heusinkvelda, mały, przenośny 
mikrolizymetr ma pewną wadę (rys. 1). Ze względu na ograniczoną głębokość 
naczynia załadunkowego urządzenie nie nadaje się do pomiarów w każdych warun-
kach. Na przykład podczas wystąpienia wysokich opadów atmosferycznych może 
nastąpić zalanie i w konsekwencji uszkodzenia mikrolizymetru (Kaseke i in. 2012). 
Przy użyciu tego typu mikrolizymetrów Verhoef i inni (2006) mierzyli adsorpcję 
pary na nieporośniętej glebie w południowej Hiszpanii. Doświadczenie zostało 
przeprowadzone w sadzie o powierzchni 0,5 ha, obsadzonym drzewami oliwnymi. 
Tym razem lizymetry miały wymiary 0,55 x 0,55 x 0,25 m, a dokładność pomiaru 
wynosiła 0,01 mm H2O. Adsorpcja pary rozpoczynała się po południu i trwała do 
wczesnego wieczora. Maksymalna intensywność adsorpcji w gaju oliwnym kształ-
towała się w zakresie od 0,2 do 0,5 mm·doba–1 w odniesieniu do większości punktów 
pomiarowych oraz maksymalnie do około 0,7 mm·doba–1. Mikrolizymetry użyte 
przez Kaseke i in. (2012) są w pełni zautomatyzowane, a ponad to zasilane energią 
słoneczną. Zastosowano je m.in. do badań w zimie w Stellenbosch w Republice 
Południowej Afryki. Użyto wtedy czujnik wagowy Tedea – Huntleigh 1004 za-
projektowany przez Heusinkvelda w 2006 roku. Lizymetr LCM o wymiarach 110 
x 10 x 33 mm został zamontowany pod ziemią w komorze, której podstawa wy-
konana była z aluminiowej płyty, grubości 10 mm i boków z polichlorku winylu 
PVC o grubości 5 mm. Kalibracja urządzenia spowodowała, że stosowana w tych 
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badaniach minimalna rozdzielczość wyniosła 0,038 g, co odpowiada dokładności 
2,6·10–3 mm H2O. Mikrolizymetry zostały umieszczone w naczyniu wypełnionym 
piaskiem rzecznym o średnicy ziaren nieprzekraczającej 2 mm. Wyniki rejestro-
wano co 10 minut. Wykazano, że adsorpcja pary (średnio 2,369 mm H2O – 75% 
całkowitego wkładu) ma trzy razy większy udział niż osadzanie się rosy (średnio 
0,785 mm – 25% całkowitego wkładu) w zasilaniu wierzchniej warstwy gleby. 

Oprócz mikrolizymetrów stosowane są także lizymetry wielkogabarytowe, np. 
o wymiarach w rzucie 0,75 x 0,75 m. Całkowita masa gleby podczas doświadcze-
nia wynosiła 200 kg. Pomiar wykonano z krokiem czasowym 15 s. W lizymetrach 
zainstalowano czujniki TDR pozwalające określić dynamikę wilgotności objętoś-
ciowej gleby. Przez osiem miesięcy, od lutego do sierpnia 1996 r., suma opadów 
atmosferycznych wyniosła 179 mm, a łączna ilość pary wodnej zaadsorbowanej 
przez glebę – 226 mm. W pracy Meissnera zwrócono uwagę na wysokie koszty 
instalacji i konserwacji wielkogabarytowych lizymetrów, ale równocześnie pod-
kreślono, że duże lizymetry są najlepszą metodą uzyskania wiarygodnych danych. 
W celu ich zastosowania opracowano nowe technologie do pobierania dużych mo-
nolitycznych kolumn glebowych o powierzchni 0,5-2 m2 i głębokości od 1 do 3 m 
(Meissner i in. 2007). Wydaje się jednak, że tak duże głębokości w badaniach nad 
wpływem osadów atmosferycznym na wilgotność gleby nie są uzasadnione. 

Metody lizymetryczne, zarówno mikro- jak i wielkogabarytowe, mają jednak 
szereg wad. Ich zastosowanie nie pozwala jednoznacznie stwierdzić, w której czę-
ści badanej próbki umiejscowiła się woda. Ponadto, gdy gleba jest porośnięta, to 
nie można rozstrzygnąć, jaka część wody pozostaje na powierzchni roślin, jaka na 
powierzchni gleby, a jaka została wchłonięta przez rośliny (Ermich 1958). Wreszcie 

– jaka objętość została de facto wchłonięta przez glebę. W konsekwencji nie wiado-
mo, jaka objętość wody zasiliła wierzchnią warstwę i do jakiej głębokości. Istnieje 
również zagrożenie interferencji zjawisk. Na przykład woda z porośniętego mo-
nolitu może być przekazywana przez roślinę do atmosfery i w tym samym czasie 
może powstać z niej rosa na powierzchni gleby, zasilająca jej wierzchnią warstwę 
(Jacobs i in. 1994, Luo i Goudriaan 2000). W takich przypadkach lizymetr może 
nie reagować. Ponadto eksperyment nigdy nie jest prowadzony w takich warun-
kach termicznych, w jakich realnie występuje badane zjawisko. Należy również 
pamiętać, że monolit glebowy wraz z roślinnością powinien mieć strukturę nie-
naruszoną, a to jest warunek trudny do spełnienia. W metodach tych występuje 
także efekt brzegowy, który może być zminimalizowany poprzez zastosowanie 
lizymetrów o dużej powierzchni. Rozdzielczość i dokładność lizymetrów musi 
być bardzo wysoka. Niejednokrotnie dokładność 0,01 mm jest niewystarczająca 
(Rosenberg 1969, Agam i Berliner 2006). 



METODY WYZNACZANIA INFILTRACJI WODY Z ATMOSFERY ... 153

 Kolektory rosy

Do drugiej grupy metod pomiarowych należy zaliczyć tzw. kolektory rosy. Pomiar 
polega na ważeniu porowatej płytki kondensacyjnej lub na określeniu objętości wody, 
która powstała na powierzchni nieprzepuszczającej wodę. W przypadku kolektorów 
wyznacza się raczej potencjalną, a nie rzeczywistą zdolność do powstawania wody 
z kondensacji w okresach bezopadowych. Przyrząd pomiarowy Duvdevani (rys. 2.) 
jest jednym z pierwszych urządzeń w tej grupie. Specjalny drewniany blok o wy-
miarach 32 x 5 x 2,5 cm wystawiany jest o zachodzie słońca, ok. 1 m nad ziemią. 
O objętości skondensowanej wody informuje jego waga (Duvdevani 1947). Duży 
wpływ na wyniki uzyskane tą metodą, oprócz dokładności wagi, mają właściwości 
drewna – szczególnie zdolność do przewodzenia wody oraz kolor i chropowatość 
(Agam i Berliner 2006). Wyniki są przydatne jedynie do celów porównawczych, 
a nie do uzyskania wartości bezwzględnych. Z uwagi na brak automatyzacji podczas 
ważenia krok czasowy pomiarów wynosi najczęściej 1 raz na dobę.

Rys. 2. Przyrząd pomiarowy Duvdevani: 1 – drążek metalowy L = 1 osadzony w glebie, 2 – blok 
drewniany 35 x 5 x 2,5 cm (Źródło: opracowanie własne na podstawie Duvdevani 1947)
Fig. 2. Duvdevani dew gauge: 1 – metal rod L=1 inserted in soil, 2 – wood block 35 x 5 x 2.5 cm 
(Source: own elaboration based on Duvdevani 1947)

Cloth Plate Method (CPM) (rys. 3) to urządzenie, w którym pomiar odbywa się 
ręcznie. Aparat wyposażony jest w płytę o wymiarach 10 x 10 x 0,2 cm, wykonaną 
ze szkła, a nie jak poprzednio z materiałów o strukturze porowatej. Do płyty przy-
mocowane są chłonne tkaniny syntetyczne o wymiarach 6 x 6 cm (Kidron 1998). 
W metodzie tej określana jest całkowita dobowa dawka rosy. Urządzenie zastoso-
wano m.in. na pustyni Negev w celu porównania intensywności pojawiającej się 
rosy na różnych wysokościach (Kidron 1999). Wykazano, że kondensacja wystę-
puje nawet około 1 h po wschodzie słońca (Kidron 2000). Natężenie kondensacji 
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w okresach bezopadowych badano w aspekcie wpływu właściwości podłoża i usło-
necznienia na pustyni Nagev (Kidron 2010), a także wpływu kondensacji na wzrost 
porostów (Kidron i in. 2011).

Rys. 3. Metoda chłonnych tkanin (CPM): 1 – tkaniny chłonne 6 x 6 x 0.15 cm, 2 – blok drewniany 50 
x 50 x 10 cm, 3 – płyta szklana 10 x 10 x 0,2 cm, 4 – sklejka 10 x 10 x 0,5 cm, α – 30°, β – 75°, γ – 45°, 
δ – 90°, σ – 60° (Źródło: opracowanie własne na podstawie Kidron 2000, Kidron 2005)
Fig. 3. Cloth Plate Method (CPM): 1 – absorbing cloth 6 x 6 x 0.15 cm, 2 – wood block 50 x 50 x 
10 cm, 3 – glass plate 10 x 10 x 0.2 cm, 4 – plywood board 10 x 10 x 0.5 cm, α – 30°, β – 75°, γ – 45°, 
δ – 90°, σ – 60° (Source: own elaboration based on Kidron 2000, Kidron 2005)

Ważenie odbywa się ręcznie jedynie we wczesnych godzinach rannych i podobnie 
jak w przypadku przyrządu opracowanego przez Samuela Duvdevaniego otrzymuje 
się jedynie dobowe dawki wody powstałej w wyniku kondensacji pary wodnej.

Pomiar kolektorem Hiltner Dew Balance (rys. 4) polega na ciągłym ważeniu 
sztucznej płyty kondensacyjnej, która wisi na belce 2 cm nad powierzchnią gle-
by (Zangvil i Druian 1980). Proste i wygodne w obsłudze urządzenie także ma 
swoje wady. Bilans energetyczny płyty kondensacyjnej różni się od bilansu na 
powierzchni gleby. Dlatego zmierzone wartości mogą być traktowane również 
tylko do porównania kondensacji w różnych warunkach. Uzyskane wartości są 
jedynie przybliżone, a na dokładność uzyskanych wyników wpływają warunki 
atmosferyczne. 

Wadą jest także to, że w urządzeniu tym woda pochodząca z kondensacji gro-
madzi się na płycie, a w warunkach naturalnych woda powstała na powierzchni 
gleby przedostaje się w głąb profilu glebowego. W urządzeniu Hiltner Dew Balance 
wykrywane są większe porcje wody pochodzącej z kondensacji niż te, które rze-
czywiście powstają na powierzchni gleby. 
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Rys. 4. Urządzenie Hiltnera do szacowania natężenia kondensacji: 1 – urządzenie rejestrujące 
(samopis) z bębnem i mechanizmem zegarowym, 2 – drążek równoważący, 3 – sito kondensacyjne 
(o powierzchni 100 cm2), 4 – osłona przeciwwiatrowa (Źródło: opracowanie własne na podstawie 
Zangvil 1996, Ninari i Berliner 2002)
Fig. 4. Hiltner dew balance: 1 – recorder with drum and timer, 2 – balancing bar, 3 – condensation 
screen (with area of 100 cm2), 4 – wind shield (Source: own elaboration based on Zangvil 1996, 
Ninari and Berliner 2002)

W ocenie Agam i Berliner (2006) muszą być stosowane inne podejścia, jeżeli 
celem ma być wyznaczenie rzeczywistego osadzania rosy na powierzchni gleby. 
Korelacja między ilością rosy utworzonej na sztucznych powierzchniach oraz iloś-
cią rosy utworzonej na powierzchni gleby jest kwestionowana w wielu pracach. 
Agam i Berliner stwierdzili, że na obszarze pustyni Negev sztuczne płyty kon-
densacyjne nie mogą być używane do oceny wydajności rosy na nieporośniętej 
powierzchni gleby (Agam i Berliner 2004). Hiltner Dew Balance jest kosztowny 
i podatny na wiatr. Jego zastosowanie wymaga przestronnej, lecz osłoniętej po-
wierzchni. Utrudnione są również pomiary w temperaturze poniżej zera. Potrzebne 
są urządzenia wolne od powyższych wad i zdolne do pomiaru ilości i czasu trwania 
osadów atmosferycznych (Kidron 1998).

 Płytki porowate z czujnikami TDR

Trzecia metoda opracowana w 2015 roku polega na automatycznej rejestracji 
dynamiki wilgotności objętościowej porowatej płytki o wymiarach 19,20 x 2,90 
x 0,87 cm (rys. 5) (Nakonieczna i in. 2015). Pomiar wilgotności jest możliwy, 
ponieważ płytka wyposażona jest w pręt działający tak, jak pręty w czujnikach 
TDR (Time Domain Reflectometry). Płytka zbudowana jest z materiału, który nie 
zmienia swoich właściwości w czasie. Pozwala to zapewnić wysoką powtarzalność 
uzyskanych wyników. Zaletą metody jest natychmiastowe uzyskanie wyników, 
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dzięki szybkiemu i równomiernemu pochłanianiu wody z osadów przez kapilary 
płytki. Stosowana technika TDR gwarantuje wysoką dokładność i rozdzielczość 
pomiarów, zwłaszcza po wprowadzeniu poprawki temperaturowej (Skierucha i in. 
2008). Jest to wymagane do prawidłowego wykrycia natężenia infiltracji wody do 
płytki, ponieważ ilości powstałej wody na powierzchni są bardzo małe. Dokładność 
pomiaru podczas badań terenowych wynosi od 5,7·10–4 do 1,3·10–3 mm H2O, w za-
leżności od wymiarów płytki porowatej, które mogą być różne. 

Rys. 5. Płytka porowata z mini czujnikami TDR: 1 – osłona linii mikroskopowej, 2 – kabel sygna-
łowy, 3 – płytka porowata 192 x 29 x 8,7 cm, 4 – górna elektroda TDR, 5 – dolna elektroda TDR, 
6 – linia mikropaskowa, 7 – złącze kabla sygnałowego (Źródło: opracowanie własne na podstawie 
Nakonieczna i in. 2015)
Fig. 5. Porous plate with mini TDR sensors: 1 – microscope line shield, 2 – signal wire, 3 – porous 
plate 192 x 29 x 8.7 cm, 4 – upper TDR electrode, 5 – lower TDR electrode, 6 – microstrip line, 7 – 
signal wire connector (Source: own elaboration based on Nakonieczna et al. 2015)

 Odizolowana przestrzeń glebowa

Również niedawno, bo w 2014 r., opracowano metodę, która polega na po-
miarze wilgotności objętościowej laboratoryjnym czujnikiem wilgotności (LP/
ms) w przestrzeni glebowej, odizolowanej od reszty monolitu aluminiową barierą 
(rys. 6) (Janik i in. 2014). Obliczenia mogą być prowadzone z dowolnym, nawet 
jednogodzinnym krokiem czasowym. Zaletą metody jest pozostawienie gleby 
w stanie nienaruszonym. Ponadto nie otaczają jej żadne innowacyjne urządzenia 
pomiarowe, np. mini waga, która sprawia, że przepływ ciepła może być inny niż 
w warunkach naturalnych. Po raz pierwszy charakteryzowaną metodę zastosowano 
w badaniach przeprowadzonych na terenie Obserwatorium Zakładu Klimatologii 
i Ochrony Atmosfery Uniwersytetu Wrocławskiego. Wykazano, że maksymalny 
udział rosy i szronu w dziennym bilansie wodnym wierzchniej warstwy gleby wy-
niósł w okresie jesiennym około 0.3 mm·doba–1. W badaniach tych uwzględniono 
wpływ temperatury na odczyty aparatu TDR ustalonej wyłącznie na podstawie in-
dywidualnego eksperymentu polowego.



METODY WYZNACZANIA INFILTRACJI WODY Z ATMOSFERY ... 157

Rys. 6. Odizolowana przestrzeń gleby zaopatrzona w czujniki TDR: 1 – gleba, 2 – bariera aluminiowa 
15 x 5 x 2 cm, 3 – czujnik temperatury LP/t, 4 – czujnik wilgotności LP/ms, 5 – kabel sygnałowy 
(Źródło: opracowanie własne na podstawie Janiki i. in. 2014)
Fig. 6. Insulated soil space with TDR sensors: 1 – soil, 2 – aluminium barrier 15 x 5 x 2 cm, 3 – tem-
perature sensor LP/t, 4 – moisture sensor LP/ms, 5 – signal wire (Source: own elaboration based on 
Janik et al. 2014)

 Formuły matematyczne

Następnym sposobem szacowania infiltracji wody w okresach bezopadowych 
jest zastosowanie empirycznych formuł matematycznych. Trudność ich stosowania, 
a tym samym znalezienia skutecznych rozwiązań – wynika z konieczności okre-
ślenia wielu danych wejściowych (Agam i Berliner 2004, Scanlon i Milly 1994). 
Na przykład w kompleksowym modelu matematycznym opisanym w pracy Katata 
i in. (2007) danymi wejściowymi są: Ts – temperatura gleby (K), λ – przewodność 
cieplna gleby (W·m–1·K–1), l – utajone ciepło parowania (J·kg–1), θ – objętościowa 
zwartość wody glebowej (m3·m–3), Dw – współczynniki dyfuzji wody glebowej 
(m2·s–1), K – nienasycone przewodnictwo hydrauliczne (m·s–1), ρw – gęstość wo-
dy w stanie ciekłym (kg·m–3), Dν – współczynnik dyfuzji pary wodnej (m2·s–1), 
ρ – gęstość pary wodnej (kg·m–3). Natomiast w pracy Kosmas i in. (1998) zapre-
zentowano formułę empiryczną, w której danymi wejściowymi było Er – adsorpcja 
pary wodnej (mm), RHmin – minimalna, dzienna wilgotność względna powietrza 
(%), A – dzienna amplituda wilgotności względnej. Niestety błędne rozwiązanie 
otrzymamy nawet wtedy, gdy choć jedna z danych wejściowych jest niedoszaco-
wana lub przeszacowana (Reinhard i Reinhard 2005).
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Inna grupa modeli matematycznych to takie, w których zjawisko formowa-
nia rosy opisywane jest za pomocą relacji między wielkościami fizycznymi. Ze 
względu na stopień skomplikowania większości procesów przyrodniczych również 
i tu wymagane jest wprowadzenie wielu danych wejściowych. Ponieważ zjawi-
sko powstawania rosy zachodzi na granicy dwóch ośrodków: gleby i atmosfery, to 
obydwa muszą zostać dokładnie scharakteryzowane. Niemniej jednak podejścia 
empiryczne i fenomenologiczne są obecnie krytycznie oceniane (Varado i in. 2006, 
Agam i Berliner 2006). 

WNIOSKI

1. Do szacowania infiltracji wody z atmosfery w okresach bezopadowych sto-
suje się mikro- i makrolizymetry. Wykonanie pomiarów tymi urządzeniami nie 
pozwala jednoznacznie stwierdzić, jaka objętość skondensowanej wody pozostaje 
na powierzchni roślin, jaka na powierzchni gleby, jaka zostaje wchłonięta przez 
rośliny, a jaka przez glebę. W metodzie tej istnieje niebezpieczeństwo niedokład-
ności wynikającej z niewłaściwej interpretacji procesów fizycznych, zaś warunki 
termiczne, w których przebiega eksperyment, odbiegają od naturalnych.

2. W przypadku użycia kolektorów rosy wyznacza się raczej potencjalną zdol-
ność do powstawania wody na powierzchni gleby w wyniku kondensacji, a nie 
natężenie infiltracji. Metoda ta nie pozwala w zasadzie stosować krótszych niż jed-
nodobowe kroki czasowe.

3. Korzystanie z płytek porowatych w połączeniu z czujnikami TDR eliminuje 
wady występujące w eksperymentach mikrolizymetrycznych i wykorzystujących 
kolektory. Należy przy tym mieć na uwadze, iż materiał porowaty płytki ma inne 
właściwości fizyczne niż gleba. 

4. W metodzie z zastosowaniem odizolowanych przestrzeni glebowych wy-
posażonych w czujniki TDR wyeliminowane są niemal wszystkie wady. Dalsze 
badania powinny być prowadzone jedynie nad wpływem urządzeń pomiarowych 
na właściwości fizyczne gleby. 

5. Z uwagi na mnogość danych wejściowych koniecznych w formułach ma-
tematycznych, empirycznych i fenomenologicznych poprawa predykcji jest mało 
prawdopodobna. Modele matematyczne mogą jednak być przydatne do formalne-
go opisu rozpatrywanych tu zjawisk. 
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A b s t r a c t.  The paper presents a review of quantitative methods of determination of the intensity of 
water infiltration to the surface horizon of soil in non-rainfall periods. The review includes the following: 
lysimetric methods, methods using dew collectors and sediment gauges, method using aluminium barriers 
and TDR gauges, and models using empirical and phenomenological mathematical formulae. It is dem-
onstrated that the method using sediment gauges and the method using aluminium barriers have the most 
advantages. In both of these methods the TDR technique plays a fundamental role. Estimation of water 
infiltration in non-rainfall periods provides valuable information in the process of dosage determination, 
e.g. in injection irrigation.

K e y w o r d s: water infiltration from the atmosphere in non-rainfall periods, TDR technique, lysi-
metric methods, dew collectors, sediment gauges


