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Abstract 
 

This thesis examines the residence times of water and solutes in the Barwon River and Otway 

Catchments of Southeast Australia using stable (2H, 18O, 13C) and radioactive (3H, 14C, 36Cl) 

isotopes, major ion geochemistry, river discharge and water quality data, lumped parameter 

models (LPMs), catchment attributes and groundwater levels. In a relatively water‐scarce region 

such as this, groundwater and surface water are vitally important resources and, without which, 

the local economy and natural environment would struggle to survive.  This thesis focuses on 

three main research topics: 1) differences in groundwater and chloride residence times, and the 

age and origins of highly saline groundwater in the Barwon River Catchment, 2) mean transit times 

(MTTs) of water in headwater streams within the Otway Ranges, and the uncertainty associated 

with those MTTs, and 3) the residence times of bank storage and return flow and its influence on 

water chemistry in the upper Barwon River. 

Key conclusions from the first study are that the mean residence times (MRTs) of groundwater 

within the shallow basalt aquifer in the Barwon River Catchment are up to ~20 ka. However, there 

is considerable uncertainty in these MRTs, depending on which model is employed to estimate the 

MRTs, the possibility of carbonate dissolution, and uncertainty in the 14C activity of recharge. 

Furthermore, chloride residence times are often greater than the groundwater in which it is 

contained, due to the recycling of chloride within Lake Murdeduke and other regional saline lakes. 

This finding has broad applications to the use of the widely employed chloride mass balance 

method of estimating groundwater recharge. Lastly, the elevated groundwater salinity in the 

region is primarily due to the recycling of solutes in the area’s saline lakes with only minor 

contributions from weathering of halite, silicate and calcite minerals. 

The key conclusions from the second study are that mean transit times (MTTs) in six headwater 

streams in the Otways Catchments vary from approximately 7 to 230 years, which is significantly 

older than that found in many other headwater streams globally. This difference is likely due to 

low groundwater recharge in the region and a lack of significant near‐river sediments, which 

would otherwise act to store and later transmit water to the streams during dry times of the year. 



 
 

As with the first study, the MTTs are subject to considerable uncertainty depending on the LPM 

employed, the possibility of aggregation error, and uncertainty in the 3H activity in rainfall. 

In the third study, key findings are that bank storage and return flow has residence times varying 

from a few weeks to a few months, if not longer. In addition, the water chemistry data suggest 

that, while groundwater makes a relatively small contribution to total river discharge, it is 

nevertheless instrumental in determining river water chemistry. 

While this thesis focuses on the Barwon River and Otway Catchments of Australia, it is believed 

that the results and conclusions of this study can be applied to other regions globally. 
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Chapter 1 

Introduction 

1.1. Background 

Fresh water is one of Earth’s most important natural resources and is used extensively for 

potable water supply, agriculture, industry, and recreation.  In addition, its availability is 

critically important for the health and maintenance of all ecosystems.  Yet, at the same time, 

fresh water is a finite resource.  Less than 5% of the total volume of water on Earth is 

comprised of fresh water (Shiklamanov, 1993; Oki and Kanae, 2006;, Odlare, 2014).  Of this, 

most is locked up in the polar ice caps and as glaciers and, for this reason, is largely 

unavailable for use.  The remainder consists of groundwater and, to a lesser extent, surface 

water such as rivers and lakes.  Once considered to be separate entities, groundwater and 

surface are now widely viewed as a single resource (Winter et al., 1998).  This is because 

groundwater discharges to surface water and, in some cases, surface water recharges 

groundwater systems.  As interconnected systems, protecting and managing fresh water 

resources requires detailed understanding of both groundwater and surface water, as well 

as their interaction. 

One measure of groundwater‐surface water interaction is the concept of residence time, 

which is broadly defined as the amount of time that water spends within an aquifer before 

discharging to ground surface, such as a surface water body or a spring.  Understanding the 

residence times of water is important in a number of ways.  For example, groundwater 

having long residence times may become increasingly impacted by contaminants over time, 

which may then affect the water quality of the receiving surface water body (Modica et al., 

1998).  In addition, the residence time of water can be important to groundwater 

dependent ecosystems, as variations in residence time may affect water salinity, 

temperature, microbial activity and organic matter decomposition (Boulton and Hancock, 

2006).  Lastly, increased residence times can result in the attenuation and dispersion of 

nutrients and other solutes (Kirchner et al., 2000).  Evaluating residence times, however, is 
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not straight forward due to a number of factors, which include hydrogeochemical reactions, 

recycling of solutes as a result of precipitation and dissolution, climatic factors including 

evaporation and climate variability, complex geologic environments, and flow paths that 

vary in both time and space.  Nevertheless, determining the residence times of water and 

the solutes that it contains is critical if fresh water environments are to be protected. 

This study focuses primarily on the interaction between groundwater and rivers.  Water 

within a river may be derived from a multitude of potential sources, including groundwater, 

bank storage and return flow, overland flow, soil water, interflow, and perched aquifers, 

each of which may have differing residence times.  Of these potential inputs, bank storage 

and return flow is increasingly being viewed as important (e.g. Squillace, 1996; Claxton et 

al., 2003).  Despite this importance, however, relatively little is known about its residence 

time.  

Water within a river system begins its journey when it falls to the earth in the form of 

precipitation.  A portion of that rainfall infiltrates through the ground surface as recharge, 

travels through the unsaturated (vadose) zone and enters an aquifer system.  From there, 

the water (groundwater) travels to discharge areas such as river, lakes, or springs.  The time 

that it takes for water to travel from the recharge area to a discharge point is known as its 

transit time.  However, because water takes a myriad of pathways along its journey (some 

long, others short), water sampled from a discharge point will not have a distinct transit 

time but will instead have a distribution of transit times that can be characterised by its 

mean or, simply, its mean transit time (MTT).  Mean residence time (MRT) is a term that is 

also used frequently within the scientific literature and refers to the time that groundwater 

has resided in the aquifers before being sampled.  While strictly MRTs should be 50% of the 

MTT (McDonnell et al., 2010), these terms are commonly used interchangeably. 

MTTs and MRTs are commonly evaluated using natural cosmogenic radioactive tracers such 

as 3H, 14C, and 36Cl (Clark and Fritz 1997), which are present in small but measurable 

quantities in precipitation. Thus, as rainfall infiltrates into the ground surface, the tracers 

are carried with it.  Once isolated from the atmosphere, the tracers begin to undergo 
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radioactive decay.  With half‐lives of 12.32 years (3H), 5,730 years (14C) and 301,000 years 

(36Cl), these tracers may be used to determine residence times of up to approximately 150 

years, 40,000 years, and 1 Ma years, respectively. 

In its simplest derivation, the residence time of a water sample collected from a bore, river 

or spring can be determined from the concentration of a given tracer in the sample, the 

initial concentration of that tracer in precipitation and the radioactive decay formula (Cook 

and Herczeg, 2000): 

	
1
	∗ ln  

where t is the residence time, λ is the tracer decay constant, A0 is the initial concentration of 

tracer in precipitation, and A is the concentration of the tracer in the sample.  Use of the 

above formula to determine residence times carries a number of important and often 

invalid assumptions however.  Firstly, it is assumed that the initial tracer concentration, A0, 

has remained constant over time.  Secondly, it assumes that the sampled water has taken a 

direct flow path from the recharge area to the sampling location with no mixing or 

dispersion (commonly referred to as “piston flow”).  However, neither of these two 

assumptions generally hold true.  For example, during the 1950s and 1960s, above‐ground 

thermonuclear weapons testing released a large amount of radionuclides into the 

atmosphere, including 3H, 14C, and 36Cl, which were subsequently transported to the Earth’s 

surface with precipitation (the so‐called ‘bomb‐pulse’).  Additionally, tracer concentrations 

in rainfall, 14C in particular, have varied significantly over time (Stuiver, 1961, 1965).  Lastly, 

piston‐flow almost never exists in nature, except in the rare cases where dispersion is low, 

average linear velocity is high, or flow paths are very short (Jurgens et al., 2012).  

Nonetheless, this approach, particularly in 14C studies, has seen frequent use, e.g. Plummer 

et al., 2012; Kwicklis and Farnham, 2014.   

In recognition of the fact that water does not have a distinct age, but instead has a 

distribution of ages, residence times are increasingly being estimated through use of 

Lumped Parameter Models (LPMs), which are mathematical models of fluid transport based 
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upon idealised aquifer geometries and flow configurations (Maloszewski and Zuber, 1982; 

1996).  Utilisation of LPMs to determine residence times requires knowledge of the flow 

system being modelled (to determine the best LPM to employ), the concentration of a 

tracer within a sample, and the input history of the tracer in precipitation.  Residence times 

are then evaluated by comparing the input history of the tracer in precipitation to the 

measured concentration of that tracer within the river or in groundwater using the 

convolution integral (Maloszewski and Zuber, 1982, 1996; Maloszewski et al., 1983): 

	 	 	Ƭ 	 	 Ƭ Ƭ Ƭ 

where Ƭ is the transit time, t – Ƭ is the time that the groundwater entered the flow system, 

λ is the radioactive decay constant and g (Ƭ) is the exit age distribution function, for which 

closed form analytical solutions have been derived for many LPMs, e.g. Maloszewski and 

Zuber, 1982, 1996; Kinzelbach et al., 2002. 

Two of the most commonly used LPMs in transit time modelling are the Exponential Piston 

Flow Model (EPM) and the Dispersion Model (McGuire and McDonnell, 2006).  The EPM 

describes aquifers with two segments of flow: a portion with an exponential age distribution 

and a piston‐flow portion.  Utilisation of the EPM model requires defining a value for the 

EPM ratio, which represents the relative contribution of the exponential and piston flow 

components.  In contrast, the DM allows for hydrodynamic dispersion and requires defining 

a value of the dispersion parameter, Dp, which is the ratio of dispersion to advection.   

Use of LPMs to evaluate residence time carries a number of uncertainties, including 

aggregation error and uncertainty in the tracer input history.  Aggregation errors arise when 

two or more water inputs having different residence time distributions mix (Kirchner, 2016a, 

2016b; Stewart et al., 2016).   Residence times estimated using geochemical tracers in the 

mixed (aggregated) water tends to underestimate the actual MTT (i.e. that which would be 

calculated using the weighted average of each store).  This is due to the non‐linearity of the 

tracer input functions and, to my knowledge, has not been quantified in the field.  Likewise, 
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uncertainty in the tracer input history can also lead to error in residence time estimations.  

Tritium (3H) and 14C activities (concentrations) within rainfall have been measured globally 

for some decades (IAEA, 2016), including in southeast Australia.  However, these 

measurements are typically limited to specific locations, such as Melbourne.  Investigations 

conducted outside of these locations thus introduces uncertainty in the residence time 

estimations, as tracer data specific to these regions are generally unavailable.  Despite these 

uncertainties, when used in combination with major ion geochemistry data, groundwater 

levels and/or river discharge data, LPMs have been successfully used to assess background 

groundwater quality (e.g. Morgenstern and Daughney, 2012), evaluate sources of water 

contributing to rivers (e.g. Cartwright and Morgenstern, 2016; Duvert et al., 2016), and 

assess the role of catchment characteristics, such as runoff, land use, and size on catchment 

functioning (e.g. Cartwright and Morgenstern, 2015). 

The residence times of solutes are more difficult to evaluate.  However, if the solute in 

question behaves conservatively (i.e. it has not been recycled due to precipitation and 

subsequent dissolution and has not been retarded as a result of isotopic exchange with the 

rock matrix), then its residence time is generally equivalent to that of the water in which it is 

contained.  Chloride is a solute that is largely viewed as behaving conservatively.  In fact, this 

assumption serves as the basic premise for the widely employed chloride mass balance 

(CMB) method for estimating groundwater recharge (e.g. Allison and Hughes, 1978; Wood 

and Sanford, 1995; Scanlon et al., 2006).  If chloride was not to behave conservatively, then 

recharge estimated in this manner will underestimate the true value.  In theory, very long 

chloride residence times can be determined using 36Cl.  However, the input history of 36Cl is 

far less well known.  Lastly, solute residence times can also be estimated through 

computation of their accession time, which is defined as the amount of time required to 

accumulate a given mass of solute within a known aquifer volume as a result of input by 

precipitation (only).  Estimating residence times in this manner is relatively straightforward 

as it utilises parameters that are commonly known or which can be reasonably estimated.  
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However, the solute deposition rate in rainfall must be assumed to have remained constant 

with time, which may not always hold true. 

1.2. Objectives 

Using the Barwon River and Otway Catchments of southeast Australia as a study area, the 

broad objective of this study is to employ residence times as a means of gaining further 

understanding of river catchment functioning and groundwater‐surface water interaction.  

More specifically, major ion, stable and radioactive isotope geochemistry, river discharge 

data, and groundwater level data are used to help address the following research questions: 

1. Are water and chloride residence time equivalent?  If not, this has broad implications 

for utilisation of the chloride mass balance method for estimating groundwater 

recharge. 

2. What are the sources of water contributing to river discharge?  Are these sources 

the same in headwater streams as they are in lowland rivers? 

3. What is the residence time of bank storage and return flow? 

4. Are residence times in headwater catchments similar to those of lowland rivers? If 

not, why? 

5. What are the effects of using different models to estimate residence times? Do 

different models provide different results, how significant are those differences, and 

when do they occur? 

Located in a largely semi‐arid region of southeast Australia, the Barwon River and Otway 

catchments of Victoria suffer from water scarcity.  For this reason, the communities within 

them depend strongly on groundwater and surface water resources for their water needs, 

which include agriculture, potable water supply and industry.  Yet, at the same time, both 

surface water and groundwater are, in many cases, highly saline (Coram, 1996; Roderick, 

1988; Gill, 1989), which places limitations on their use.  The region and, in particular the 

Otway Ranges, also hold significant historical, ecological, and recreational significance.  

Thus, protecting these environments and its water resources are of utmost importance.  It is 
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hoped that the results of these investigations will not only facilitate understanding and 

protection of the Barwon River and Otway Catchments, but similar catchments globally. 

1.3. Thesis Structure and Overview of Research 

In addition to this introductory chapter, this thesis is comprised of four additional chapters: 

Chapter 2:   Differences in groundwater and chloride residence times in saline 

groundwater: The Barwon River Catchment of Southeast Australia. Addresses 

research questions No. 1 and 5. 

Chapter 3:  Mean Transit Times in Headwater Catchments: Insights from the Otway 

Ranges, Australia.  Addresses research questions No. 2 and 4. 

Chapter 4:  Bank Storage and Return Flow: Residence Times and Influence of River Water 

Chemistry in the upper Barwon River, Australia.  Addresses research 

questions No. 2 and 3. 

Chapter 5:  Conclusions. Addresses research question No. 1, 2, 3, 4 and 5. 

In Chapter 2, the processes and timescales leading to the development of highly saline 

groundwater in the Barwon River Catchment are examined using major ion, stable isotope 

(δ18O, δ2H, δ13C), and radioactive isotope (3H, 14C, 36Cl) geochemistry.  Various geochemical 

and physical processes are evaluated, including halite dissolution, mineral weathering, 

evaporation and through‐flow from the area’s numerous saline lakes.  Mean residence 

times (MRTs) of groundwater are evaluated using the radioactive isotope data, the 

radioactive decay formula and lumped parameter models (LPMs). The question of whether 

groundwater and chloride residence times are equivalent is additionally addressed through 

comparison of chloride accession times with the residence times of groundwater.  Lastly, 

this study documents environmental change within the study area over the past 20 Ka. 

In Chapter 3, mean transit times (MTTs) and the sources of baseflow in six headwater 

catchments in the Otway Basin are evaluated using 3H, major ion geochemistry, river 

discharge data and LPMs.  Uncertainties in the MTT estimates, including the choice of LPM 
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employed, uncertainty in the 3H rainfall record, aggregation error and analytical uncertainty 

are evaluated in detail.  In addition, catchment controls on MTTs and existing water quality 

impacts are assessed, and a new method for estimating groundwater recharge rates is 

proposed. 

In Chapter 4, the residence times of water and solutes in the upper Barwon River are 

evaluated using river discharge and water quality data in combination with major ion, stable 

isotope (δ18O, δ2H, δ13C), and radioactive isotope (3H, 36Cl) geochemistry.  The role of bank 

storage and return flow in maintaining river discharge and determining river water 

chemistry is evaluated.   Seasonal and short duration residence times of bank storage and 

return flow are estimated and retention of bomb‐pulse 36Cl in the environment is 

demonstrated. 

In Chapter 5, key findings from Chapters 2, 3 and 4 are summarised.  In addition, the broad 

implications of these findings are discussed, along with their relevance to understanding 

groundwater‐surface water interaction in the Barwon River and Otway Catchments, and in 

river catchments globally. 
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Abstract 

The residence times of groundwater and chloride and the processes contributing to the 

development of saline (total dissolved solids (TDS) up to 45,379 mg/L) groundwater within 

the Barwon River Catchment of southeast Australia were investigated using major ion, 

stable isotope (δ18O, δ2H, and δ13C) and radioactive isotope (3H, 14C, 36Cl) geochemistry.  The 

elevated groundwater salinity in the region is primarily due to evapotranspiration and 

recycling of solutes in saline lakes with minor contributions from weathering of halite, 

silicate and calcite minerals.  Groundwater residence times estimated from 14C vary from 

modern to ~20 ka; for groundwater with lower 14C activities, the estimated residence times 

vary significantly depending on the assumed flow model and the 14C activity of recharge. 

Chloride residence times downgradient of Lake Murdeduke (a saline through‐flow lake in 

the centre of the catchment) are greater than the corresponding groundwater residence 
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times due to the recycling of Cl within the lake.  Precise estimates of chloride residence time 

could not be determined using 36Cl due to R36Cl in precipitation being lower than that of 

groundwater. This is most likely due to R36Cl values in rainfall having been higher in the past 

than they are at present due to climate variability.  δ18O, δ2H, and δ13C values also suggest 

that the region has experienced increasingly more evaporative conditions with time.   The 

results of this study demonstrate that, while Cl is a useful tracer of hydrological processes, it 

must be applied carefully in arid and semi‐arid regions of the world.  In particular, recharge 

rates calculated using chloride mass balance may be underestimated where recycling of Cl 

has occurred.   

2.1. Introduction 

Understanding groundwater systems requires being able to account for the behaviour of 

both the water and the solutes (Edmunds, 2009).  Chloride is probably the most widely 

studied solute as it is one of the most abundant ions in groundwater and its concentration is 

readily measured.  Because its concentration is not significantly impacted by biogeochemical 

reactions, ion exchange or decay, and because it forms minerals only at very high 

concentrations, chloride is commonly used to estimate groundwater recharge rates and 

residence times (e.g., Allison and Hughes, 1978; Wood and Sanford, 1995; Scanlon et. al., 

2006).  Use of Cl in this way makes the explicit assumption that its residence time is 

equivalent to that of the groundwater in which it is contained.  However, this assumption 

may not always hold true.  For example, in arid and semi‐arid regions, Cl may be recycled 

over long timescales within saline lakes.  Secondly, diffusion of old Cl from clays into 

adjacent aquifers may occur.  Thirdly, if halite dissolution within an aquifer occurs, the halite 

represents a source of potentially very old Cl.  Each of these scenarios results in Cl having a 

longer residence time than the water in which it is contained.  If chloride residence times 

are significantly older than groundwater residence times, the use of Cl to estimate recharge 

rates or groundwater residence times will produce erroneous results.  The implications of 

this are significant in terms of managing groundwater resources, protecting ecosystems, and 

assessing salinity impacts. 
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Chloride residence times can be estimated from chloride concentrations within the 

groundwater, knowledge of aquifer thickness and porosity, and an estimate of the amount 

of chloride delivered annually via rainfall.  As an independent measure, chloride residence 

times can also be estimated using 36Cl.  With a half‐life of 301,000 years, 36Cl can be used to 

determine chloride residence times within the range of approximately 100 ka to 1 Ma (e.g. 

Bentley et. al., 1986a; Phillips et. al., 1986).   Groundwater residence times up to 

approximately 35 ka are frequently estimated in regional aquifers using 14C.  While 14C has 

been widely used as a tracer, most studies have not taken into account long‐term variations 

in the a14C of the water that recharges the aquifer nor processes such as dispersion, which 

can impact calculated residence times.   

In this study, we use 14C, 36Cl, and 3H in combination with major ion geochemistry and stable 

isotopes to understand the timescales and processes responsible for the development of 

saline groundwater within the Barwon River Catchment in southeast, Australia.  In addition, 

we examine whether groundwater residence times and chloride residence times within the 

catchment are equivalent.  While there have been a number of studies that have utilised 

both 36Cl and 14C (e.g. Bird et al., 1989; Love et al., 2000; Kulongoski et al., 2008; Plummer et 

al., 2012; Scheiber et al., 2015), this is the first application of these tracers that we know of 

that specifically addresses the potential differences between groundwater and chloride 

residence times.   The outcomes of this study will help understand the timescales and 

processes by which chloride is stored and exported from similar catchments globally, and 

will better inform the use of Cl as a tracer in saline groundwater. 

2.2. Setting 

The Barwon River Catchment is located in southwestern Victoria, Australia.  Comprising an 

area of approximately 3,900 km2 (DataSearch Victoria, 2015), the catchment is utilised 

primarily for grazing, cropping and forestry.  Settlements within the catchment include the 

major population centres of Geelong and Ballarat, as well as numerous rural communities.  

This investigation focuses primarily on that portion of the catchment located in the vicinity 

of Winchelsea and Inverleigh (Fig. 2‐1a).   
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Figure 2‐1. Map of the Barwon River Catchment near Lake Murdeduke showing a) lithology 

(DataSearch Victoria, 2015), groundwater flow and sampling locations and b) groundwater a14C, 

R36Cl and TDS. 
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The catchment has a temperate climate, with average annual rainfall ranging from 

approximately 430 mm near Inverleigh to approximately 1,600 mm in the Otway Ranges 

(Department of Environment, Land, Water and Planning, 2015).  The majority of rainfall 

occurs during the austral winter months (July to September) and, during the summer 

months, potential evaporation exceeds precipitation (Bureau of Meteorology, 2016).  The 

Barwon River is perennial (Department of Environment, Land, Water and Planning, 2015) 

and flows northwards from the Otway Ranges, which reach a maximum elevation of 

approximately 650 metres above sea level.  There are a number of permanent and semi‐

permanent brackish to hyper‐saline lakes within the study area (Tweed et al., 2011).  The 

largest of these is Lake Murdeduke, which has an area of approximately 16.6 km2, a depth of 

approximately 5 m and a mineral (‘salt’) crust that periodically forms along its shores.  From 

an analysis of regional groundwater flow paths, salt and water balances, and geochemistry, 

Coram (1996) concluded that Lake Murdeduke was a through‐flow lake, with groundwater 

entering the lake along its west shore and discharging along its east shore. 

The basement of the catchment comprises the early‐Cretaceous Otway Group, which 

consists primarily of volcanogenic sandstone and mudstone with minor amounts of shale, 

siltstone, and coal (Tickell et al., 1991). The Otway Group is overlain by Tertiary sediments 

comprising (in ascending order) the Eastern View Formation, the Demons Bluff Formation, 

the Clifton Formation, the Gellibrand Marl and the Moorabool Viaduct Sand.  The Tertiary 

sediments are in turn overlain by the Quaternary Newer Volcanics, which crop out over 

approximately 40% of the catchment.  This study is based on groundwater sampled 

primarily from the Newer Volcanics and the Moorabool Viaduct Sand (Fig. 2‐1a). 

The Moorabool Viaduct Sand is a thin (generally less than 10 m thick), discontinuous unit of 

clayey sand that crops out at various locations across the catchment, including to the west 

of Lake Murdeduke and near Winchelsea and Inverleigh.  Coram (1996) estimated that the 

hydraulic conductivity of this unit was approximately 4.3 m/day.  The Newer Volcanics have 

been broadly grouped into “older‐” and “younger‐phase” deposits.  The older‐phase Newer 

Volcanics, which are comprised mainly of weathered olivine basalt, are considered to be a 
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poor aquifer, with groundwater generally only occurring within joints, vesicles, and poorly‐

connected interflow layers.  Gill (1989) estimated that the older‐phase Newer Volcanics 

have an average transmissivity of approximately 200 m2/day (which assuming an average 

thickness of 15 m equates to a hydraulic conductivity of 13.3 m/day).  The younger‐phase 

Newer Volcanics consist of basalt, scoria, undifferentiated pyroclastics, pyroclastic surge 

deposits and pyroclastic fall deposits (Tickell et al., 1991).  They are less weathered and have 

a higher degree of fracturing than the older phase volcanics.  Coram (1996) estimated that 

the younger‐phase Newer Volcanics have an average hydraulic conductivity of 8.6 m/day.   

Together, the older‐ and younger‐phase Newer Volcanics have an average thickness of 

approximately 30 m in the study area.  Also present are Quaternary lunette deposits along 

the east shore of Lake Murdeduke and alluvium along the Barwon River (Fig. 2‐1a). 

Regional groundwater in the lower Tertiary units flows from recharge areas in the Otway 

Ranges to the north or northeast (Witebsky et al., 1995; Petrides and Cartwright, 2006).   

Flow direction within the Newer Volcanics and underlying Moorabool Viaduct Sand is more 

variable and is influenced by local topography.  Recharge occurs across the basin and 

groundwater discharges into the Barwon River (Cartwright et al., 2013a).  Shallow 

groundwater in the headwaters of the catchment generally has low (<500 mg/L) total 

dissolved solids (TDS) concentrations but in the centre of the catchment, near Lake 

Murdeduke, TDS concentrations in excess of 10,000 mg/L are common (Coram, 1996).  TDS 

concentrations as high as 1,200 mg/L have also been reported within the Barwon River 

(Cartwright et al., 2013a), which is interpreted to be the result of highly saline groundwater 

inflow (Roderick, 1988; Gill, 1989). 
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2.3. Methods 

2.3.1.  Sampling 

Samples of precipitation, groundwater, Lake Murdeduke lake water and Lake Murdeduke 

salt crust were collected from the study area between September 2014 and November 

2015.  The EC, pH and temperature of the water samples were measured in the field using a 

calibrated, TPS® hand‐held water quality meter and probes and alkalinity was determined 

using a Hach® digital titrator and reagents.  Sampling locations are shown in Figs. 2‐1a, 2‐1b 

and 2‐2. 

Precipitation samples were collected using rainfall collectors located along the east shore of 

Lake Murdeduke, on the east side of the West Barwon Reservoir and at Birnam in the Otway 

Ranges (Fig. 2‐1a).  Precipitation collectors consisted of polyethylene storage containers 

equipped with funnels positioned approximately one‐half metre above ground level.  Water 

within the containers was periodically sampled, the containers rinsed with ultrapure water 

and then replaced.  Precipitation samples were collected on six occasions at Birnam, on two 

occasions at the West Barwon Reservoir and on one occasion at Lake Murdeduke. 

Groundwater samples were collected in March 2015 from 22 groundwater monitoring bores 

that comprise part of the Victorian State Observation Bore Network (SOBN).   All but three 

of the bores are located within the vicinity of Lake Murdeduke; the remaining bores are 

located approximately 20 to 30 km to the north of the lake (Fig. 2‐1a).  The sampled bores 

are screened within the Newer Volcanics, the Moorabool Viaduct Sand or lunette deposits 

at depths ranging from approximately 8 to 65 m below ground level.   At several locations, 

adjacent bores are screened at different depths within a single geologic unit and/or 

between units.  Bore details are summarised in Table 2‐1.  Standing water levels were 

measured prior to sampling using an electronic water level tape.  Groundwater samples 

were collected using an impeller pump (shallow bores) or a piston pump (deep bores) set 

within the screened zone, with approximately three bore volumes of groundwater removed 

prior to sample collection.   
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Samples of Lake Murdeduke salt crust and lake water were collected along the east shore of 

the lake in March and June, 2015 respectively.  The lake water sample was collected from 

approximately 0.5 m below the lake water surface. 

2.3.2.  Analytical Techniques 

The groundwater samples were analysed for cations and anions, δ18O, δ2H, δ13C, 14C, 36Cl, 

and 3H (select samples only).  The precipitation and Lake Murdeduke salt crust samples 

were analysed for cations, anions and 36Cl.  The salt crust sample was dissolved in ultrapure 

water prior to analysis.  The Lake Murdeduke lake water sample was analysed for cations, 

anions, δ18O and δ2H. 

Cation analysis was conducted at Monash University using a ThermoFinnigan ICP‐OES on 

samples that had first been filtered through 0.45 µm cellulose nitrate filters and acidified to 

pH < 2 using double‐distilled 16 M HNO3.  Anions were analysed at Monash University on 

filtered, un‐acidified samples using a Metrohm ion chromatograph (IC).  The precision of the 

cation and anion analyses, based upon replicate sample analysis, is ± 2% while the accuracy, 

based on analysis of certified water standards, is ± 5%.  To assess quality control, duplicate 

samples were prepared and analysed at a rate of approximately one per every ten primary 

samples.  Total dissolved solids (TDS) concentrations were determined by summing the 

concentrations of cations and anions. 
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Figure 2‐2. Geologic cross section through the study area showing lithology and a14C, R36Cl and TDS in groundwater. 
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Bore ID  Geologic Unit 
Bore Depth  Screen Interval  Screen Mid‐point  mp  SWL  GW Elevation 

m bgl  m bgl  m bgl  m AHD  m bmp  m AHD 

26683  Basalt  8.2  6 ‐ 8  7  72.45  1.89  70.56 

110140  Basalt  28.0  22 ‐ 28  25  179.55  17.55  162.00 

110190  M. Viaduct Sand  65.0  62 ‐ 65  63.5  113.25  33.80  79.45 

110191  Basalt  50.0  45 ‐ 50  47.5  113.51  35.28  78.23 

110193  Basalt  9.0  3 ‐ 9  6  77.47  1.68  75.79 

110194  Basalt/Clay  21.0  18 ‐ 21  19.5  78.18  2.42  75.76 

110195  Basalt  9.0  6 ‐ 9  7.5  78.41  3.07  75.34 

110196  Lunette  29.5  26 ‐ 29.5  27.75  113.25  23.43  89.82 

110533  Basalt  30.1  9 ‐ 15  12  109.54  5.01  104.53 

110534  Basalt  27.0  21 ‐ 27  24  99.10  10.63  88.47 

110535  Basalt  27.0  21 ‐ 27  24  95.17  5.47  89.70 

110700  Basalt  58.0  40 ‐ 58  49  86.77  8.25  78.52 

110702  M. Viaduct Sand  26.5  23 ‐ 26.5  24.75  78.68  3.26  75.42 

110705  Basalt  46.0  34 ‐ 46  40  82.81  9.81  73.00 

110706  Basalt  12.5  6 ‐ 12.5  9.25  82.60  9.23  73.37 

110979  Basalt  13.0  7 ‐ 13  10  86.79  8.16  78.63 

111232  Basalt  27.0  21 ‐ 27  24  77.01  13.42  63.59 

111235  Basalt/Clay  34.0  28 ‐ 34  31  78.85  6.24  72.61 

111236  Basalt  15.0  12 ‐ 15  13.5  79.14  6.05  73.09 

111787  Basalt  30.5  20.5 ‐ 30.5  25.5  116.23  14.08  102.15 

112240  M. Viaduct Sand  72.0  66 ‐ 72  69  250.24  26.41  223.83 

112241  Basalt  25.0  13 ‐ 25  19  250.35  20.23  230.12 

 
Table 2‐1.  Construction details and groundwater levels for monitoring bores sampled as part of this study. m = metres, bgl = below ground level, mp = 
measuring point, m AHD = metres Australian Height Datum, SWL = Standing Water Level, GW = Groundwater. SWL for 111787 provided by D. Banfield 
(pers. comm., 2015). 
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Stable isotopes were analysed at Monash University using Finnigan MAT 252 and 

ThermoFinnigan DeltaPlus Advantage mass spectrometers.  δ18O values were determined 

via equilibration with He‐CO2 at 32 ᵒC for 24 to 48 hours in a ThermoFinnigan Gas Bench.  

δ2H was measured by reaction with Cr at 850 ᵒC using an automated Finnigan MAT 

H/Device.  δ18O and δ2H were measured relative to internal standards calibrated using IAEA, 

SMOW, GISP and SLAP.  Data were normalised following methods outlined by Coplen (1988) 

and are expressed relative to V‐SMOW.  Precision (1σ), based on replicate analysis, is ± 0.1% 

for δ18O and ± 1% for δ2H.  CO2 from dissolved inorganic carbon (DIC) was liberated by 

acidification using H3PO4 in a He atmosphere in a ThermoFinnigan Gas Bench.  δ13C values 

are expressed relative to PDB and the precision, based on replicate samples, is ± 0.2%. 

36Cl analysis was conducted at the Australian National University (ANU) using accelerator 

mass spectrometry (AMS) and techniques described by Fifield (1999) and Fifield et al. 

(2013).  36Cl activities are expressed as R36Cl, where R36Cl = 36Cl/Cl x 10‐15.  Uncertainties in 

the R36Cl values are derived from the counting statistics of the number of 36Cl counts 

combined in quadrature with a 3% reproducibility uncertainty.  Uncertainties for the 

samples measured range between 5 and 6%. 

14C analysis was performed at the Rafter Radiocarbon Laboratory of the Institute of 

Geological and Nuclear Sciences (GNS) in Lower Hutt, New Zealand.  Analysis was conducted 

by first converting the DIC in the water samples to CO2 using H3PO4, re‐combusting the CO2 

with silver wire to remove sulphur, and converting the CO2 to graphite.  14C activities were 

then determined on the graphite using AMS. 14C activities (a14C) are expressed as pMC 

(percent modern carbon) where pMC = 100% corresponds to 95% of the 14C activity of the 

National Bureau of Standards (NBS) oxalic acid standard (Stuiver and Polach, 1977). 

3H analysis was conducted at the GNS Water Dating Laboratory in Lower Hutt, New Zealand.  

The samples were distilled and electrolytically enriched prior to analysis by liquid 

scintillation counting, as described by Morgenstern and Taylor (2009).  3H activities are 

expressed in tritium units (TU) with a relative uncertainty and quantification limit of ± 2% 

and 0.02 TU, respectively. 
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2.3.3.  Groundwater Residence Times 

Groundwater residence times were estimated from the measured 14C activities of DIC via: 

  	 ∗ ln	 	 	           (2‐1) 

(Clark and Fritz, 1997), where λ is the 14C decay constant (1.21 x 10‐4 yr‐1), A is the measured 

14C activity, A0 is the initial 14C activity in the recharging water (assumed to be 100 pMC), 

and q is the proportion of DIC derived from the recharging water.  Use of this approach 

assumes that q is known, or can be reasonably estimated, and that A0 has remained 

constant over time.  It is also assumed that the sampled water has taken a direct flow path 

from the point of recharge to the sampling point with no mixing or dispersion (i.e., piston 

flow).  These are simplifying assumptions; nevertheless, Eq. (2‐1) is commonly used to 

estimate groundwater residence times. 

Groundwater residence times were also estimated using TracerLPM (Jurgens et al., 2012), 

which is an Excel‐based program that estimates mean residence times (MRTs) using lumped 

parameter models (LPMs).  Use of this approach readily allows variation in A0 with time to 

be accounted for.  In addition, it is not necessary to assume piston flow.  However, LPMs are 

based upon simplified aquifer geometries, which may not always strictly apply to a given 

flow system.  Furthermore, tracer input histories are in many cases incomplete and must 

therefore be interpolated.  Nonetheless, the use of LPMs allows the impact of processes 

such as dispersion on 14C activities to be addressed.   

2.3.4.  Chloride Residence Times  

Chloride residence times may be estimated using measured R36Cl values in groundwater 

and: 

∗ ln              (2‐2) 

(Bentley et al., 1986a), where λ is the 36Cl decay constant (2.3 x 10‐6 yr‐1), R is the measured 

R36Cl, R0 is the initial R36Cl in recharge and Rse is the secular R36Cl due to hypogene 

(subsurface) production.  As with 14C, use of Eq. (2‐2) assumes that R0 is both known and 
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time invariant.  Rse, which largely depends on the amount of uranium and thorium in the 

aquifer matrix, matrix porosity, and the Cl content of groundwater, is difficult to determine 

but only becomes significant after about five half‐lives (Clark and Fritz, 1997). 

Chloride residence or accession times can also be estimated from: 

∗ ∗             (2‐3) 

where Clgw is the chloride concentration in groundwater in mg/m3, mCl is the chloride 

deposition rate from precipitation in mg/m2/year, b is the saturated thickness of the aquifer 

in m, and n is aquifer porosity.  Eq. (2‐3) allows estimates of the time required for Cl in 

groundwater to accumulate using parameters that are commonly known, or which can 

easily be estimated.  However, the Cl deposition rate is implicitly assumed to have remained 

constant with time, runoff is considered to be negligible and input by precipitation is 

assumed to be the only source of chloride within the aquifer. 

2.4. Results 

Groundwater elevations and the geochemistry of precipitation, groundwater, and Lake 

Murdeduke lake water and salt crust are summarised in Tables 2‐1 and 2‐2. 

2.4.1.  Groundwater Elevations and Head Gradients 

Groundwater elevations ranged from approximately 63.59 m AHD at bore 111232 to 230.12 

m AHD at bore 112241.  Shallow groundwater flow direction is generally to the east‐

southeast, except for an area of groundwater mounding immediately to the east of Lake 

Murdeduke (Figs. 2‐1a, 2‐1b and 2‐2).  Horizontal head gradients ranged from 0.002 to 

0.008.  Vertical head gradients ranged from 0.003 to 0.586 and were downward except at 

bore pairs 110190/110191 and 110194/110195, which are located between Lake 

Murdeduke and the Barwon River, where the gradients were upwards. 
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Location  Sample Date 

Temp.  EC  pH  TDS  HCO3  Cl Br SO4 Na  Mg  K  Ca  δ13C  δ18O  δ2H  d‐excess  R36Cl  a14C  3H 

Cl/Br  Na/Cl  SI Calcite 

oC  µS/cm  S.U.  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  ‰  ‰  ‰  ‰  x 1015  pMC  TU 

Groundwater 

26683  12/03/2015  15.0  32,000  7.81  18,524  771  10,074  30.7  729  6,324  448  66.3  50.0  ‐13.2  ‐2.8  ‐24  ‐1.8  27.2  86.8  0.511  741  0.97  0.55 

110140  11/03/2015  17.0  14,770  7.56  8,262  590  4,227  14.6  603  2,193  534  24.2  52.4  ‐17.3  ‐5.2  ‐36  6.0  24.9  52.8  ‐  653  0.80  0.25 

110190  10/03/2015  16.3  53,100  7.31  45,379  468  26,057  95.0  1,532  14,820  2,058  133.9  197  ‐12.7  ‐0.7  ‐16  ‐10.4  27.7  21.0  ‐  618  0.88  0.68 

110191  10/03/2015  15.4  18,290  7.75  11,189  730  5,892  15.8  472  3,764  267  19.0  7.1  ‐10.8  ‐3.4  ‐28  ‐0.7  24.4  62.7  ‐  839  0.99  ‐0.30 

110193  13/03/2015  14.0  4,250  7.64  2,685  712  861  3.3  214  658  103  8.9  28.7  ‐13.1  ‐4.9  ‐34  5.6  44.5  83.3  0.127  588  1.18  0.16 

110194  10/03/2015  ‐  64,100  7.64  44,099  620  25,636  85.4  1,676  13,677  2,048  157.4  181  ‐12.9  ‐0.7  ‐16  ‐10.7  23.5  30.8  ‐  677  0.82  1.06 

110195  10/03/2015  14.7  21,980  6.29  13,335  359  7,618  22.6  531  4,158  514  45.5  35.8  ‐14.4  ‐3.2  ‐26  0.1  26.5  70.3  ‐  761  0.84  ‐1.41 

110196  10/03/2015  ‐  15,990  7.53  9,275  922  4,790  14.8  257  2,846  356  6.1  68.2  ‐15.6  ‐3.3  ‐29  ‐2.0  24.4  82.6  0.010  729  0.92  0.55 

110533  11/03/2015  ‐  5,300  7.87  2,914  444  1,262  4.9  212  779  114  13.2  64.4  ‐16.6  ‐4.7  ‐31  6.3  30.6  87.5  1.399  581  0.95  0.59 

110534  11/03/2015  14.7  8,880  7.73  5,067  612  2,417  9.2  311  1,473  176  1.8  40.6  ‐15.6  ‐4.9  ‐30  9.2  22.4  42.9  0.005  590  0.94  0.41 

110535  11/03/2015  15.7  6,470  8.00  3,641  386  1,709  5.9  284  956  191  18.4  70.0  ‐16.1  ‐5.0  ‐33  6.8  23.7  55.9  ‐  658  0.86  0.66 

110700  12/03/2015  16.8  67,900  7.61  43,151  761  24,890  86.4  1,935  13,056  2,057  118.1  214  ‐13.2  ‐1.0  ‐16  ‐8.1  28.0  22.9  ‐  649  0.81  1.20 

110702  10/03/2015  ‐  63,300  7.66  43,975  781  25,396  85.3  1,616  13,620  2,028  130.0  282  ‐12.7  ‐0.5  ‐16  ‐12.4  29.0  24.4  ‐  671  0.83  1.33 

110705  12/03/2015  17.5  36,700  7.86  22,074  293  12,174  40.9  1,395  6,748  894  139.9  329  ‐15.8  ‐2.4  ‐24  ‐4.5  32.8  6.8  ‐  671  0.85  0.96 

110706  12/03/2015  17.8  10,490  8.33  5,521  503  2,745  11.1  328  1,633  231  18.6  34.8  ‐17.5  ‐3.8  ‐30  0.7  30.2  80.6  0.826  559  0.92  0.85 

110979  12/03/2015  15.3  14,370  7.94  8,123  664  3,918  15.4  628  2,457  316  28.4  39.5  ‐16.4  ‐4.0  ‐31  1.7  28.2  76.6  ‐  574  0.97  0.55 

111232  13/03/2015  15.9  59,200  7.37  37,047  583  20,322  72.9  2,530  10,695  2,024  173.7  606  ‐15.4  ‐1.6  ‐20  ‐6.6  30.5  7.5  ‐  628  0.81  1.20 

111235  12/03/2015  15.7  10,930  7.76  6,140  464  2,940  12.2  459  1,720  213  52.4  269  ‐14.4  ‐5.3  ‐34  8.6  23.5  18.0  ‐  542  0.90  1.09 

111236  12/03/2015  14.8  11,130  7.79  6,514  749  2,950  12.0  481  1,911  222  31.3  139  ‐12.5  ‐5.3  ‐34  8.0  23.4  64.0  ‐  553  1.00  1.02 

111787  20/01/2015  ‐  4,345  7.81  2,600  447  1,093  3.3  108  776  120  17.5  31.0  ‐13.8  ‐5.2  ‐34  8.0  ‐  69.5  0.002  741  1.09  0.24 

112240  11/03/2015  17.4  3,820  7.56  2,289  737  759  2.8  101  550  101.5  5.1  15.1  ‐16.0  ‐5.6  ‐35  9.4  32.8  37.2  ‐  620  1.12  ‐0.10 

112241  11/03/2015  16.5  2,530  7.92  1,621  717  364  1.3  48  380  65.5  3.5  10.4  ‐14.9  ‐5.6  ‐36  8.7  53.7  71.4  0.073  618  1.61  0.12 

Precipitation 

Birnam  27/09/2014  22.1  80.3  6.49  25  5.7  8.5  0.02  1.5  5.1  0.7  2.6  0.8  ‐  ‐4.4  ‐22  14.0  13.7  ‐  2.446  962  0.93  ‐ 

Birnam  20/12/2014    ‐  ‐  ‐  ‐  ‐  ‐  ‐  ‐  ‐  ‐  ‐  ‐  ‐0.8  ‐10  ‐3.8  20.1  ‐  ‐  ‐  ‐  ‐ 



28 
 

Location  Sample Date 

Temp.  EC  pH  TDS  HCO3  Cl Br SO4 Na  Mg  K  Ca  δ13C  δ18O  δ2H  d‐excess  R36Cl  a14C  3H 

Cl/Br  Na/Cl  SI Calcite 

oC  µS/cm  S.U.  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  ‰  ‰  ‰  ‰  x 1015  pMC  TU 

Birnam  9/05/2015  ‐  94.9  5.67  43  11.3  15.7  0.04  2.1  6.5  1.1  5.2  1.3  ‐  ‐4.5  ‐24  12.2  ‐  ‐  ‐  981  0.64  ‐ 

Birnam  18/05/2015  12.4  73.6  6.48  30  0.6  15.6  0.05  2.1  7.7  1.0  1.9  0.8  ‐  ‐5.4  ‐30  13.4  ‐  ‐  ‐  712  0.76  ‐ 

Birnam  18/07/2015  7.4  64.8  5.44  29  5.7  10.6  0.03  1.4  4.3  0.9  4.3  1.1  ‐  ‐5.8  ‐33  13.9  ‐  ‐  ‐  908  0.63  ‐ 

Birnam  5/11/2015  ‐  67.0  5.88  29  7.3  10.2  0.03  1.8  5.4  0.8  2.8  0.9  ‐  ‐3.4  ‐16  11.1  ‐  ‐  ‐  764  0.81  ‐ 

W. Barwon Res.  18/07/2015  8.8  61.9  4.34  25  0.0  14.1  0.04  1.6  5.0  0.8  1.8  0.9  ‐  ‐5.6  ‐30  15.4  19.1  ‐  ‐  808  0.55  ‐ 

W. Barwon Res.  5/11/2015  ‐  68.9  4.62  28  2.4  13.5  0.03  1.5  6.3  1.0  2.4  0.9  ‐  ‐3.5  ‐17  11.1  ‐  ‐  ‐  959  0.72  ‐ 

L. Murdeduke  18/05/2015  ‐  77.1  5.76  29  0.2  15.4  0.05  1.4  8.2  1.3  0.4  1.6  ‐  ‐3.7  ‐26  4.1  20.2  ‐  ‐  637  0.83  ‐ 

Lake Murdeduke 

Lake Water  20/06/2015  8.2  106,300  8.47  240,480  615  123,658  355  6,162  65,406  7,656  434  98  ‐  ‐2.3  ‐25  ‐6.2  ‐  ‐  ‐  786  0.82  1.45 

Salt Crust  10/03/2015  ‐  ‐  ‐  ‐  0.0  30.7  0.01  0.2  18.9  0.2  BDL  BDL  ‐  ‐  ‐  ‐  29.0  ‐  ‐  4,841  0.95  ‐ 

 
Table 2‐2.  Geochemistry results of groundwater, precipitation and Lake Murdeduke lake water and salt crust.  Saturation indices for calcite (SIcalcite) 
calculated using PHREEQC.  Results for 111787 provided by D. Banfield (pers. Comm., 2015). Cl/Br and Na/Cl ratios are molar. 
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2.4.2.  Major Ion Geochemistry 

2.4.2.1.  Precipitation  

The EC of precipitation ranged from 61.9 to 94.9 µS/cm while TDS ranged from 25 to 43 

mg/L.  Cl concentrations of the precipitation ranged from 8.5 to 15.7 mg/L, which is higher 

than the mean concentrations reported by Blackburn and McLeod (1983) for Kybybolite (6.6 

mg/L) in western Victoria and by Crosbie et al. (2012) for Melbourne (5.36 mg/L).  The 

higher Cl concentrations in rainfall in the Barwon River Catchment may be due to 

evaporation within the collectors, aeolian transport of salt from Lake Murdeduke and/or 

addition of salts previously captured by overlying vegetation. 

Molar Cl/Br ratios of precipitation ranged from 637 to 981 (Fig. 2‐3a), which are slightly 

higher than the value of ~650 which characterises seawater and coastal rainfall (Drever, 

1997; Davis et al. 1998, 2001).  Molar Na/Cl ratios (Fig. 2‐3b) ranged from 0.55 to 0.93, 

which are similar to that of both seawater (~0.86) and rainfall in southeast Australia (0.6 to 

1.1, Hutton and Leslie, 1958; Blackburn and McLeod, 1983; Crosbie et al., 2012). 

2.4.2.2.  Lake Murdeduke Water and Salt Crust  

The water from Lake Murdeduke had an EC of 106,300 µS/cm, a TDS concentration of 

240,480 mg/L, and a Cl concentration of 138,812 mg/L.  The TDS concentration is higher 

than that previously reported by Tweed et al. (2011) for the period 1965 to 2008.  The molar 

Cl/Br ratio of the lake water was 786 while that of the salt crust was 4,841. 
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Figure 2‐3: Geochemistry results showing: a) Cl/Br ratios and b) Na/Cl in groundwater (blue circles) 
and in precipitation (red circles), and c) molar abundance (% mass) of chloride, sodium and 
bicarbonate in groundwater. Cl/Br and Na/Cl ratios are molar.   
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2.4.2.3.  Groundwater  

The EC of the groundwater ranged from 2,530 to 67,900 µS/cm while TDS ranged from 

1,621 to 45,379 mg/L (Fig. 2‐2).  Groundwater from four of the observation bores in close 

proximity to, and immediately downgradient of, Lake Murdeduke (110190, 110194, 110700 

and 110702; Figs. 2‐1b, 2‐2) had TDS concentrations that exceed 40,000 mg/L.  Two of these 

bores (110190 and 110702) are screened within the Moorabool Viaduct Sand while the 

remaining two (110194 and 110700) are screened within basalt.  The lowest TDS 

concentrations were at bores 112240 and 112241, which are located approximately 30 km 

to the north of Lake Murdeduke.  At locations where two or more bores are screened at 

different depths, TDS generally increases with depth below ground surface. The one 

exception to this is bore pair 111235/111236, where TDS varies little with depth. 

Cl concentrations in groundwater range from 364 to 26,057 mg/L and the relative molar 

abundance of Cl increases from 44% of total anions at TDS = 1,621 mg/L to more than 90% 

at TDS > 12,000 mg/L (Fig. 2‐3c).  In contrast, HCO3 decreases in relative abundance from 

approximately 50% at TDS = 1,621 mg/L to <3% at TDS > 12,000 mg/L.  Sulphate 

concentrations range from 48 to 2,530 mg/L and SO4 constitutes <5.5% of total anions.  Na 

is the dominant cation (67 to 88% on a molar basis) and its concentration is strongly 

correlated with TDS.  Mg, Ca and K constitute 6 to 15%, <6.5% and <1.5% of total cations, 

respectively. 

Molar Cl/Br ratios of the groundwater range from 542 to 839 and do not vary significantly 

with TDS (Fig. 2‐3a).  Cl/Br ratios scatter around the ratio of seawater and coastal rainfall 

and overlap with those of the local precipitation.  Molar Na/Cl ratios range from 0.8 to 1.6 

and are generally higher in groundwater with TDS < 3,000 mg/L (Fig. 2‐3b). 

2.4.3.  Stable Isotopes (δ2H, δ18O, δ13C) 

δ2H and δ18O values of groundwater and Lake Murdeduke lake water are illustrated in 

Figure 2‐4a along with the Melbourne Meteoric Water Line (MMWL) and the Global 

Meteoric Water Line (GMWL), which are defined as δ2H = 7.43 * δ18O + 8.6 (Hughes and 
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Crawford, 2012) and δ2H = 8.0 * δ18O + 10 (Craig, 1961), respectively.  The δ2H and δ18O 

values of groundwater define an array with a slope of 3.9 to the right of the MMWL, 

indicating that evaporation occurred during or prior to recharge (Clark and Fritz, 1997).  The 

array intercepts the MMWL at approximately δ2H = ‐38‰ and δ18O = ‐6.5‰, which are 

lower than the weighted average δ2H and δ18O values of modern rainfall in Melbourne 

located 100 km to the east (δ2H = ‐28.4‰, δ18O = ‐4.98‰; Hughes and Crawford, 2012).  

The δ2H and δ18O values of Lake Murdeduke water lie close to the same trend line as the 

groundwater samples.  Deviation from the GMWL can be expressed as deuterium excess (d), 

where d = δ2H – 8 * δ18O (Dansgaard, 1964) and there is a strong correlation between TDS 

and deuterium excess (Fig. 2‐4b). 

The δ13C values of DIC in groundwater range from ‐17.5‰ to ‐10.8‰, with an average value 

of ‐14.6‰.  There is no correlation between δ13C values and HCO3, Ca or Mg concentrations, 

depth below ground surface, or TDS.  However, the four samples (bores 110190, 110194, 

110700 and 110702) having the highest TDS concentrations (>43,000 mg/L) have relatively 

similar δ13C values (‐13.2 to ‐12.7‰). 

2.4.4.  Radioisotopes (14C, 3H, 36Cl) 

14C and 36Cl activities of the groundwater are illustrated in Figs. 2‐1b and 2‐2 and 

summarised in Table 2‐2.  a14C of groundwater range from 6.8 pMC at bore 110705 to 87.5 

pMC at bore 110533.   West of Lake Murdeduke, there is a decrease in a14C in groundwater 

eastwards in the direction of flow.  Groundwater a14C to the east of, and downgradient of, 

Lake Murdeduke are higher than those immediately upgradient of the lake; a14C also 

decrease in the direction of groundwater flow.  At locations where two or more bores are 

screened at different depth intervals, a14C are lower in the deeper bore (Fig. 2‐2). 

There is generally no correlation between δ13C values and a14C.  However, in groundwater 

with a14C <31 pMC (bores 110190, 110194, 110700, 110702, 110705, 111232 and 111235) 

there is a trend of decreasing δ13C values with decreasing a14C (Fig. 2‐5a).  There is also no 
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correlation between a14C and TDS; however, the four samples with the highest TDS 

concentrations (>43,000 mg/L) have relatively similar a14C (21 to 31 pMC). 

Aside from one outlier (bore 111235), groundwater may be divided into two populations 

using deuterium excess and a14C (Fig. 2‐5b).  The first population is characterised by a14C 

<31 pMC and d‐excess values <‐4.5‰.  This groundwater is from bores 110190, 110194, 

110700, 110702, 110705 and 111232, which also have the highest TDS concentrations (Fig. 

2‐4b).  The second population is characterised by a14C > 37 pMC and d‐excess values >‐2‰.   

Both populations demonstrate increasingly negative d‐excess values with increasing a14C 

and, although the data are scattered, the trends have similar slopes. 

3H activities of groundwater ranged from below detection at bores 110196, 110534 and 

111787 to 1.399 TU at bore 1110533.  Bore 1110533 is located approximately seven km to 

the northwest of Lake Murdeduke and groundwater from this bore also had the highest a14C 

(87.53 pMC).  In general, measurable 3H activities were only present in shallow (<15 m 

below ground level) groundwater with a14C >80 pMC (Fig. 2‐6). 

R36Cl values of precipitation ranged from 13.7 to 20.2x10‐15.  Three of the four samples have 

R36Cl values of approximately 20x10‐15, which are similar to the predicted R36Cl value of 

rainfall of ~20x10‐15 for this region (Davie et al., 1989).  R36Cl values of groundwater (Figs. 2‐

1b and 2‐2) ranged from 22.4 to 53.7x10‐15, with the highest values being recorded in the 

groundwater from bores 112241 (53.7x10‐15) and 110193 (44.5x10‐15).  Bore 112241 is 

located approximately 30 km to the north of Lake Murdeduke while bore 110193 is located 

approximately 5 km to the southeast of the lake.  Excluding these two samples, the R36Cl of 

the groundwater clusters between 22 and 33 x10‐15 with an average value of 27.0x10‐15.  

This average value is similar to that of the Lake Murdeduke salt crust sample (29.0x10‐15) but 

is higher than that of the precipitation samples.  R36Cl values do not correlate with a14C (Fig. 

2‐7) or with Cl concentration (Fig. 2‐8).   
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Figure 2‐4: Stable isotope results showing: a) δ2H and δ18O for groundwater and Lake Murdeduke 
water relative to the Melbourne Meteoric Water Line (MMWL), the Global Meteoric Water Line 
(GMWL) and Melbourne rainfall, and b) deuterium excess as a function of TDS for groundwater. 
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Figure 2‐5: a14C in groundwater as a function of: a) δ13C and b) deuterium excess. 
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Figure 2‐6: Tritium activity as a function of a14C in groundwater 
 

 

 
Figure2‐7: R36Cl as a function of a14C in groundwater 
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Figure 2‐8: R36Cl in groundwater and in precipitation as a function of Cl‐ concentration 
 

2.5. Discussion 

The major ion and isotope geochemistry of the precipitation, groundwater, Lake Murdeduke 

water and salt crust samples, in combination with groundwater elevations, allow a 

comprehensive understanding of hydrogeologic and geochemical processes, groundwater 

and chloride residence times, and the climatic controls relating to the development of saline 

groundwater in the Barwon River Catchment. 

2.5.1.  Groundwater Flow 

The distribution of hydraulic heads and a general decline in a14C implies that the 

groundwater flows from northwest to southeast across the study area.  The area to the 

northwest of Lake Murdeduke is interpreted to be a regional recharge area, while the 

upward head gradients to the southeast of the lake imply that there is groundwater 

discharge close to and into the Barwon River.   TDS concentrations of groundwater increase 
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from ≤6,000 mg/L northwest of Lake Murdeduke to >20,000 mg/L southeast of the lake (Fig. 

2‐1b). 14C activities are also higher in groundwater to the southeast of the lake than to the 

northwest (Figs. 2‐1b, 2‐2).  This implies that Lake Murdeduke is a through‐flow lake, as 

proposed by Coram (1996), and that shallow groundwater to the east of the lake is 

recharged by highly saline lake water.   

The Moorabool Viaduct Sand appears to play an important role in the distribution of 

groundwater salinity within the catchment.  The highest TDS concentrations occur either 

within (bores 110190 and 110702) or immediately above (bores 110194, 110700, 110705 

and 111232) this unit.  As discussed above, this saline groundwater reflects saline through‐

flow from Lake Murdeduke.  The full aerial extent of the unit is not known; however, it may 

occur below or in close proximity to the lake. 

2.5.2.  Geochemical Processes 

The observations that Cl/Br ratios of groundwater range from 542 to 839, do not vary 

appreciably with increasing TDS, and are similar to those of both seawater and local 

precipitation (Fig. 2‐3a) indicates that, in common with the majority of groundwater in 

southeast Australia (Cartwright et al., 2004; Bennetts et al., 2006), halite dissolution is not a 

significant contributor to groundwater salinity.  Because Cl/Br ratios in halite generally 

exceed 104 (McCaffrey et al., 1987; Herczeg and Edmunds, 2000), substantial halite 

dissolution would be expected to result in much higher Cl/Br ratios than those observed.  In 

addition, other than salt crusts that periodically form along the shores of Lake Murdeduke, 

there are no known deposits of halite within the study area.  The salt crust from Lake 

Murdeduke had a Cl/Br ratio of approximately 4,800, which is much higher than that of 

groundwater.  While dissolution of salt crust most likely occurs periodically, the lack of 

elevated Cl/Br ratios implies that this salt is not a major contributor to groundwater salinity. 

Molar Na/Cl ratios of groundwater are generally similar to those of both seawater and 

precipitation and do not vary markedly with increasing TDS (Fig. 2‐3b).  Only in low TDS 

groundwater are more elevated Na/Cl ratios (up to 1.6) evident, which suggests that only 
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minor weathering of silicate minerals occurs.  In addition, there is no correlation between 

δ13C values and HCO3, Ca or Mg concentrations, implying that calcite and/or dolomite 

dissolution are not significant processes.  This is consistent with there being no major 

carbonate deposits in the study area, although calcite minerals may be present as cements, 

veins or evaporite minerals within the Lake Murdeduke (Tweed et al., 2011).  Groundwater 

δ13C values are variable (‐17.5 to ‐10.8‰), which is likely the result of minor dissolution of 

calcite, in combination with a variable δ13C signature of through‐flow from Lake Murdeduke.   

Decreasing molar abundance of bicarbonate with increasing TDS (Fig. 2‐3c) suggests that 

precipitation of calcite minerals occurs as a result of evapotranspiration.  This hypothesis is 

supported by the observation that, with but three exceptions (bores 110191, 110195 and 

112241), the groundwater is oversaturated with respect to calcite (Table 2‐2, saturation 

indices calculated using PHREEQC: Parkhurst and Appelo, 2013). 

2.5.3.  Climatic Controls 

Both δ13C values and a14C of groundwater southeast (down gradient) of Lake Murdeduke 

decrease in the direction of groundwater flow (Fig. 2‐5a).  In addition, the deuterium excess 

increases and TDS decreases in the flow direction (Fig. 2‐4b), implying that the groundwater 

close to Lake Murdeduke is more evaporated than water further down the flow path.  The 

decrease in a14C is due to radioactive decay as groundwater moves away from Lake 

Murdeduke.  There are no processes, however, that can decrease the TDS of groundwater 

along a flow path.  Likewise, in the absence of high‐temperature water‐rock interaction, 

there are no processes that increase d‐excess (Clark and Fritz, 1997).  These trends, 

therefore, most likely represent a progressive increase in evaporation at Lake Murdeduke 

over time.  Similarly, as there are few processes that decrease the δ13C values of DIC in 

groundwater (Clark and Fritz, 1997), it is also likely that the variation in groundwater δ13C 

values also reflect changes to the δ13C values of Lake Murdeduke water over time as a result 

of evaporation.  Although enrichment of δ2H and δ18O in evaporating water is well 

documented, comparatively little is known about the effect of evaporation on δ13C values.  
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However, in a series of laboratory experiments, Horton et al. (2015) demonstrated that 

evaporation of lake water can lead to enrichment in δ13C of dissolved inorganic carbon (DIC) 

due to equilibrium exchange with atmospheric carbon dioxide.  The data from this study 

may represent the first field scale evidence of variable δ13C enrichment due to changes in 

the degree of evaporation of lake water. 

2.5.4.  Groundwater Residence Times 

Determination of groundwater residence times using Eq. (2‐1) requires an estimate of q, the 

proportion of DIC derived from the recharging water.  While there are no limestones in the 

Barwon River Catchment, minor dissolution of calcite from veins, cements, and the soil zone 

is still possible.  Since the δ13C of such calcite is unknown and can potentially be variable 

(Quade et al., 1995; Quade and Cerling, 2013), it is not possible to estimate the proportion 

of DIC contributed from calcite dissolution using isotope mass balance (e.g. Ingersol and 

Pearson, 1964; Tamers, 1967; Fontes and Garnier, 1979).  Additionally, such calculations 

assume predominantly closed system dissolution of calcite whereas open‐system calcite 

dissolution in the unsaturated zone may also occur and may increase δ13C values without 

significantly impacting a14C (Clark & Fritz, 1997; Cartwright et al., 2013b).  Similarly, if calcite 

precipitation has occurred, the major ion geochemistry does not allow the proportion of DIC 

derived from carbonate dissolution to be estimated.   

The highest recorded a14C of 87.53 pMC is from bore 110533, which is in the recharge area 

northwest of Lake Murdeduke. This groundwater has a 3H activity of ~1.4 TU, which 

suggests that the groundwater was recently recharged.  Assuming that the 14C in this 

groundwater is modern, this implies that there has been a contribution of ~12% old carbon 

from the aquifer matrix. Estimates of between 0 and 17% contribution by calcite dissolution 

to DIC in groundwater (i.e. q values of 0.83 to 1.0) from non‐carbonate aquifers in southeast 

Australia were made by Love et al. (1994), Cartwright et al. (2010, 2012), Atkinson et al. 

(2014) and Raiber et al. (2015).  In keeping with those studies, q values of between 0.85 and 

0.95 are adopted here.  A q value of 0.85 is frequently cited as typical for non‐carbonate 
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aquifers (e.g., Clark and Fritz, 1997) and the groundwater chemistry data indicate that at 

least some calcite dissolution is occurring, implying that q is less than 1.0.   For these q 

values, groundwater residence times calculated using Eq. (2‐1) vary from modern at bores 

26683, 110193 and 110533 to 21,860 years at bore 110705 (Table 2‐3). 

The mean residence time (MRT) of groundwater was also estimated using the Piston Flow 

Model (PFM) and the Dispersion Model (DM) within TracerLPM.  The PFM, which assumes 

that no hydrodynamic dispersion occurs between the recharge area and the sampling point, 

is similar to the use of Eq. (2‐1) except that A0 can be varied with time.  In contrast, the DM 

allows for variable degrees of dispersion through use of the dispersion parameter Dp.  The 

dispersion parameter represents the ratio of dispersion to advection and, as its value 

approaches zero, advection becomes the dominant process controlling tracer transport.  

The DM can apply to a variety of aquifer configurations and is considered to best represent 

the flow system within the study area.  In this study, two values of the dispersion parameter 

were employed, 0.05 and 0.5, as the range defined by these values applies to most flow 

systems of this scale (Zuber and Maloszewski, 2001; Gelhar et al., 1992).   The 14C record for 

the southern hemisphere in Jurgens et al. (2012) was used for A0.  As with the calculations 

above, it was assumed that there was a contribution of between 5 and 15% 14C‐free carbon 

to the DIC. 

MRTs estimated using the PFM varied from modern at bores 26683, 110193 and 110533 to 

25,165 years at bore 110705 (Table 2‐3, Fig. 2‐9).  At most locations, MRTs calculated using 

the PFM exceeded those determined using Eq. (2‐1) by less than 10%, with the relative 

difference increasing as residence time increased.  For groundwater with a14C > ~70 pMC, 

MRTs calculated using the PFM were shorter than those determined using Eq. (2‐1).  This is 

due to the fact that atmospheric a14C (A0) within the southern hemisphere has often been 

below 100 pMC, which Eq. (2‐1) does not account for.  MRTs estimated using the DM varied 

from modern at bores 26683, 110193 and 110533 to 57,510 years at bore 110705 (Table 2‐

3, Fig. 2‐9).  MRTs calculated using the DM were typically longer, but not significantly so, 

than those determined using Eq. (2‐1) or the PFM when Dp was set equal to 0.05.  Significant 
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differences between MRT estimates only become apparent when Dp was set equal to 0.5, 

leading to relative differences in MRTs as high as 90% (in groundwater with a14C <10 pMC).  

The variability in groundwater residence times determined using the three methods 

demonstrates the uncertainties in using radioactive tracers to determine groundwater 

residence times. 

 

 

Figure 2‐9: Mean residence times (MRTs) for groundwater calculated using Eq. 2‐1, the Piston Flow 
Model (PFM) and the Dispersion Model (DM) for q = 0.85 & 0.95 and Dp = 0.05 & 0.5. 
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Bore ID 
3H  14C 

14C Age, Eq. 2‐1  PFM  DM  Cl‐ 
Accession 
Time q = 0.85  q = 0.95  q = 0.85  q = 0.95 

q = 0.85  q = 0.95 

Dp = 0.05  Dp = 0.5  Dp = 0.05  Dp = 0.5 

TU  pMC  years  years  years  years  years  years  years  years  years 

26683  0.511 86.84  Modern  742  Modern  720  Modern  202  716  762  6,296 

110140  ‐  52.78  3,939  4,859  4,179  5,478  4,297  5,110  5,439  6,692  2,642 

110190  ‐  20.97  11,570  12,489  13,165  13,964  13,968  21,946  15,256  24,535  16,285 

110191  ‐  62.68  2,518  3,438  2,419  3,540  2,533  2,937  3,667  4,304  3,682 

110193  0.127 83.27  Modern  1,089  Modern  990  Modern  305  1,000  1,132  538 

110194  ‐  30.76  8,403  9,322  9,075  10,255  9,746  13,945  10,928  16,123  16,023 

110195  ‐  70.28  1,572  2,491  1,410  2,415  1,468  1,697  2,501  2,900  4,761 

110196  0.010 82.55  242  1,161  240  1,025  258  337  1,063  1,211  1,996 

110533  1.399 87.53  Modern  677  Modern  662  Modern  Modern  664  693  789 

110534  0.005 42.88  5,656  6,576  6,340  7,100  6,407  8,167  7,511  9,986  1,511 

110535  ‐  55.92  3,461  4,381  3,559  4,888  3,704  4,350  4,857  5,864  1,068 

110700  ‐  22.88  10,849  11,769  12,482  13,225  12,979  20,013  14,251  22,509  15,556 

110702  ‐  24.36  10,331  11,250  11,403  12,755  12,266  18,643  13,523  21,071  15,872 

110705  ‐  6.75  20,940  21,860  24,270  25,165  27,193  53,719  28,499  57,510  7,609 

110706  0.826 80.57  442  1,362  405  1,293  475  467  1,256  1,445  1,716 

110979  ‐  76.57  863  1,783  750  1,619  806  883  1,689  1,957  2,449 

111232  ‐  7.52  20,047  20,967  23,385  24,379  26,042  50,475  27,348  54,164  12,701 

111235  ‐  18.02  12,823  13,742  14,389  16,554  15,756  25,566  17,059  28,321  1,837 

111236  ‐  63.97  2,350  3,269  2,230  3,420  2,331  2,702  3,454  4,041  1,844 

111787  0.002 69.50  1,664  2,584  1,475  2,550  1,566  1,813  2,615  3,034  683 

112240  ‐  37.19  6,833  7,753  7,530  8,390  7,823  10,520  8,945  12,495  474 

112241  0.073 71.41  1,440  2,360  1,349  2,290  1,337  1,542  2,349  2,723  227 

 
Table 2‐3: Groundwater and chloride residence times. PFM = Piston Flow Model, DM = Dispersion Model.   0 



44 
 

The residence times of groundwater, in combination with groundwater elevations and 

distances between the bores, allow the horizontal and vertical hydraulic conductivities of 

the Newer Volcanics basalt to be estimated using Darcy’s Law.  In these calculations, an 

effective porosity of 5% was assumed, which is at the upper end of the range (1‐5%) 

suggested by Finegan (1996) for the Newer Volcanics basalt near Melbourne.  Hydraulic 

conductivity values were calculated using groundwater ages derived from Eq. (2‐1).  

However, these estimates do not change appreciably if MRTs from the Piston Flow Model or 

Dispersion Model are utilised instead.  Horizontal hydraulic conductivities for the basalt 

range from 2x10‐2 to 5x10‐2 m/day while vertical horizontal conductivities are between 2x10‐

5 and 2x10‐4 m/day (Table 2‐4).  An inherent assumption in these calculations is that the 

hydraulic gradient has not changed appreciably with time.  The calculated horizontal 

hydraulic conductivity values are more than two orders of magnitude lower than that (8.6 

m/day) estimated by Coram (1996) for the younger‐phase basalts.  However, those 

estimates were based on slug tests, which typically examine a very small area around a 

bore, whereas the estimates from this study are regional in scale.  In addition, it is possible 

that the bores were screened across fractures to ensure groundwater entry or that drilling 

may have disturbed the adjacent basalt.  Lastly, lack of detailed geologic mapping in the 

area does not allow us to distinguish whether these values are representative of the 

younger or older‐phase Newer Volcanic basalts.  Due to a lack of bores, hydraulic 

conductivities could not be calculated for the Moorabool Viaduct Sand or lunette deposits. 
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Bore 
Pair 

Distance  GW Elevation 
Hydraulic. 
Gradient 

Residence 
Time 

Kx  Kz 

(m)  (m AHD)  (years)  (m/day)  (m/day) 

111787 
2,860 

102.15 
0.005 

1,664 
2x10‐2  ‐ 

110534  88.47  5,656 

111787 
2,850 

102.15 
0.004 

1,664 
5x10‐2  ‐ 

110535  89.70  3,461 

110191 
1,760 

78.23 
0.001 

2,518 
3x10‐2  ‐ 

110194  75.76  8,403 

110700 
2,530 

78.52 
0.002 

10,849 
2x10‐2  ‐ 

110705  73.00  20,940 

110979 
39 

78.63 
0.003 

863 
‐  2x10‐4 

110700  78.52  10,849 

110706 
31 

73.37 
0.012 

442 
‐  2x10‐5 

110705  73.00  20,940 

 
Table 2‐4: Hydraulic conductivity estimates for the Newer Volcanic basalt based upon 
groundwater elevations and distances between bore pairs and groundwater residence times 
determined using a14C and Equation 2‐1.  Kx = horizontal hydraulic conductivity, Kz = vertical 
hydraulic conductivity. 
 

2.5.5.  R36Cl and Chloride Residence Times 

R36Cl values of groundwater in the Barwon catchment (22.4 to 53.7 x 10‐15) are greater than 

those of both local modern precipitation (13.7 to 20.2 x 10‐15) and the predicted rainfall 

R36Cl value of ~20 x10‐15 (Davie et al., 1989).  Consequently, it is not possible to determine 

chloride residence times using Eq. (2‐2).  Possible reasons for the R36Cl values in 

groundwater being higher than those of modern precipitation are: 1) input of bomb‐pulse 

36Cl into groundwater during the 1950s and 1960s (Bentley et al. 1982); 2) R36Cl values in 

rainfall in the past have been higher than at present; 3) deep, subsurface (hypogene) 

production of 36Cl through nuclear reactions involving uranium, thorium and/or their 

daughter products (Andrews et al., 1986); and/or 4) shallow, near‐surface (epigene) 

production of 36Cl as a result of cosmic ray spallation of potassium and calcium and/or 

neutron capture by 35Cl (Phillips et al., 1983).  Each of these possibilities is discussed briefly 

below. 
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The elevated R36Cl values at bores 112241 (53.7x10‐15) and 110193 (44.5x10‐15) likely reflect 

the input of bomb‐pulse 36Cl.  Both waters have measurable tritium, as well as 14C activities 

that are close to the maximum observed, which suggests that some fraction of the water is 

derived from recharge 50 to 60 years ago during the nuclear testing era.  

A strong indication that R36Cl values of rainfall during the past were different than they are 

presently is provided by the salt crust sample collected from Lake Murdeduke.  Its R36Cl of 

29x10‐15 is significantly higher that the value of ~20x10‐15 measured in present day rainfall.  

As the R36Cl value is a function of both 36Cl fallout and Cl deposition, a change in either of 

the two parameters will cause the ratio to vary.  Chloride deposition is sensitive to distance 

from the coast (Bentley et al., 1986b; Keywood et al., 1997, 1998), especially in areas 

relatively close to the coast such as the present study location.  During the last glacial 

maximum, the coast line would have been much further away; thus, chloride deposition 

would have been lower, resulting in higher R36Cl values in rainfall.  Since the chloride in Lake 

Murdeduke must represent at least tens of thousands of years of accumulation, its R36Cl 

value will represent an average over a period of time during which the coastline has moved 

substantially.  Hence, it is not surprising that the salt crust sample’s R36Cl value is nearly 50% 

higher than that of modern rainfall. 

Deep, hypogene production of 36Cl by nuclear reactions only becomes significant after 1 ma 

or more.  As discussed below, it is unlikely that the residence time of Cl in the catchment is 

that long.  Similarly, significant epigene production of 36Cl requires long exposure at or close 

to the surface and again is unlikely to make an important contribution.  

While it is not possible to determine precise residence times from the R36Cl values, some 

broad constraints may be made. Excluding bores 112241 and 110193, where bomb pulse 

input is suspected, the R36Cl values of the groundwater are relatively similar and do not 

decrease along the groundwater flow paths or with depth.  In addition, there are no 

correlations between R36Cl values and a14C or Cl concentrations.  These observations 

suggest that limited decay of 36Cl has occurred.  In turn, this implies that the residence time 
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of Cl in the Barwon catchment may be a few thousand to tens‐of thousand years old but not 

hundreds of thousands of years.  

2.5.6.  Chloride Accession Times 

Chloride accession times for the Newer Volcanics basalt, Moorabool Viaduct Sand and 

lunette deposits were estimated using Eq. (2‐3), measured chloride concentrations in 

groundwater (Table 2‐2), estimates of average aquifer thicknesses and porosity, and a Cl 

deposition rate of 2,400 mg/year.  The Cl deposition rate is based upon an average chloride 

concentration in rainfall of 6 mg/L, derived from Blackburn and McLeod (1983) and Crosbie 

et al. (2012), and an average annual rainfall of 400 mm/year, which is approximately that of 

Inverleigh.  The porosities of the Newer Volcanics basalt, the Moorabool Viaduct Sand and 

lunette deposits are unknown but, for the purposes of these calculations, are assumed to be 

5%, 15% and 10%, respectively.  Likewise, the average saturated thickness of these units is 

assumed to be 30 m, 10 m and 10 m, respectively.  Chloride accession times range from 

approximately 225 years at bore 112241 to approximately 16,000 years at bores 110190 and 

110194 (Table 2‐3).   The accession times listed in Table 2‐3 are conservative estimates, as 

increases in either porosity or aquifer thickness would increase the accession times.  

Likewise, in keeping with the interpretation of the R36Cl, if this region was further inland in 

the past Cl deposition rates would likely be lower (based on modern distribution of Cl 

concentrations in rainfall (Blackburn and McLeod, 1987)), which would also increase the 

estimated accession times.  At around half of the localities, the chloride accession time 

exceeds the groundwater residence time calculated using a14C.  In general, chloride 

accession times in groundwater immediately downgradient of Lake Murdeduke are greater 

than the groundwater residence times calculated using 14C, while groundwater upgradient 

or far from the lake have similar (or lower) Cl accession and residence times.  Chloride 

residence times calculated in this manner are at best broad estimates; nonetheless, these 

results suggest that chloride is being recycled within the study area and is locally older than 

the groundwater in which it is contained.  This in turn suggests that any estimate of aquifer 

recharge based upon groundwater Cl concentrations would be underestimated. 
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A key assumption in estimating recharge via the chloride mass balance method, as well as 

determining chloride accession times, is that runoff is negligible so that all chloride delivered via 

rainfall enters the subsurface.  If significant runoff occurs, some of the chloride delivered by rainfall 

is diverted away from the recharge area, which in turn results in lower chloride concentrations in 

groundwater.  To test the assumption of negligible runoff, the annual volume of water exported by 

Mia Mia Creek (Fig. 2‐1) was compared to that of average annual rainfall.  Except for flood events in 

2001, 2003 and 2005, average flow within Mia Mia Creek during the period 1997 to 2009 was 

approximately 3.3x105 m3/year (DELWP, 2015).  In comparison, based upon a catchment area of 1.1 

x 108 m2 (Milne, 2008) and an average annual rainfall of 0.4 m (Bureau of Meteorology, 2016), 

approximately 4.4x107 m3 of rainfall is delivered to the catchment each year.  The volume of water 

exported by Mia Mia Creek is thus less than 1% of that delivered by rainfall.  In addition, much of the 

water in the rivers in the Barwon River Catchment is derived from groundwater inflows rather than 

from direct runoff (Cartwright et al., 2013b). Overall, these observations suggest that export of Cl via 

runoff is minimal.   

2.6. Conclusions 

Elevated groundwater salinity in the Barwon River Catchment is primarily the result of the 

inflow of highly saline water from Lake Murdeduke, a through flow lake located in the 

centre portion of the catchment.  Highly saline lake water enters the shallow groundwater 

system, is transported eastward through the Moorabool Viaduct Sand and the Newer 

Volcanics basalt, and then discharges into the Barwon River.  Groundwater residence times 

estimated from a14C are up to ~20 ka. Significant differences in estimated residence times in 

groundwater with low a14C result from adoption of different flow models and the use of 

different input functions for 14C in rainfall.  While studies of 14C in groundwater commonly 

consider corrections for 14C‐free carbon inputs, there have been few studies that have 

looked at the impacts of adopting different flow models or varying 14C in recharge. This 

study shows that, especially in groundwater with long residence times, varying these 

conditions can produce significantly different results. 
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Even using conservative assumptions, chloride accession times downgradient of Lake 

Murdeduke are greater than the residence times of the groundwater in which it is 

contained. This study is one of only a few to attempt to estimate the residence time of 

solutes and groundwater and while it was not possible to calculate Cl residence times using 

36Cl,  the lack of significant 36Cl decay implies that the residence time of Cl is on the order of 

tens of thousands of years not longer. Based upon a14C in groundwater, the horizontal 

hydraulic conductivity of the Newer Volcanics basalt is approximately 10‐2 m/day while 

vertical horizontal conductivities range from approximately 10‐5 to 10‐4 m/day.   

Other saline lakes elsewhere in this and adjacent catchments operate in a similar way and 

produce high salinity groundwater throughout the Newer Volcanics Province (Bennetts et 

al., 2007).  In these and other semi‐arid catchments globally, similar decoupling of solutes 

and water is likely and this must be taken into account in using Cl to understand 

hydrological processes. Specifically, Cl concentrations will underestimate recharge rates 

calculated using chloride mass balance. This study also illustrates the utility of isotope 

tracers in assessing environmental change. While the use of oxygen and hydrogen isotopes 

in this regard is well established, the variation in R36Cl and δ13C values in the Barwon River 

groundwater also reflect environmental change. The observation that R36C values in rainfall 

were likely higher in the past than they are at present is most probably related to sea level 

changes and consequently the distance of this area from the coast. The increase in δ13C 

values in groundwater downgradient of the Lake Murdeduke suggest that the region has 

experienced increasingly more evaporative conditions with time. 
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Abstract 

Understanding the timescales of water flow through catchments and the sources of stream water at 

different  flow  conditions  is  critical  for  understanding  catchment  behaviour  and managing water 

resources. Here,  tritium  (3H) activities, major  ion geochemistry and  streamflow data were used  in 

conjunction with Lumped Parameter Models (LPMs) to investigate mean transit times (MTTs) and the 

stores of water in six headwater catchments in the Otway Ranges of southeast Australia. 3H activities 

of stream water ranged from 0.20 to 2.14 TU, which are significantly lower than the annual average 

3H activity of modern local rainfall, which is between 2.4 and 3.2 TU. The 3H activities of the stream 

water  are  lowest during  low  summer  flows  and  increase with  increasing  stream  streamflow.  The 

concentrations of most major ions vary little with streamflow which, together with the low 3H activities, 

imply that there is no significant direct input of recent rainfall at the streamflows sampled in this study. 

Instead, shallow younger water stores  in the soils and regolith are most  likely mobilised during the 

wetter months.  

MTTs vary from approximately 7 to 230 years. Despite uncertainties of several years in the MTTs that 

arise  from having  to assume an appropriate  LPM,  aggregation errors, and uncertainties  in  the  3H 

activities of rainfall, the conclusion that they are years to decades is robust. Additionally, the relative 
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differences in MTTs at different streamflows in the same catchment are estimated with more certainty. 

The MTTs in these and similar headwater catchments in southeast Australia are longer than in many 

catchments  globally.  These  differences  may  reflect  the  relatively  low  rainfall  and  high 

evapotranspiration rates in southeast Australia compared with headwater catchments elsewhere.  

The long MTTs imply that there is a long‐lived store of water in these catchments that can sustain the 

streams  over  drought  periods  lasting  several  years.  However,  the  catchments  are  likely  to  be 

vulnerable to decadal changes in landuse or climate. Additionally, there may be considerable delay in 

contaminants  reaching  the  stream. An  increase  in  nitrate  and  sulphate  concentrations  in  several 

catchments  at  high  streamflows may  represent  the  input  of  contaminants  through  the  shallow 

groundwater that contributes to streamflow during the wetter months. Poor correlations between 3H 

activities and catchment area, drainage density, landuse, and average slope imply that the MTTs are 

not controlled by a single parameter but by variety of factors,  including catchment geomorphology 

and the hydraulic properties of the soils and aquifers.   

3.1  Introduction 

Determining the timescales over which precipitation  is transmitted from a recharge area through a 

catchment  to  where  it  discharges  into  rivers  or  streams  (the  transit  time)  is  important  to 

understanding catchment behaviour and is of inherent interest to resource managers. Streams with 

long MTTs are connected to relatively large stores of water in the underlying aquifers (Maloszewski 

and Zuber, 1982; Morgenstern et al., 2010) that may sustain streamflow during droughts that last up 

to  a  few  years.  However,  longer‐term  changes,  such  as  deforestation,  agricultural  development, 

climate change, and/or landscape change following bushfires is likely to affect both the quality and 

the quantity of river flows.  

Headwater  streams  are  important  as  they  commonly  support  diverse  ecosystems,  provide 

recreational opportunities and, in many catchments, contribute a significant proportion of the total 

river flow (Freeman et al., 2007). Headwater streams also differ from lowland rivers in terms of their 

potential  water  inputs.  Unlike  lowland  rivers,  which  typically  receive  groundwater  inflows  from 

regional aquifers or near‐river floodplain sediments, the source(s) of water within headwater streams 
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are far less well understood. Headwater streams are commonly developed at elevations well above 

those of the regional water tables and/or occur on relatively impermeable bedrock. Yet such streams 

continue  to  flow even during prolonged dry periods. There are several potential water stores  that 

could  contribute  to  stream  flow,  including  the  soil  zone, weathered or  fractured basement  rocks, 

and/or perched aquifers at the soil‐bedrock interface (e.g. Sklash and Farvolden, 1979; Kennedy et al., 

1986; Swistock et al., 1989; Bazemore et al., 1994; Fenicia et al., 2006; Jensco and McGlynn, 2011).   

Estimates of MTTs in headwater catchments range from a few months to several decades (e.g. Soulsby 

et al., 2000; McGuire and McDonnell, 2006; Hrachowitz et al., 2009; McDonnell et al., 2010; Stewart 

and Fahey, 2010; Stewart et al., 2010; Mueller et al., 2013; Stockinger et al., 2014; Atkinson, 2014; 

Cartwright and Morgenstern, 2015, 2016a, 2016b; Duvert et al., 2016).   However,  in many regions 

globally, the range of MTTs in headwater catchments is not well known. Additionally, it is not always 

clear why MTTs vary between different areas. This lack of knowledge limits our abilities to protect and 

manage headwater catchments. 

3.1.1 Estimating Mean Transit Times (MTTs) 

Groundwater follows a myriad of flow paths between the recharge areas to where it discharges into 

streams  or  rivers.  Consequently,  groundwater  does  not  have  a  discrete  age  but  rather  has  a 

distribution of transit times. MTTs are commonly estimated using Lumped Parameter Models (LPMs) 

that describe the distribution of water with different ages or tracer concentrations in simplified aquifer 

geometries (Maloszewski and Zuber, 1982, 1996; Maloszewski et al., 1983; Cook and Bohlke, 2000; 

Maloszewski, 2000; Zuber et al., 2005).  LPMs represent a viable and commonly‐used alternative to 

estimating MTTs using numerical groundwater models that rely upon hydraulic parameters that are 

seldom known with certainty and which vary spatially. However, the LPMs are only approximations of 

actual flow systems and the MTTs may be broad estimates rather than specific values.  

The LPMs may be utilised with stable (O, H) isotopes or major ions if the concentrations vary seasonally 

in  rainfall  (e.g.,  Soulsby  et  al.,  2000; McGuire  and McDonnell,  2006;  Tetzlaff  et  al.,  2007,  2009, 

Hrachowitz et al., 2009, 2010; Kirchner et al., 2010). Determining MTTs from stable isotope ratios or 

major  ion  concentrations  relies  on  tracking  the  delay  and  dampening  of  the  seasonal  variations 
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between precipitation and discharge. However, use of  these  tracers  typically  requires  sub‐weekly 

sampling over time periods equal to or exceeding  that of the transit  times  (Timbe et al., 2015).  In 

addition,  these  tracers  become  ineffective when  transit  times  exceed  4  to  5  years  as  the  initial 

variations in rainfall are progressively dampened to below where they can be detected (Stewart et al., 

2010).  

Gaseous tracers (e.g. 3He, chlorofluorocarbons, SF6) are effective  in determining residence times of 

groundwater (Cook and Bohlke, 2000) but are difficult to apply to surface water due to gas exchange. 

With a half‐life of 12.32 years, tritium (3H) has been used to estimate MTTs of up to 150 years (e.g. 

Morgenstern et al., 2010; Stewart et al., 2010). Unlike other radioactive tracers (e.g., 14C), 3H is part of 

the water molecule and its activities are affected only by radioactive decay and dispersion and not by 

geochemical or biogeochemical reactions in the soils or aquifers. Because 3H activities are not affected 

by processes in the unsaturated zone, the MTTs reflect both recharge through the unsaturated zone 

and flow in the groundwater system.  

Utilisation of 3H as a tracer is facilitated by the fact that 3H activities of rainfall have been measured 

globally for several decades (International Atomic Energy Agency, 2016). Due to atmospheric nuclear 

testing, 3H activities  in rainfall peaked during the 1950s and 1960s (the “bomb‐pulse”). The bomb‐

pulse 3H activities  in the Southern Hemisphere were much  lower than  in the Northern Hemisphere 

(Tadros et al., 2014) and have now largely declined to below those of modern rainfall (Morgenstern 

et al., 2010). As a consequence, MTTs can generally be determined  from  single  3H measurements 

(Morgenstern et al., 2010; Morgenstern and Daughney, 2012) in an analogous manner to how other 

radioactive isotopes (e.g., 14C or 36Cl) are used in regional groundwater systems.  This also allows MTTs 

at different streamflows to be estimated (Morgenstern et al., 2010; Duvert et al., 2016; Cartwright 

and Morgenstern, 2015, 2016a, 2016b). 

Using LPMs to estimate MTTs has a number of uncertainties. Due to the attenuation of the 3H bomb‐

pulse in the Southern Hemisphere, the suitability of the LPM can no longer be evaluated by time‐series 

3H measurements (Cartwright and Morgenstern, 2016a) as is still possible in the Northern Hemisphere 

(e.g. Blavoux et al., 2013). Hence, LPMs must be assigned based upon knowledge of the geometry of 

the flow system and/or  information from previous time‐series studies  in similar catchments. While 
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not being able to assess the form of the LPM results in uncertainties in the calculated MTTs, the MTTs 

are less sensitive to the choice of LPM than is the case in the northern hemisphere (e.g. Blavoux et al., 

2013).  

Rivers can receive water from numerous stores,  including groundwater, tributaries, soil water, and 

perched aquifers, each of which may have different MTTs. The mixing of water from different flow 

systems  potentially  produces  water  samples  with  a  residence  time  distribution  that  does  not 

correspond to those in the LPMs and calculated MTTs are lower than actual MTTs. This is known as 

the aggregation error (Kirchner, 2016; Stewart et al., 2017) and it increases as the difference between 

the transit times of the individual end‐members increases. For transit times estimated from single 3H 

activities, the aggregation error decreases with an increasing number of end‐members as the mixing 

of numerous aliquots water with different transit times is similar to what is represented by the LPMs 

(Cartwright and Morgenstern, 2016a). 

Despite the uncertainties  in calculating MTTs, because the 3H activities of the remnant bomb‐pulse 

waters have  largely decayed, Southern Hemisphere waters with  low 3H activities have  longer MTTs 

than waters with high 3H activities.  This permits relative mean transit times to be readily assessed. 

Because 3H is radioactive, there is no requirement for flow in the catchment to be time‐invariant as 

long as the flow path geometry remains relatively constant. 

3.1.2 Predicting Mean Transit Times 

Fundamentally, MTTs are a function of the recharge rate, length of groundwater flow paths, and rates 

of  groundwater  flow  and  parameters  that  control  these  factors  will  control  the  MTTs.  Large 

catchments may have  some  long groundwater  flow paths and  consequently have  long MTTs  (e.g. 

McGlynn et al., 2003; Hrachowitz et al., 2010). Catchments with higher drainage densities (i.e., higher 

total  stream  length  per  unit  area)  may  contain  numerous  short  groundwater  flow  paths  and 

consequently have short MTTs (e.g. Hrachowitz et al., 2009). Large groundwater storage volumes will 

likely also result in long MTTs (e.g. Ma and Yamanaka, 2016). Groundwater flow is likely to be more 

rapid through steeper catchments due to the higher hydraulic gradients, resulting in shorter MTTs (e.g. 

McGuire et al., 2005). Forested catchments may have higher evapotranspiration and lower recharge 
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rates than cleared catchments (Allison et al., 1990), and the degree of forest cover exerts a control on 

MTTs  (e.g.,  Tetzlaff  et  al.,  2007).  The  hydraulic  conductivities  of  the  bedrock  and  soils  are  also 

important in controlling the timescales of water movement through catchments (e.g. Tetzlaff et al., 

2009; Hale and McDonnell, 2016).  

Identifying  the  controls  on MTTs  is  important  for  understanding  catchment  functioning.  It  also 

potentially allows first order estimates of MTTs to be made in similar catchments for which detailed 

geochemical  tracer data do not exist.  In  some catchments, correlations between  3H activities and 

major  ion  geochemistry  or  the  runoff  coefficient  (the  proportion  of  rainfall  exported  from  the 

catchment by the stream) also allow first order estimates of MTTs to be made (Morgenstern et al., 

2010; Cartwright and Morgenstern, 2015, 2016a).  

3.2  Objectives 

This  study  evaluates  the  range  of  and  controls  on MTTs  in  headwater  streams  from  the  upper 

Gellibrand catchment of the Otway Ranges in southeast Australia. Specifically, we test the following 

hypotheses. Firstly that, in common with headwater catchments elsewhere in southeast Australia, the 

MTTs are several years to decades. Secondly, that the MTTs are most likely controlled by catchment 

attributes such as land cover, slope, or drainage density. Lastly, that shallower water stores within the 

catchment become progressively mobilised during higher rainfall periods contribute to streamflow at 

those times. We also use this study to assess whether there are geochemical proxies that could be 

used to make first order predictions of MTTs at times when no 3H data is available. Documenting MTTs 

is critical to understanding and protecting headwater catchments and, while this study is based on a 

specific area, the results have relevance to catchments globally. There is not a complete understanding 

of the range of MTTs in headwater catchments, nor what controls these. Thus, these are important 

gaps in our understanding of headwater catchments.    

3.3  Study Area 

The Otway Ranges are  located  in southern Victoria, Australia, approximately 150 km southwest of 

Melbourne  (Fig.  3‐1).  The  region  has  a  temperate  climate,  with  average  rainfall  varying  from 

approximately 1,000 mm yr‐1 at Gellibrand and Forrest  to approximately 1,600 mm yr‐1 at Mount 
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Sabine (Department of Environment, Land, Water and Planning, 2017) (Fig. 3‐1) with the majority of 

rainfall occurring during the austral winter (July to September). Average potential evapotranspiration 

is  1,000  to  1,100  mm  yr‐1  and  exceeds  precipitation  during  the  summer  months  (Bureau  of 

Meteorology,  2016).  The  Otway  Ranges  occur  within  the  Great  Otway  National  Park,  and  hold 

ecological,  cultural,  historical  and  recreational  significance.  Much  of  the  area  is  dominated  by 

eucalyptus forest but includes some commercial forestry, much of which is also eucalyptus. 

The geology of the study area is described by Tickell et al. (1991). The basement comprises the Early 

Cretaceous Otway Group, which  consists primarily of volcanogenic  sandstone and mudstone with 

minor amounts of shale, siltstone, and coal. The Otway Group is considered to be a poor aquifer and 

crops out across most of the Lardners Creek and Gellibrand River Catchments, as well as within the 

higher elevation areas of the Yahoo Creek and Ten Mile Creek catchments (Fig. 3‐1). 

The Otway Group  is uncomformably overlain by Tertiary sediments of the Eastern View Formation, 

Demons  Bluff  Formation,  Clifton  Formation  and  Gellibrand Marl.  The  Eastern  View  Formation  is 

composed of  three  sand and gravel units  that  collectively  form  the Lower Tertiary Aquifer. These 

sediments crop out at various locations across the study area including at the Barongarook High (Fig. 

3‐1), which is the primary recharge area for the aquifer (Stanley, 1991; Petrides and Cartwright, 2006). 

The Eastern View Formation  is overlain by  the Demons Bluff Formation, which  is a calcareous  silt 

having negligible permeability. The formation crops out sparsely within the study area, mainly along 

Yahoo and Ten Mile Creeks. Overlying this unit is the Clifton Formation, which is a limonitic sand and 

gravel aquifer. This unit crops out along Porcupine, Ten Mile, Yahoo and Love Creeks. The Clifton 

Formation  is  overlain  by  the  Gellibrand Marl, which  consists  of  approximately  200  to  300 m  of 

calcareous silt. The Gellibrand Marl crops out extensively within the Love Creek and Porcupine Creek 

catchments and acts as a regional aquitard. Along Love Creek and parts of the Gellibrand River, the 

Tertiary units have been intruded by the Yaugher Volcanics, which consist primarily of basalt, tuff and 

volcanic breccia. Deposits of  alluvium  are present  along most  of  the  stream  courses, particularly 

Porcupine Creek and Love Creek. 
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Figure 3‐1: Map of study area showing catchments, sampling locations and bedrock geology. Inset map shows location of study area in Australia. Source: 
DataSearch Victoria (2015). LG = Lardners Gauge, UL = Upper Lardners, JA = Gellibrand River at James Access, PC = Porcupine Creek, TC = Ten Mile Creek, 
YC = Yahoo Creek, LK = Love Creek Kawarren, and LW = Love Creek Wonga. Current or discontinued gauging stations exist at all sites except for Upper 
Lardners.
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Regional  groundwater  flows  from  the  recharge  area  in  the  Barongarook  High  to  the  south  and 

southwest (Leonard et al., 1981; Stanley, 1991; Atkinson et al., 2014).  Additionally, localised recharge 

may  occur  elsewhere  across  the  study  area,  particularly  in  those  areas where  the  Eastern  View 

Formation  crops  out.  Regional  groundwater  discharges  into  the  Gellibrand  River,  Love  Creek, 

Porcupine Creek, Ten Mile Creek and Yahoo Creek (Hebblethwaite and James, 1990; Atkinson et al., 

2013; Costelloe et al., 2015).  In the higher elevations of the study area, including the upper reaches 

of Lardners Creek, the regional water table is likely to be below the base of the streambed (Costelloe 

et  al.,  2015).  Based  upon  14C  and  3H  activities,  residence  times  of  the  regional  groundwater  are 

between 100 and 10,000 years (Petrides and Cartwright, 2012; Atkinson et al., 2014). 

The Gellibrand River (Fig. 3‐1) flows west‐southwest for approximately 100 km from its highest point 

in the Otway Ranges before discharging into the Southern Ocean. This study focuses on six headwater 

catchments of  the upper Gellibrand River: Lardners Creek, Love Creek, Porcupine Creek, Ten Mile 

Creek, Yahoo Creek and the Gellibrand River upstream of James Access (Fig. 3‐1). The Lardners Creek 

catchment includes the whole catchment (Lardners Gauge) and a smaller upper sub‐catchment (Upper 

Lardners) (Fig. 3‐1). Similarly, Love Creek  includes the whole catchment (Love Creek Wonga) and a 

smaller portion of the upper catchment (Love Creek Kawarren). Porcupine Creek, Ten Mile Creek and 

Yahoo Creek are also tributaries to Love Creek. Love Creek and Lardners Creek flow into the Gellibrand 

River near Gellibrand (Fig. 3‐1). These headwater streams contribute a significant portion of flow to 

the Gellibrand River, which in turn provides water for several towns, supports important aquatic and 

terrestrial  fauna,  and  provides  water  for  agriculture.  Current  landuse  in  the  upper  Gellibrand 

catchment,  including the cleared agricultural  land which replaced the native eucalyptus forest, has 

been established  for several decades. Despite  their significance,  the headwater catchments of  the 

Otway Ranges face a number of threats, including urbanisation, further clearing of native vegetation, 

drought and bushfire, all of which have the potential to impact the quantity and quality of water within 

the streams.  

The six catchments have areas ranging from 9.6 km2 (Porcupine Creek) to 91.7 km2 (Love Creek Wonga) 

(Table 3‐1). Drainage densities are relatively similar and range from 8.7 x 10‐4 m m‐2 at Yahoo Creek to 

10‐3 m m‐2 at Lardners Gauge and Upper Lardners (Table 3‐1). Forest cover is lowest in the Love Creek 
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Wonga (78%) and Love Creek Kawarren (82%) catchments. Forest cover in the other catchments is 88% 

in the Porcupine Creek and Ten Mile Creek catchments, 91 to 92% in the Lardners Gauge and Upper 

Lardners catchments, and 95% in the Gellibrand River and Yahoo Creek catchments. Average slopes 

range from 5.7ᵒ (Ten Mile Creek) to 11.3ᵒ (James Access). 

 

Catchment 
Drainage Area 

 (km2) 

Drainage Density 

 (m m‐2) 

Forest Cover 

 (%) 

Average 

Slope 

 (ᵒ) 

Runoff Coefficient 

(%) 

Upper Lardners (UL)  20.0  1.0 x 10‐3 92  11.0  nc1 

Lardners Gauge (LG)  51.6  1.1 x 10‐3 91  11.0  33.0 

Gellibrand River (JA)  81.0  9.2 x 10‐4 95  11.3  39.0 

Porcupine Creek (PC)  33.6  9.5 x 10‐4 88  5.9  11.4 

Ten Mile Creek (TC)  9.6  8.8 x 10‐4 88  5.7  12.0 

Yahoo Creek (YC)  16.6  8.7 x 10‐4 95  8.6  10.5 

Love Creek Kawarren (LK)  74.4  9.3 x 10‐4 82  6.4  10.6 

Love Creek Wonga (LW)  91.7  9.2 x 10‐4 78  6.7  8.6 

Table 3‐1: Summary of the attributes of the Gellibrand River catchments. 

3.4  Methods 

3.4.1  Sampling and Streamflow 

River water samples were collected from eight locations in the catchments (Fig. 3‐1). Lardners Creek 

was sampled at an active gauging station (Lardners Gauge) that is maintained by the Department of 

Environment,  Land, Water and Planning  (DELWP)  (Site 235210) and  from  the  Lardners Creek East 

Branch  (Upper  Lardners),  approximately  3.5  km  upstream  from  Lardners Gauge.  Love  Creek was 

sampled at Kawarren (Love Creek Kawarren), approximately 1 km upstream of DELWP gauging station 

235234 and at the Wonga Road crossing (Love Creek Wonga), approximately 4.5 km downstream of 

Kawarren. River water samples were collected from the Gellibrand River, Porcupine Creek, Ten Mile 

Creek and Yahoo Creek at the sites of former DELWP gauging stations (Sites 235235, 235241, 235239 

and 235240, respectively). 

Streamflow at the time of sampling was determined for each of the eight locations with the exception 

of Upper Lardners, which is ungauged. Sub‐daily streamflow is currently measured at Lardners Gauge 
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(Site 235210) and at Love Creek (Site 235234) (Department of Environment, Land, Water and Planning, 

2017) (Fig. 3‐1). Streamflow at James Access on the Gellibrand River was estimated using a correlation 

(R2 = 0.97, p‐value = 10‐8) between streamflow at the former gauging station at this location and that 

at the existing Upper Gellibrand River gauging station (Site 235202), approximately 7 km upstream 

(Fig. 3‐1). Likewise, streamflow at the Porcupine Creek, Ten Mile Creek and Yahoo Creek sampling sites 

was estimated using  correlations  (R2 = 0.95; 0.77, 0.84,  respectfully with p‐values <10‐6) between 

streamflow at the former gauging stations at these locations and the Love Creek gauging station. 

River water samples were collected from each site  in July 2014, September 2014, March 2015 and 

September  2015  (Supplement).  An  additional  round  of  river  water  samples  was  collected  from 

Lardners Gauge, Porcupine Creek, Ten Mile Creek and Love Creek Kawarren in November 2015. The 

water samples were collected from close to the centre of the streams using a polyethylene container 

fixed  to  an  extendable  pole.  Additional  data  for  James  Access  is  from  Atkinson  (2014).  A  single 

precipitation sample was collected from Birnam in the Otway Ranges near Ten Mile Creek (Fig. 3‐1) in 

September 2014 using a rainfall collector. The collector consisted of a polyethylene storage container 

equipped with a funnel positioned approximately 0.5 m above ground level. Prior to collection of the 

precipitation sample, the collector had been in the field for 78 days, during which time approximately 

198 mm of rainfall was recorded at Forrest while 431 mm of rainfall was recorded at Mount Sabine 

(Department of Environment, Land, Water and Planning, 2017). 

3.4.2  Geochemical Analyses 

The electrical conductivity (EC) and pH of the river water and precipitation samples was measured in 

the field using a calibrated TPS® hand‐held water quality meter and probes. The EC measurements 

have a precision of 1 µS/cm. Cation  concentrations were measured at Monash University using a 

Thermo Fischer ICP‐OES on samples that had been filtered through 0.45 µm cellulose nitrate filters 

and acidified to a pH <2 using double‐distilled 16 M HNO3. Anion concentrations were measured at 

Monash  University  on  filtered,  un‐acidified  samples  using  a  Metrohm  ion  chromatograph.  The 

precision of the cation and anion analyses, based upon replicate sample analysis, is ±2% while accuracy 

based  on  analysis  of  certified  water  standards  is  ±5%.  HCO3  concentrations  were measured  by 

colorimetric titration with H2SO4 using a Hach digital titrator and reagents and are precise to ±5%. 
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Total  dissolved  solids  (TDS)  concentrations were  determined  by  summing  the  concentrations  of 

cations and anions.  

3H analysis was conducted at  the GNS Water Dating Laboratory  in Lower Hutt, New Zealand. The 

samples were vacuum distilled and electrolytically enriched prior  to analysis by  liquid  scintillation 

counting,  as  described  by Morgenstern  and  Taylor  (2009).  Following  further  improvements,  the 

sensitivity is now further increased to a lower detection limit of 0.02 TU via tritium enrichment by a 

factor of 95, and reproducibility of tritium enrichment of 1% is achieved via deuterium‐calibration for 

every sample. 3H activities are expressed as absolute values in tritium units (TU) where 1 TU represents 

a 3H/1H ratio of 1x10‐18.  The precision (1σ) is ~1.8% at 2 TU. 

3.4.3  Catchment Attributes  

Catchment attributes (Table 3‐1) were determined using ArcGIS 10.2 (ESRI, 2013) and datasets from 

DataSearch Victoria (2015). The Hydrology Modelling tools in ArcGIS were used to generate the stream 

network from a 20 m digital elevation model. A threshold catchment area of 50 Ha reproduces the 

observed perennial stream network of the area. Catchment areas upstream of each sampling site and 

drainage densities were determined using the watershed tool. Mean slopes were calculated using the 

Spatial  Analysis  tools.  Vector‐based  landuse  datasets  were  converted  to  raster  formats  and 

reclassified.  Landuse was assigned as  forest  (native vegetation and plantations) and  cleared  land, 

which includes urban and agricultural regions. Runoff coefficients were calculated using streamflow 

data for each of the catchments (except Upper Lardners) for March 1986 to July 1990 (Department of 

Environment, Land, Water, and Planning, 2017), the only  interval for which contiguous streamflow 

data are available for each catchment. The runoff coefficient calculations assumed a uniform average 

annual  rainfall of 1.3 m  for each catchment  (Bureau of Meteorology, 2017). Correlations between 

catchment attributes and other parameters are considered to be reasonably strong where R2 ≥0.7. 
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3.4.4  Calculating Mean Transit Times  

The lumped parameter models implemented in the TracerLPM Excel workbook (Jurgens et al., 2012) 

were used to estimate MTTs. The 3H activity of water sampled from a stream at time t (C0 (t)) is related 

to the input (Ci) of 3H via the convolution integral: 

   


 degtCtC i
)()(

0
0                 (3‐1) 

where Ƭ is the transit time, t – Ƭ is the time that the groundwater entered the flow system, λ is the 

decay constant (0.0563 yr‐1 for 3H) and g(Ƭ) is the exit age distribution function, for which closed form 

analytical solutions have been derived (e.g. Maloszewski and Zuber, 1982; Maloszewski and Zuber, 

1996; Kinzelbach et al., 2002). MTTs were estimated by matching the predicted 3H activities from the 

LPMs to the observed 3H activities of the samples. 

The 3H input is based on the annual Melbourne rainfall record (International Atomic Energy Agency, 

2016; Tadros et al., 2014). Modern rainfall in the study area has a slightly lower predicted 3H activity 

(~2.8 TU) than that in Melbourne, which is approximately 150 km from the study area and has a 3H 

activity ~3.0 TU (Tadros et al., 2014). A 3H activity of 2.8 TU was used for modern (2010 to 2016) rainfall 

as well as for the years prior to the atmospheric nuclear tests (pre‐1951). The 3H activities for rainfall 

between  1950  and  2009  are  those  of Melbourne  rainfall  decreased  by  6.7%  to  account  for  the 

expected difference in 3H activities in the rainfall between the Otway Ranges and Melbourne.  

As discussed earlier, the use of single 3H activities to estimate MTTs requires that an LPM be assigned. 

Here  two LPMs were utilised:  the Exponential Piston‐Flow model  (EPM) and  the Dispersion model 

(DM), which are among the most commonly used LPMs (McGuire and McDonnell, 2006; Stewart et al., 

2010). The EPM describes flow in aquifers with both exponential and piston‐flow portions. This model 

may be  applied  to  unconfined  aquifers where  recharge  through  the unsaturated  zone  resembles 

piston  flow  and  flow within  the  aquifer  resembles  exponential  flow  (Morgenstern  et  al.,  2010). 

TracerLPM defines an EPM ratio, which represents the relative contribution of exponential and piston 

flow  (Jurgens et al., 2012). The EPM  ratio  is 1/f  ‐ 1, where  f  is  the proportion of aquifer  volume 

exhibiting exponential flow.  
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The Dispersion Model (DM) is based on the one‐dimensional advection‐dispersion equation for a semi‐

infinite medium  (Jurgens et al., 2012). While  the DM  can be applied  to a wide  variety of aquifer 

configurations, conceptually  it  is probably  less  realistic  than other LPMs. Nonetheless,  it has been 

successfully  used  to  predict  tracer  concentrations  over  time  in  a  number  of  flow  systems  (e.g. 

Maloszewski, 2000). Utilisation of  this model  requires defining  a dispersion parameter, Dp, which 

represents the ratio of dispersion to advection.  

The average annual 3H activities of modern rainfall in central and southeast Australia are predicted to 

vary between 2.4 and 3.2 (Tadros et al., 2014). 3H activities of 9 to 17 month rainfall samples from 

elsewhere  in Victoria are between 2.72 and 2.99 TU (Atkinson, 2014; Cartwright and Morgenstern, 

2015; Cartwright et al., 2018) and fall within the range of predicted 3H activities for their locations. 

Interpolating  the data  from  that  study  suggests  that modern  rainfall  in  the Otway Ranges has an 

annual average 3H activity of ~2.8 TU (which is slightly lower than the ~3.0 TU recorded at Melbourne 

~150 km to the east of the study area). A value of 2.8 TU was used as the average annual 3H activity of 

modern (2010 to 2016) rainfall as well as for the years prior to the atmospheric nuclear tests (pre‐

1951). The  3H  input  in  the  intervening years  is based on  the  3H activities of  rainfall  in Melbourne 

(International Atomic Energy Agency, 2016; Tadros et al., 2014). These were decreased by 6.7% to 

account  for  the expected difference  in  3H activities  in  the  rainfall between  the Otway Ranges and 

Melbourne. 

There are several uncertainties  in the MTT calculations. The analytical uncertainty ranges between 

0.02 and 0.04 TU (Supplement). To assess the effect of uncertainties in rainfall 3H activities, MTTs were 

recalculated assuming that modern and pre‐1950 rainfall had an average 3H activity of either 2.4 TU 

or  3.2  TU  with  the  3H  activities  of  the  intervening  years  adjusted  proportionally.  As  this  range 

encompasses the estimated annual 3H activities of rainfall over most of central and southeast Australia, 

it allows a conservative estimate of uncertainties to be made. 

The  aggregation  or macroscopic mixing  of  waters  also  introduces  uncertainties  (Kirchner,  2016; 

Stewart et al., 2017). Consider a stream fed by several tributaries. The expected MTT (MTTe) can be 

calculated using the streamflow data, 3H activities, and MTTs of each tributary via:  

MTTe = aMTT1 + bMTT2 + cMTT3 + ….            (3‐2) 
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 (Stewart et al., 2017).  In Eq.  (3‐2), a, b, and c  represent  the  fraction of  total  flow contributed by 

tributaries 1, 2, 3.  If  the  aggregation  is minimal, MTTe will be  similar  to  that estimated  from  the 

measured 3H activity via the LPM. The successful application of Eq. (3‐2) relies on the MTTs of the 

different tributaries being definable from their 3H activities (which in itself may not be straightforward 

due to aggregation within those sub‐catchments). Nevertheless, it provides a broad estimate of the 

error due to macroscopic mixing that is otherwise difficult to assess. 

3.4.5  Groundwater Volume  

The  volume  (V) of  groundwater  stored within  an  aquifer  that  interacts with  the  stream  annually 

(sometimes referred to as the turnover volume) is related to the MTT by: 

V = Q * MTT                    (3‐3), 

where Q is streamflow (Maloszewski and Zuber, 1982; Morgenstern et al., 2010). 

3.5  Results 

3.5.1  Streamflow 

Streamflow was highest during  July 2014  (Supplement), ranging  from 8.6x103 m3 day‐1 at Ten Mile 

Creek to 255x103 m3 day‐1 at James Access. Streamflow was lowest during March and November 2015, 

ranging  from 0.1x103 m3 day‐1 at Ten Mile Creek  to 8.8x103 m3 day‐1 at  James Access.  Figure 3‐2 

illustrates  the  streamflows  for  the  sampling  rounds  relative  to  the  flow  duration  curves  for  the 

catchments. Samples were generally collected between the 10th and 100th percentiles of streamflow, 

which encompasses a wide  range of  flow conditions. Samples were collected during  the  recession 

periods after high flow events that follow rainfall or during baseflow conditions (Fig. 3‐3). Overland 

flow was not observed during any of  the  sampling events and  small ephemeral  tributaries  in  the 

catchments were dry.  

Runoff coefficients range from 33% and 39% at Lardners Gauge and James Access, respectively, to 

between  9%  and  12%  at  Porcupine  Creek,  Ten Mile  Creek,  Yahoo  Creek Wonga  and  Love  Creek 

Kawarren (Table 3‐1). The higher runoff coefficients at Lardners Gauge and James Access relative to 
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the other  catchments may be due  to  the  fact  that  these  rivers drain  steeper catchments and are 

underlain almost entirely by low hydraulic conductivity Otway Group basement rocks. 

 

 

Figure 3‐2: Streamflows at which samples were collected relative to flow duration curves for 
Lardners Gauge (a), Gellibrand River at James Access (b) – additional data (black circles) from 
Atkinson (2014), Porcupine Creek (c), Ten Mile Creek (d), Yahoo Creek (e), and Love Creek (f). 
Streamflow data from Department of Environment, Land, Water and Planning (2017). 
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Figure 3‐3: Hydrographs for Lardners Gauge (a) and Love Creek (b) together with the timing of 
sample collection. Data from Department of Environment, Land, Water and Planning (2017). 
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3.5.2  Tritium Activities 

As  discussed  above,  the  annual  average  3H  activities  of modern  rainfall  in much  of  central  and 

southeast Australia are between 2.4 and 3.2 TU (Tadros et al., 2014). The 78 day precipitation sample 

collected from near Ten Mile Creek in September 2014 had a tritium activity of 2.45 TU. This is lower 

than both the expected 3H activities for the Otway Ranges (~2.8 TU: Tadros et al., 2014) and those of 

9 to 12 month rainfall samples elsewhere in Victoria (2.72 and 2.99: Atkinson, 2014; Cartwright and 

Morgenstern, 2015; 2016a; Cartwright et al., 2018). However,  the Ten Mile Creek  sample  reflects 

rainfall over only part of the year and may not be representative. 

Tritium activities of the rivers are <2.14 TU, which are lower than the average annual 3H activities of 

modern rainfall and indeed the Ten Mile Creek rainfall sample. The 3H activities vary from 0.20 TU at 

Porcupine Creek  in March 2015  to 2.14 TU  at  Yahoo Creek  in  July 2014  (Fig. 3‐4). The higher  3H 

activities  in the rivers are within the range of 3H activities of 1.80 to 2.25 TU for soil pipe water  in 

higher elevations in the Gellibrand Catchment (Atkinson, 2014) (Fig. 3‐4). In general, 3H activities were 

highest at high stream streamflow (July 2014) and lowest at low streamflow (March and November 

2015).  

The 3H activities of Love Creek at the upstream (Love Creek Kawarren) and downstream 

(Love Creek Wonga) locations in individual events varied by <0.1 TU. The 3H activities in 

Lardners Creek between Upper Lardners and Lardners Gauge were slightly more variable (up 

to 0.17 TU). The range of 3H activities between the events was most variable at Porcupine 

Creek (0.20 to 1.97 TU), followed by Yahoo Creek (0.43 to 2.14 TU), Love Creek Kawarren 

(0.48 to 1.91 TU), Love Creek Wonga (0.55 to 1.88 TU), Ten Mile Creek (0.44 to 1.74 TU), 

Upper Lardners (1.54 to 1.99 TU), James Access (1.73 to 2.08 TU) and Lardners Gauge (1.64 

to 1.97 TU) (Fig. 3‐4). Overall, the highest 3H activities were similar across all catchments but 

the lower values varied considerably. The 3H activities increase with increasing streamflow 

up to approximately 104 m3 day‐1, above which 3H activities do not increase appreciably (Fig. 

3‐4). Despite differences in catchment size, slope, geology, and landuse, there is a strong 

correlation between 3H activities and streamflow across the catchments (3H = 0.2613 ln (Q) 

+ 0.8973; R2 = 0.75, p‐value = 0.15). 
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Figure 3‐4: 3H activity of stream water as a function of streamflow for all catchments except Upper 
Lardners, which is ungauged. 3H data from Supplement, streamflow data from Department of 
Environment, Land, Water and Planning (2017) or calculated as discussed in the text.  Shaded 
boxes show the expected annual average of rainfall 3H activities from Tadros et al. (2014) and soil 
waters from Atkinson (2014). 

3.5.3 Major Ion Geochemistry 

River water  geochemistry  is  similar  across  all  catchments  and  is  dominated  by Na,  Cl  and HCO3 

(Supplement). TDS concentrations are generally less than 100 mg/L at Lardners Gauge, Upper Lardners 

and  James  Access  but  typically  exceed  200  mg/L  in  Love  Creek Wonga,  Love  Creek  Kawarren, 

Porcupine  Creek,  Ten Mile  Creek  and  Yahoo  Creek.  TDS  concentrations  increase  downstream  in 

Lardners and Love Creeks and are inversely correlated with streamflow in all catchments. 

At Love Creek, Ten Mile Creek, Yahoo Creek and Upper Lardners, there is no correlation between 3H 

activities and EC, TDS or major ion concentrations (Fig. 3‐5). However, at Porcupine Creek, there is a 

strong correlation  (R2 > 0.95, p‐values < 0.01) between 3H activities and EC, TDS, and all major  ion 

concentrations with  the exception of  chloride, nitrate and  sulphate.  In addition,  there  is a  strong 

correlation (R2 = 0.84, p‐value = 0.002) between 3H activities and TDS at Lardners Gauge (Fig. 3‐5).  
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Figure 3‐5: 3H activities as a function of TDS for all catchments (data from Supplement).  Strong 
inverse correlations between 3H activities and TDS exist for Lardners Gauge and Porcupine Creek. 

At Upper Lardners, James Access and Ten Mile Creek, there is a strong correlation (R2 > 0.8, p‐values 

< 0.11) between nitrate concentration and 3H activities (Fig. 3‐6a). The range of nitrate concentrations 

(0.08 to 2.0 mg/L) were relatively similar during each sampling event across all catchments except for 

in July 2014, when nitrate concentrations exceeded 3 mg/L at Love Creek Kawarren and Love Creek 

Wonga. A similar correlation exists between sulphate concentrations and 3H activities at James Access 

and at Upper Lardners, but not at Ten Mile Creek (Fig. 3‐6b). However, sulphate concentrations at 

these locations are lower than they are in the other catchments. 
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Figure 3‐6: 3H activities as function of a) Nitrate concentrations and b) Sulphate concentrations.  
Data from Supplement. Strong (R2 > 0.7) correlations indicated. 
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3.6  Discussion 

The  combination  of  stream  streamflow,  3H  activities,  major  ion  geochemistry,  and  catchment 

attributes allow aspects of the behaviour of the upper Gellibrand catchments to be understood. This 

section addresses the changing stores of water in the catchments, the range and uncertainties of MTTs, 

and whether MTTs can be predicted from catchment attributes or geochemical data. 

3.6.1  Sources of River Inflows 

It is important to determine how the water stores that contribute to streamflow change between high 

and  low  flows. Groundwater  inflows are most probably  the dominant  source of water during  the 

summer months. However,  at  times  of  higher  streamflow  there may  be mobilisation  of  younger 

shallower water  stores  (e.g., water  from  the  soils or  the  regolith) as  the  catchment wets up  (c.f. 

Hrachowitz et al., 2013; Cartwright and Morgenstern, 2015, 2016a) or mixing between baseflow and 

recent rainfall (c.f., Morgenstern et al., 2010). The river water samples were collected during baseflow 

conditions or during recession periods after high streamflows that follow rainfall (Fig. 3‐3) when recent 

rainfall is less likely to directly contribute to streamflows. That the major ion geochemistry varies little 

with streamflow also suggests that there is not significant dilution of groundwater inflows with recent 

rainfall during the sampling periods (c.f. Sklash and Farvolden, 1979; Kennedy et al., 1986; Jensco and 

McGlynn, 2011; Cartwright and Morgenstern, 2015). 

Together, these observations suggest that there is no significant direct input of recent rainfall during 

the sampling periods. The flow system may is concluded to be a continuum that is dominated by older 

groundwater inflows at low flows while progressively shallower and younger stores of water (such as 

soil water or perched groundwater) are mobilised during wetter periods. The observations that nitrate 

and sulphate concentrations in several of the catchments are higher at high streamflows (Fig. 3‐6) may 

reflect the input of contaminants from recent agricultural activities to the streams. This observation 

agrees with the conceptualisation that shallower stores of water in the catchment, which are more 

likely to be impacted by contamination, are mobilised during the wetter periods of the year. 

   



80 
 

3.6.2  Mean Transit Times 

If the conceptualisation of the flow system is correct, MTTs may be calculated using a single LPM. If 

there were  some  dilution  by  recent  rainfall,  using  a  single  LPM  yields  the minimum MTT  of  the 

baseflow component. (Morgenstern et al., 2010). MTTs in the headwaters catchments were estimated 

using  the  EPM  and  the  DM.  For  the  EPM,  EPM  ratios  of  0.33  (75%  exponential  flow),  1.0  (50% 

exponential flow) and 3.0  (25% exponential flow) were adopted. The EPM model accords with the 

expected geometry of flow in the catchment (vertical recharge through the unsaturated zone followed 

by flow along flow paths of varying length), and EPM models with these EPM ratios have reproduced 

the  3H  time  series  in headwater  catchments with  similar geometries elsewhere  (Maloszewski and 

Zuber, 1982; Morgenstern and Daughney, 2012; Blavoux et al., 2013; Morgenstern et al. 2010). For 

the DM, Dp values of 0.05 and 0.5 were adopted, which are appropriate  for kilometre‐scale  flow 

systems (Zuber and Maloszewski, 2001; Gelhar et al., 1992). Utilisation of a variety of LPMs allows the 

impact of the assumed model on the MTTs to be assessed. 

Calculated MTTs  ranged  from approximately 7 years at Yahoo Creek  in  July 2014  to 230 years at 

Porcupine Creek in March 2015 (Table 3‐2). In general, the lowest MTTs were estimated from the EPM 

with an EPM ratio = 3.0 while the highest MTTs were estimated using the DM with Dp = 0.5.  Because 

of the remnant bomb pulse 3H, a few samples with 3H activities between 1.2 to 1.7 TU yield MTTs that 

are non‐unique for models with high piston flow components (i.e., the EPM with EPM ratio = 3.0 and 

the DM with Dp = 0.05; Table 3‐2, Fig. 3‐7). MTTs estimated from all LPMs were similar for 3H activities 

greater than 1 TU (Fig. 3‐7). However, as 3H activities decrease, the relative difference between the 

estimates increases. At the lowest 3H activity of 0.20 TU, the relative difference across the range of 

transit times is approximately 164 years. 

MTTs for Lardners Gauge, Upper Lardners and James Access were similar, and are between 7 and 26 

years. In contrast, MTTs for Porcupine Creek ranged from approximately 7 to 234 years, while those 

for  Ten  Mile  Creek,  Yahoo  Creek,  Love  Creek  Wonga,  and  Love  Creek  Kawarren  ranged  from 

approximately 13 to 150, 7 to 155, and 10 to 140 years, respectively. In all catchments, the longest 

MTTs are  recorded at  the  lowest streamflows  (March 2015) while  the shortest MTTs occur at  the 

highest streamflows  (July 2014 and September 2015)  (Fig. 3‐8). At Lardners Gauge,  James Access, 
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Porcupine Creek and Love Creek, the samples collected at the highest flow rates have MTTs that are 

slightly longer than that of the samples collected at the second highest streamflow (Fig. 3‐8). Whether 

this reflects changes to the flow system or is due to uncertainties in the MTT estimates is not certain. 

The volume of water in the aquifers that contributes to the streamflow may be estimated from Eq. (3‐

3).  Both  the  Lardners  Gauge  and  the  Love  Creek  Wonga  catchments  have  active  streamflow 

monitoring, and the calculations are carried out for these catchments. Using the relationship between 

MTT and streamflow (Fig. 3‐8) and streamflow data for 2014 and 2015 (Department of Environment, 

Land, Water and Planning, 2017), the average MTT for the two catchments is estimated at 29.7 years 

(Love Creek Wonga) and 10.8 years (Lardners Gauge).  For the average annual streamflow over these 

two years, the turnover volumes are 2.6x105 m3 (Love Creek Wonga) and 4.5x105 m3 (Lardners Gauge). 

These volumes are small  relative  to  the  likely volumes of water stored  in  the catchments. For  the 

catchment areas  (Table 3‐1) and a porosity of 0.1  to 0.3, which  is appropriate  for most  soils and 

aquifers, this volume of water could be stored in a layer that is 0.01 to 0.1 m thick. 

3.6.3  Uncertainties in MTT Estimates 

The uncertainties in the MTTs arising from the analytical uncertainties (Supplement) range from ±0.9 

years for the sample with the highest 3H activity to ±10 years for the sample with the lowest 3H activity. 

These equate to relative uncertainties of ~±10%. Having to assume an LPM reflects a major uncertainty 

for calculating the MTTs, especially for waters with 3H activities <1 TU (Fig. 3‐7). For a water with a 3H 

activity of 2 TU, the uncertainty in MTTs is ±1.2 years (±13%), while for waters with 3H activities of 1 

TU and 0.5 TU they are ±5 years (±8%) and ±31 years (±30%), respectively. The EPM with an EPM ratio 

of 3.0 and the DM with a Dp value of 0.05 have a large component of piston flow and are possibly less 

realistic representations of the flow systems; however, the differences between the MTTs estimated 

using the other LPMs are still considerable.   



82 
 

Location  Date 
Q 

103 m3 day‐1 
3H 
(TU) 

MTT (years) 

EPM  DM 

0.33  1.0  3.0  0.05  0.5 

Upper Lardners (UL) 

10/07/2014  ‐  1.99  9.9  9.6  8.8  9.0  11.2 

28/09/2014  ‐  1.77  15.7  12.9  11.8  12.2  17.6 

20/03/2015  ‐  1.54  24.2  18.5  (16.2, 41.4)  16.3  26.2 

10/09/2015  ‐  1.99  8.8  8.2  8.6  8.3  9.9 

Lardners Gauge (LG) 

10/07/2014  151.3  1.94  10.8  10.2  9.3  9.6  12.3 

28/09/2014  32.8  1.94  10.6  10.1  9.2  9.5  12.1 

20/03/2015  5.0  1.64  19.8  15.4  (14.1, 45.7)  14.2  21.6 

10/09/2015  116.6  1.97  9.1  8.5  8.7  8.6  10.2 

4/11/2015  12.7  1.77  13.8  12.4  11.2  11.6  15.8 

Gellibrand River (JA) 

13/03/2012  18.5  1.90  15.5  12.3  11.8  11.7  17.7 

26/04/2012  30.4  1.80  19.2  14.8  13.1  13.4  21.4 

10/07/2014  255.2  2.04  8.7  8.7  8.1  8.2  9.7 

28/09/2014  39.1  1.93  10.8  10.2  9.4  9.7  12.4 

20/03/2015  8.8  1.73  16.2  13.5  12.2  12.6  18.2 

10/09/2015  204.4  2.08  7.3  6.8  7.7  7.0  8.1 

Porcupine Creek (PC) 

10/07/2014  50.4  1.97  10.3  9.8  9.0  9.2  11.7 

27/09/2014  3.3  1.68  19.3  14.9  (13.9, 44.7)  13.8  21.0 

20/03/2015  1.0  0.20  179.1  100.0  69.5  89.6  233.5 

10/09/2015  9.7  2.08  7.3  6.8  7.7  7.0  8.1 

4/11/2015  0.6  0.40  136.6  94.8  68.4  78.7  161.5 

Ten Mile Creek (TC) 

10/07/2014  8.6  1.74  17.1  13.6  12.5  12.7  18.8 

27/09/2014  0.6  1.00  58.3  68.5  62.5  60.1  66.3 

20/03/2015  0.2  0.44  128.4  92.5  67.2  76.4  149.2 

10/09/2015  1.7  1.09  48.3  55.5  62.0  57.0  53.5 

4/11/2015  0.1  0.53  109.4  90.3  67.2  73.3  130.2 

Yahoo Creek (YC) 

11/07/2014  23.0  2.14  6.9  6.8  7.2  7.0  7.6 

28/09/2014  1.2  1.19  44.7  52.0   (60.6, 27.4)  (55.3, 24.8)  49.2 

20/03/2015  0.4  0.43  132.1  93.1  67.4  77.2  153.7 

10/09/2015  3.9  1.30  34.8  31.3   (34.3, 60.0)  (27.6, 50.7)  37.9 

Love Creek Kawarren (LK) 

10/07/2014  102.9  1.85  13.3  11.5  10.5  10.9  15.0 

27/09/2014  6.7  1.34  35.3  33.5   (32.3, 59.2)  (24.8, 51.2)  38.4 

20/03/2015  2.0  0.48  121.4  91.2  67.0  75.1  141.1 

10/09/2015  18.6  1.91  10.4  9.8  9.5  9.5  11.9 

4/11/2015  1.2  0.58  100.3  88.6  66.8  71.5  120.4 

Love Creek Wonga (LW) 

10/07/2014  103.5  1.86  13.1  11.4  10.4  10.8  14.8 

28/09/2014  6.0  1.34  35.7  34.2   (32.1, 59.3)  (24.8, 51.4)  38.8 

20/03/2015  2.0  0.55  109.1  89.4  66.4  72.6  127.0 

10/09/2015  19.6  1.88 11.0 10.4 9.8 9.9  12.6

 

Table 3‐2: Summary of calculated mean transit times (MTTs) for the upper Gellibrand River 

catchments.   
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Figure 3‐7: Variation in MTTs for 3H activities in the river water samples ranging from 0.20 to 2.14 
TU using the Exponential Piston Flow Model (EPM) with EPM ratios of 0.33, 1.0 and 3.0, and the 
Dispersion Model (DM) with Dp values of 0.05 and 0.5. 
 

The influence of uncertainties in the 3H input was assessed by varying the modern and pre bomb pulse 

3H activities between 2.4 and 3.2 TU and adjusting the 3H activities in the intervening years accordingly. 

As discussed above, this encompasses the predicted range of average annual 3H activities in most of 

central and southeast Australia.   These calculations used the EPM with an EPM ratio of 1.0 but the 

effect is similar in the other models. The relative difference between MTTs is generally highest when 

3H activities exceed 1 TU (Fig. 3‐9). For 3H activities of 2 TU, the uncertainty in MTTs is ±5 years (±54%), 

while for waters with 3H activities of 1 TU and 0.5 TU they are ±10 years (±15%) and ±5 years (±5%), 

respectively. 
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Figure 3‐8: MTTs calculated using the EPM model with an EPM ratio of 1.0 (Table 3‐3) as a function 
of streamflow (Q) for Lardners Gauge (a), Gellibrand River at James Access (b) ‐ black circles are 
data by Atkinson (2014), Porcupine Creek (c), Ten Mile Creek (d), Yahoo Creek (e), and Love Creek 
(f) ‐ blue circles are Love Creek Kawarren and red circles Love Creek Wonga. Streamflow data from 
Department of Environment, Land, Water and Planning (2017) or calculated as discussed in text. 

3H activities  in rainfall can vary seasonally. Catchments with MTTs  in excess of a  few years do not 

preserve seasonal variations in stable isotope ratios or major ion concentrations (Stewart et al., 2010). 

In a  similar way,  the  seasonal variation  in  rainfall  3H activities are unlikely  to be preserved  in  the 

catchment  waters  (Morgenstern  et  al.,  2010).  Thus,  using  annual  3H  activities  as  the  input  is 
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appropriate. However, if recharge has a strong seasonality, its 3H activities may be different from those 

of annual rainfall. Rainfall in the Otway Ranges is distributed throughout the year and it is likely that 

some  recharge  occurs  throughout  the  year.  However,  as  is  the  case  elsewhere  in  the  Southern 

Hemisphere (Morgenstern et al., 2010), the 3H activities in summer rainfall are closely similar to the 

average  annual  3H  activities  (Tadros et  al., 2014;  International Atomic  Energy Agency, 2017). The 

observation  that  the  3H activities of  summer  (December  to February)  rainfall at Mount Buffalo  in 

northeast Victoria were similar (2.86 TU) to those of two annual rainfall samples (2.99 and 2.85 TU) 

support this assertion (Cartwright and Morgenstern, 2015). With such a seasonal distribution of 3H 

activities, the uncertainties in MTTs resulting from using the average annual 3H activities are less than 

those that arise from the general uncertainty in the 3H input function. 

 

 

Figure 3‐9: Impact of varying rainfall 3H inputs on MTTs calculated using the EPM model with an 
EPM ratio of 1.0. The three rainfall inputs modern and pre bomb‐pulse 3H activities of 2.4, 2.8 and 
3.2 TU and the 3H activity of the bomb‐pulse rainfall was varied by a similar proportion as 
discussed in the text. 

The impact of macroscopic mixing was estimated using Eq. (3‐2) and the streamflow data and MTTs 

for Porcupine, Ten Mile and Yahoo Creeks that flow into Love Creek upstream of Love Creek Kawarren 

(Fig. 3‐1). The analysis used the EPM with an EPM ratio of 1.0 (Table 3‐2) but, again, similar results 

were obtained with the other LPMs. Based on the streamflow data, these three streams contribute 77 
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to 82% of total stream flow at Love Creek Kawarren (Table 3‐2). The remaining portion of flow in Love 

Creek is assumed to be contributed by undefined inputs such as groundwater inflow and inputs from 

smaller tributaries. It was assumed that there was one unidentified input, the 3H activity of which was 

estimated by the difference between the weighted  3H activities of Porcupine, Ten Mile and Yahoo 

Creeks and the 3H activity at Love Creek Kawarren. The MTT of this input was determined from the 3H 

activity using the EPM.  

 

Sample Date  MTT, Love Creek Kawarren (years) 

10/07/2014 

True MTT  15.4 

Sample MTT  11.5 

Difference (years)  3.9 

Difference (%)  25.5 

27/09/2014 

True MTT  40.9 

Sample MTT  33.5 

Difference (years)  7.4 

Difference (%)  18.1 

20/03/2015 

True MTT  87.4 

Sample MTT  91.2 

Difference (years)  3.8 

Difference (%)  4.4 

10/09/2015 

True MTT  15.5 

Sample MTT (years)  9.8 

Difference (years)  5.7 

Difference (%)  36.7 

 
Table 3‐3: Estimates of the difference between calculated mean transit times (MTTs) and that 
estimated from the mixing of waters from different tributaries at Love Creek Kawarren. 

In March 2015, the estimated MTT calculated using the LPM at Love Creek Kawarren was higher than 

MTTe calculated using Eq. (3‐2) by 3.7 years or 4% (Table 3‐3). At other times, the differences were 3.9 

to 7.4 years (18 to 37%). These calculations may not truly address aggregation as there may be more 

than one unidentified additional store of water and there may be aggregation within the individual 

sub‐catchments  (which  impacts  their  estimated MTTs).  Nevertheless,  they  do  indicate  that  the 

potential  uncertainties  in MTTs  due  to  aggregation  are potentially  several  years  (as discussed by 

Stewart  et  al.,  2017).  For waters with  similar  3H  activities,  Cartwright  and Morgenstern  (2016a) 

estimated that the aggregation error may be up to 20% where two waters with MTTs of 10 and 50 
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years or 1 and 5 years mixed but noted that this error became progressively lower if more stores of 

water with a similar range of MTTs mixed.  

If the uncertainties are uncorrelated, an overall uncertainty is given by the square root of the sum of 

the squares of the individual uncertainties. Assuming that uncertainties due to analytical uncertainties 

and aggregation are uniformly 10% and 20%, respectively, and the uncertainties from the range of 

LPMs and the 3H input of rainfall are as discussed above. For a water with a 3H activity of 2 TU, the 

overall uncertainty in MTTs are approximately ±60% (±5.4 years), whereas for waters with 3H activities 

of 1 TU and 0.5 TU they are ±28% (±17 years) and ±38% (±35 years), respectively.  

While these uncertainties are considerable, the observation that the 3H activities of the streams are 

locally 10% of those of modern rainfall (and far less than the rainfall 3H activities at the peak of the 

bomb‐pulse) necessitates  that  the MTTs must be  several decades. Because  the aggregation error, 

which is probably the most difficult to assess, results in MTTs being underestimated (Kirchner et al., 

2016; Stewart et al., 2017) some MTTs may be longer than calculated. Relative differences in MTTs 

between and within catchments may be estimated with more certainty. Because the catchments are 

located in a relatively small area, the 3H inputs are likely to be closely similar. Thus, uncertainties in 

the 3H input are less likely to impact the comparison of MTTs between catchments. Additionally, as 

the  geometry  of  the  flow  system  in  each  catchment  is  unlikely  to  vary  substantially  at  different 

streamflows,  not  being  able  to  assess  the  suitability  of  the  LPM  has  less  impact  on  the  relative 

differences in MTTs at different streamflows in the same catchment. 

3.6.4  Predicting Mean Transit Times 

There are weak  (R2  ≤ 0.7) or no  correlations between  3H activities and  catchment area, drainage 

density or forest cover (Table 3‐32). There is a strong correlation between 3H activities and average 

slope (R2 = 0.87, p‐value 0.01) during March 2015, when streamflow was lowest but not at other times. 

The variability of MTTs from James Access, Lardners Gauge, and Upper Lardners (which occur on the 

Otway Group (Fig. 3‐1) and from Porcupine Creek, Yahoo Creek, Love Creek, and Ten Mile Creek (which 

have similar lithologies in their catchments: Fig. 3‐1) indicates the MTTs are not simply related to the 

geology. A combination of the catchment properties together with the hydraulic conductivities of the 

soils and aquifers or evapotranspiration rates  likely control the MTTs. The hydraulic properties and 
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evapotranspiration rates are probably spatially variable and are difficult to estimate, which makes it 

difficult  to assess  their  influence. The observation  that  the  relationship between  3H activities and 

streamflow in all the catchments are similar (Fig. 3‐4) suggests that the MTTs at high flows reflect the 

inflow of water from the shallower water stores, which will largely be independent of the catchment 

attributes. 

There  is a strong positive correlation between 3H activities and the runoff coefficient (R2 = 0.94, p‐

value = 0.27) (Fig. 3‐10). This may be due to both the runoff coefficient and MTTs being controlled by 

the rates of recharge and groundwater flow. The Lardners Gauge and James Access sites have much 

higher runoff coefficients than the other catchments, and the correlation with 3H activities may reflect 

the difference between the two groups of catchments. If this is the case, the runoff coefficient may 

be useful in determining gross rather than subtle differences in MTTs. 

 

 

Figure 3‐10: 3H activities vs. runoff coefficients for the March 2015 samples (data from Table 3‐1 
and Supplement).  Although a strong correlation (R2 = 0.94) exists, it may be a result of the 
grouping of the samples. 
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EC and streamflow were measured on a monthly basis at the gauging station on Porcupine Creek (Site 

235241) between  January 1990 and  January 1994  (Department of Environment,  Land, Water and 

Planning, 2017). A strong correlation between MTTs and EC at this location (MTT = 1.362e0.0061*EC: R2 

= 0.96, p‐value = 10‐8) allows MTTs at this site to be estimated over this four year period (Fig. 3‐11). 

The estimated MTTs range from 3 to 50 years with the longest MTTs corresponding to low summer 

flows and  the  shortest MTTs during high winter  flows. Although based upon a  limited number of 

samples, these results demonstrate the high variability of transit times within the catchment and the 

value of finding proxies for 3H. 

 

 
 

Figure 3‐11: Variation in MTT as a function of streamflow at Porcupine Creek for January 1990 to 
January 1994 calculated using the relationship between EC and 3H activity (Supplement) and 
monthly EC data from the Department of Environment, Land, Water and Planning (2017). 
Streamflow data also from the Department of Environment, Land, Water and Planning (2017). 
 

3.7  Summary and Conclusions 

The calculated MTTs  in the six headwater catchments  in the Upper Gellibrand catchment of Otway 

Ranges vary  from approximately 7  to 230 years, verifying one of  the hypotheses. While  there are 

significant uncertainties in the MTT estimates, the conclusion that they range from years to several 

decades and are longer at low streamflows is robust. Similar MTTs are recorded in other catchments 
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in  southeast  Australia  (e.g.,  Cartwright  and Morgenstern,  2015,  2016a,  2016b).  Especially  at  low 

streamflow, the MTTs are far longer than in most headwater catchments worldwide (e.g., Stewart et 

al., 2010) and are some of the longest yet recorded. The average MTT of 15±22 years calculated by 

Stewart et al. (2010) was for MTTs based on 3H activities, which makes  it directly comparable with 

MTTs from the South Australian catchments.  

Understanding  the  reasons  for  the  difference  in  MTTs  between  catchments  is  important  for 

understanding catchment behaviour. The catchments in southeast Australia have similar dimensions, 

slopes, and stream densities to those elsewhere making it unlikely that the differences in MTTs result 

from  catchment  geomorphology.  The  Gellibrand  catchments  have  only  thin  near‐river  alluvial 

sediments thus diminishing the  likelihood of bank storage and return flows of young waters during 

the  recession  from  the  high  streamflows.  However,  many  headwater  catchments  globally  lack 

extensive alluvial sediments. The hydraulic properties of the soils and aquifers may also result in slow 

recharge rates and long MTTs. These are very poorly known and it is difficult to assess their influence.  

Due to the high transpiration rates of eucalyptus forests, recharge rates in Australian catchments are 

generally lower than elsewhere globally (Allison et al., 1990). However, the observation that there is 

no correlation between the percentage of forest cover and MTTs in the upper Gellibrand catchments 

where land clearing occurred several decades ago is problematic for proposing this as a simple control. 

Despite being in the more temperate region of southeast Australia, the average rainfall in the Otway 

Ranges of 1,000 to 1,600 mm yr‐1 is modest compared with upland areas in many parts of the world 

and the average evapotranspiration rate of 1,000 to 1,100 mm yr‐1 includes a sizeable component of 

evaporation (which is more prevalent on the cleared land) (Bureau of Meteorology, 2016). The long 

MTTs  in  the catchments  from southeast Australia may,  therefore,  reflect  the  low  rainfall and high 

evaporation and/or transpiration rates that limit recharge.  

The long MTTs are significant for understanding and managing the catchments. Firstly, there are likely 

to be long‐lived stores of water in these catchments that can sustain the streams during droughts that 

last up to a few years, although longer‐term changes (such as land use change or climate change) may 

eventually affect the streamflows. The long MTTs also imply that any contaminants in groundwater 

are likely to be released into the streams over years to decades (c.f. Morgenstern and Daughney, 2012). 
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The  locally higher nitrate and sulphate concentrations at high streamflows may reflect the  input of 

contaminants from recent agricultural activities to the streams via the younger groundwater that is 

mobilised at those times. 

Even at baseflow conditions,  it was not possible to simply predict the MTTs across the catchments 

from catchment attributes or the geochemistry, although local correlations exist (this refutes one of 

the hypotheses). The MTTs are most likely controlled by a combination of catchment attributes and 

also soil properties, hydraulic conductivities, and evapotranspiration rates.  This is in keeping with the 

observation  that previous studies have  identified correlations between a range of parameters and 

MTTs  (i.e.  no  single  attribute  appears  to  provide  the  dominant  control  on MTTs  across  different 

regions). Characterising hydraulic properties and evapotranspiration rates on a catchment‐wide scale 

is difficult, which limits the ability to predict MTTs. The runoff coefficient that is a reasonable indicator 

of MTTs elsewhere in southeast Australia (Cartwright and Morgenstern, 2015) was the best predictor 

of MTTs. This may reflect the fact that both the runoff coefficient and MTTs are controlled by recharge 

and groundwater flow rates. 

This  study  illustrates  that,  while  broad  ranges  of  MTTs  may  be  estimated  from  3H,  precise 

determination  of MTTs  is  difficult.    Additionally,  it  highlights  the  challenge  in  understanding  the 

reasons  for  the  long MTTs  in  the  Australian  catchments  compared  with  headwater  catchments 

elsewhere.    The  potential  controls  on MTTs  in  catchments  are  numerous  and more  studies  in 

catchments with different climate, landuse, geomorphology, and geology are needed if the desire to 

be able to predict catchment behaviour regionally or globally is to be realised.  

3.8  Data Availability 

All geochemistry data utilised  in  this study are contained  in the Supplement. Streamflow data and 

historic  EC data  for  Porcupine Creek  are publicly  available  from  the Victorian  State Government, 

Department  of  Environment,  Land, Water &  Planning  (DELWP), Water Measurement  Information 

System (http://data.water.vic.gov.au/monitoring.htm). 
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Supplement. Geochemistry of the upper Gellibrand catchment streams 
 

Locationa  Date 
Q  EC  pH  TDS  HCO3

  F  Cl  Br  NO3  SO4  Si  Na  Mg  K  Ca  3H 

103 m3 day‐1  µS/cm  S.U.  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  TU 

Upper Lardners (UL) 

10/07/2014  nmc  142  6.26  74  7.8  0.02  30.5  0.06  2.31  3.9  5.5  18.2  2.7  0.7  2.1  1.99±0.04b 

28/09/2014  nm  168  6.03  83  15.1  0.03  30.1  0.07  0.68  3.4  6.7  18.8  3.4  1.3  3.1  1.77±0.04 

20/03/2015  nm  192  7.11  118  41.8  0.03  31.5  0.07  0.37  3.1  7.2  21.1  5.1  1.9  5.7  1.54±0.04 

10/09/2015  nm  154  6.48  81  11.3  0.03  33.0  0.08  1.72  4.2  6.1  18.7  2.8  1.1  2.4  1.99±0.03 

Lardners Gauge (LG) 

10/07/2014  151.3  164  6.19  85  9.5  0.02  35.8  0.08  3.03  4.5  5.3  19.9  3.1  1.6  2.4  1.94±0.04 

28/09/2014  32.8  182  6.45  94  18.3  0.02  34.0  0.09  1.21  3.3  6.2  22.6  3.8  1.3  3.4  1.94±0.04 

20/03/2015  5.0  197  6.71  114  35.0  0.03  35.3  0.10  0.29  2.7  6.6  21.7  4.9  1.9  5.0  1.64±0.04 

10/09/2015  116.6  179  5.87  92  12.3  0.03  38.9  0.09  2.23  4.5  5.9  21.0  3.3  1.4  2.8  1.97±0.03 

4/11/2015  12.7  172  6.68  100  22.2  0.03  36.4  0.09  1.78  3.5  6.4  20.6  3.7  1.7  3.4  1.77±0.04 

Gellibrand River @ 
James' Access (JA) 

13/03/2012d  18.5  160  nm  93  39.0  0.07  26.0  0.05  0.05  3.3  nm  14.7  3.0  1.5  5.0  1.90±0.09 

26/04/2012d  30.4  161  nm  85  27.0  0.07  27.2  0.07  0.40  2.8  nm  16.6  3.8  1.4  6.0  1.80±0.08 

10/07/2014  255.2  151  6.70  74  10.0  0.03  27.6  0.06  2.41  3.6  6.2  17.6  2.6  1.0  2.6  2.04±0.04 

28/09/2014  39.1  164  6.66  87  21.4  0.05  28.0  0.08  0.48  3.2  6.7  19.0  3.3  1.1  3.8  1.93±0.04 

20/03/2015  8.8  162  6.71  94  28.5  0.03  28.0  0.07  0.08  2.9  6.3  18.6  3.6  1.5  4.4  1.73±0.04 

10/09/2015  204.4  146  6.68  84  17.8  0.04  29.7  0.08  1.64  3.7  6.6  17.5  2.7  1.0  3.0  2.08±0.03 

Porcupine Creek (PC) 

10/07/2014  50.4  281  6.33  138  11.5  0.05  61.1  0.08  0.28  10.2  6.5  34.9  5.1  1.7  6.4  1.97±0.04 

27/09/2014  3.3  380  6.76  200  51.2  0.04  68.4  0.17  0.21  5.1  7.2  44.6  7.2  2.2  14.0  1.68±0.04 

20/03/2015  1.0  723  7.30  528  271.8  0.12  90.1  0.26  0.74  8.1  13.4  61.9  15.8  7.6  58.4  0.20±0.02 

10/09/2015  9.7  319  6.51  171  15.0  0.04  83.1  0.15  0.31  9.1  7.2  41.3  6.1  1.7  6.8  2.08±0.04 

4/11/2015  0.6  661  6.95  485  235.7  0.13  99.1  0.31  0.68  8.3  11.7  60.1  14.2  6.7  47.7  0.40±0.02 

Ten Mile Creek (TC) 

10/07/2014  8.6  397  6.43  184  7.8  0.05  90.4  0.22  0.54  13.5  4.6  54.3  7.1  1.8  3.5  1.74±0.04 

27/09/2014  0.6  463  6.48  229  29.3  0.02  101.6  0.31  0.26  13.8  4.8  65.8  8.1  1.2  3.6  1.00±0.03 

20/03/2015  0.2  406  6.47  191  4.6  0.02  102.8  0.33  0.08  10.0  4.8  59.1  5.8  0.9  2.3  0.44±0.02 

10/09/2015  1.7  562  6.45  285  12.8  0.06  156.1  0.43  0.37  16.1  5.7  77.2  9.8  1.4  4.9  1.09±0.02 

4/11/2015  0.1  392  6.49  199  7.6  0.03  107.8  0.34  0.22  11.8  4.6  57.6  5.8  1.0  2.5  0.53±0.02 



 

Locationa  Date 
Q  EC  pH  TDS  HCO3

  F  Cl  Br  NO3  SO4  Si  Na  Mg  K  Ca  3H 

103 m3 day‐1  µS/cm  S.U.  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  TU 

Yahoo Creek (YC) 
 

11/07/2014  23.0  368  5.73  221  37.8  0.03  94.1  0.20  0.24  13.7  5.7  53.3  7.9  2.1  6.1  2.14±0.04 

28/09/2014  1.2  505  6.09  276  69.5  0.03  103.8  0.33  0.14  14.2  3.0  66.9  9.2  1.8  7.3  1.19±0.03 

20/03/2015  0.4  471  6.52  229  26.8  0.03  112.3  0.37  0.17  7.0  4.0  65.1  7.3  0.9  5.3  0.43±0.02 

10/09/2015  3.9  569  6.22  283  5.6  0.04  153.0  0.37  0.41  24.1  5.2  72.8  10.9  2.0  8.7  1.30±0.03 

Love Creek Kawarren (LK) 

10/07/2014  102.9  402  6.66  197  21.7  0.13  83.8  0.18  1.28  14.5  5.0  47.2  7.6  5.2  10.2  1.85±0.03 

27/09/2014  6.7  570  6.75  286  59.8  0.05  105.9  0.33  4.30  10.3  4.9  66.5  11.0  6.7  16.1  1.34±0.03 

20/03/2015  2.0  527  6.99  286  62.0  0.04  114.3  0.34  0.94  9.1  6.1  66.2  8.9  3.4  15.2  0.48±0.02 

10/09/2015  18.6  456  6.71  236  25.9  0.06  112.0  0.24  0.92  12.3  6.5  55.8  8.5  2.9  10.8  1.91±0.03 

4/11/2015  1.2  522  6.23  307  68.8  0.07  124.0  0.37  1.02  10.9  5.8  65.6  9.6  2.7  17.9  0.58±0.02 

Love Creek Wonga (LW) 

10/07/2014  103.5  411  6.58  204  22.3  0.08  86.2  0.19  1.08  16.7  6.0  48.3  9.0  3.5  10.5  1.86±0.04 

28/09/2014  6.0  721  6.93  367  84.2  0.10  135.9  0.42  3.33  11.8  6.4  76.7  17.8  6.4  23.5  1.34±0.03 

20/03/2015  2.0  857  7.27  481  128.7  0.06  178.8  0.57  0.56  9.6  9.8  86.2  23.0  8.1  35.9  0.55±0.02 

10/09/2015  19.6  514  6.82  271  37.3  0.07  125.2  0.26  1.15  13.8  7.0  57.7  11.1  3.5  14.1  1.88±0.03 

Birnam Rainfall  27/09/2014  ‐  80  6.49  25  5.7  0.00 8.5  0.02  0.23  1.5  0.0  5.1  0.7  2.6  0.8  2.45±0.04 

 
Notes: 
 

a) Locations on Fig. 3‐1 
b) Uncertainty 
c) Not measured 
d) Data from Atkinson (2014) 
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Chapter 4 

Bank Storage and Return Flow: Residence Times and 

Influence on River Water Chemistry in the upper Barwon 

River, Australia 

In preparation for submission to Applied Geochemistry 

 

Abstract 

The residence times of bank storage and return flow and its influence on river water 

chemistry in the upper Barwon River of southeast Australia were investigated using stable 

(18O, 2H, and 13C) and radioactive (3H and 36Cl) isotopes, major ion geochemistry, river 

discharge data, and electrical conductivity (EC)‐discharge hysteresis loops.  Downstream 

increases in 3H activities following high winter river flows indicate that bank storage and 

return flow contributes to river discharge for periods of at least several months.  However, 

EC‐discharge hysteresis patterns indicate that individual storm events make additional 

contributions to bank storage and return flow throughout the year, with residence times on 

the order of a few weeks.  The upper Barwon River has 3H activities >1.75 TU throughout the 

year, suggesting that the contribution of older regional groundwater, which has below‐

detection 3H activities (~0.04 TU), is minor in comparison to bank return flows.  However, 

downstream increases in total dissolved solids (TDS) concentrations, δ13C values and R36Cl 

values demonstrate that regional groundwater inputs are nevertheless instrumental in 

delivering solutes to the river.  Elevated R36Cl values in river water in the uppermost portion 

of the catchment are likely due to plant uptake and recycling of bomb‐pulse 36Cl, which 

suggests Cl residence times of up to ~60 years.  The results of this study clearly demonstrate 

that river water is comprised of both young and old water.  Thus, managing rivers and near‐

river environments should include careful consideration of both inputs. 
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4.1. Introduction 

Determining the residence times of water and solutes in river catchments is important for 

protecting water quality, riparian vegetation and groundwater dependent ecosystems.  

Likewise, understanding residence times is also important in terms of interpreting bio‐ and 

hydrogeochemical reactions within the river and the near‐river environments, 

understanding the fate and transport of nutrients and solutes, and predicting when changes 

that occur within a catchment, such as urbanisation or land use, might affect the river.  The 

temporal variation of stable isotope ratios in river water suggests that, globally, about one‐

third of total river flow is derived from precipitation that fell within the past two to three 

months (Jasechko et al., 2016).  However, 3H activities imply that river water in many 

catchments commonly has residence times of years or even decades (Soulsby et al., 2000; 

McGuire and McDonnell, 2006; Stewart et al., 2010; Cartwright and Morgenstern, 2015; 

Duvert et al., 2016).  Together, these statements suggest that river water is a mixture of 

both young and old water.  Less clear, however, is from what stores that water is derived, 

the relative importance of these stores in supporting river flow, and their residence times. 

4.1.1.  The Importance of Bank Storage and Return Flow 

There are numerous stores that potentially contribute water to rivers.  These include 

groundwater, bank storage and return flow, perched aquifers, water held in the unsaturated 

zone, and interflow (McCallum et al., 2010; Hrachowitz et al., 2011; Cartwright et al., 2014).  

The relative importance of these inputs in determining total river flow can vary throughout 

the year, i.e. both seasonally and following storm events.  For example, Squillace (1996) 

demonstrated that bank storage and return flow can act as an important source of water 

during low‐flow conditions.  Conversely, McCallum et al. (2010) demonstrated that bank 

storage and return flow can be important contributors to river flow during storm events. 

Bank storage occurs when the river level is higher than that of the groundwater in the 

adjacent aquifers.  This results in the infiltration of river water into the near‐river sediments, 

where it mixes with groundwater.  The mixed water has a chemical composition and 
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residence time intermediate between that of the river and of groundwater.  Bank infiltration 

can occur both seasonally (i.e. during high winter flows) and during individual storm events 

that may occur throughout the year.  When river levels recede as a result of a decline in 

seasonal rainfall, or following flood events, the water flows back into the river as bank 

return flow.  While the mechanisms of bank storage and return flow are reasonably well 

understood, its residence time is not.  Numerical modelling suggests that bank return flow 

can occur over periods ranging from weeks to years or even decades (e.g. Squillace, 1996; 

Whiting and Pomeranets, 1997; McCallum et al., 2010, Doble et al., 2011; McCallum and 

Shanafield, 2016).  However, to the author’s knowledge, there have been no field‐based 

estimates to evaluate the residence times of water in the river banks. 

4.1.2.  Hysteresis 

Hysteresis patterns, which are defined as a non‐linear relationship between river discharge 

and the concentration of a solute, can provide insight into river catchment functioning.  

Traditionally used to examine nutrient concentrations (e.g. Bowes et al., 2015) or 

turbidity/sediment transport (e.g. House and Warwick, 1998) as function of discharge, 

hysteresis patterns can also provide information on the source(s) of water feeding a river.  

Hysteresis patterns can take two forms, clockwise and anti‐clockwise.  With clockwise 

patterns, solute concentrations decrease in magnitude with a corresponding increase in 

discharge, before increasing again as discharge decreases.  Conversely, with anti‐clockwise 

patterns, the opposite holds true.  Clockwise patterns suggest a water source close to the 

sampling location, whereas anti‐clockwise patterns suggest a water source far from the 

sampling location (Williams, 1989). In this study, hysteresis patters in electrical conductivity 

(EC) are utilised to evaluate the importance and timing of bank storage and return flow in 

contributing to river discharge during individual storm events. 
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4.1.3.  Evaluating the Residence Times of Water 

The residence or transit times of groundwater and surface water can be evaluated using 

radioactive tracers such as 3H, 14C and 36Cl (e.g. Bentley et al., 1986; Torgersen et al., 1991; 

McCallum et al., 2014; Kwicklis and Farnham, 2014).  In many respects, 3H is an ideal tracer 

as it is part of the water molecule, does not undergo significant fractionation as result of 

evaporation, and behaves conservatively in the environment.  With a half‐life of 12.32 years, 

3H can be used to determine residence times of up to about 150 years.  14C, with a half‐life 

of 5,730 years, can be used to evaluate residence times of up to approximately 30 ka (Clarke 

and Fritz, 1997) from dissolved inorganic carbon (DIC).  However, the interpretation of 14C 

activities in surface water is complicated by biogeochemical reactions such as mineralisation 

of particulate and dissolved organic carbon (DOC), exchange with the atmosphere, and 

dissolution of particulate inorganic carbon (Broecker and Walton, 1959; Taylor, 1997; 

Bourke et al., 2014).  36Cl has a half‐life of 301,000 years and can be used to estimate solute 

residence times of up to ~1 Ma.  Similar to 3H, 36Cl is expected to behave conservatively.  In 

this study, 3H and 36Cl are employed to evaluate water and solute residence times in the 

upper Barwon River of southeast Australia. 

4.1.4.  Objectives 

The main objective of this study is to examine the residence times of bank storage and 

return flow in the upper Barwon River of southeast Australia.  This is primarily conducted 

through the use of stable and radioactive isotopes in combination with major ion 

geochemistry of the river water and river discharge data to understand processes on an 

annual timescale.  Additionally, solute‐discharge hysteresis patterns are used to examine 

bank storage and return flows on shorter timescales due to storm events.  Relative to other 

rivers in the region, the upper Barwon River is highly saline (Roderick, 1988; Gill, 1989; 

Coram, 1996) and this study also investigates the role of bank storage and return flow in 

determining river water chemistry.  While this research is based upon a specific region, the 

questions addressed are important for similar river systems in semi‐arid regions globally. 
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4.2.  Setting 

The Barwon River Catchment is located in southwestern Victoria, Australia approximately 

100 km west of Melbourne.  Comprising an area of approximately 3,900 km2 (DataSearch 

Victoria, 2015), the catchment is utilised primarily for grazing, cropping and forestry.  Towns 

within the catchment include Geelong and Ballarat, as well as numerous rural communities, 

including Forrest, Winchelsea and Inverleigh (Fig. 4‐1). 

The Barwon River Catchment includes the Barwon, Leigh and Moorabool Rivers.  However, 

this investigation focuses only on the upper Barwon River upstream of Inverleigh (Fig. 4‐1).  

The headwaters of the upper Barwon River drain the northern and western slopes of the 

Otway Ranges, which reach a maximum elevation of approximately 650 m AHD (Australia 

Height Datum).  The Otway Ranges are largely forested with native eucalyptus and 

plantation hardwoods; the remainder of the catchment consists mainly of grassland that is 

utilised extensively for grazing and cropping. 

The Upper Barwon catchment has a temperate climate, with average annual rainfall ranging 

from approximately 450 mm at Inverleigh to approximately 1,600 mm at Mount Sabine in 

the Otway Ranges (Department of Environment, Land, Water and Planning, 2017).  The 

majority of rainfall occurs during the austral winter months (July to September).  During the 

summer months, potential evaporation exceeds precipitation (Bureau of Meteorology, 

2017). There are a number of permanent and semi‐permanent brackish to hypersaline lakes 

within the study area, the largest of which is Lake Murdeduke (Fig. 4‐1). 

The main tributaries to the upper Barwon River are Boundary Creek, Birregurra Creek, the 

West Barwon River and the Barwon River East Branch.  The Barwon River is perennial, 

unregulated and, based upon downstream increases in discharge, EC and major ion 

concentrations, is considered to be gaining (Cartwright et al., 2013a; Cartwright et al., 2014). 

River flows are strongly seasonal, with approximately 60% of annual discharge occurring 

between the months of July and September and approximately 5% occurring between 
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January and March (DWR, 1989).  Average annual discharge at Inverleigh during the period 

from 2000 to 2015 was approximately 1.4 x 105 m3 year‐1. 

The geology of the study area is described by Tickell et al. (1991).  The basement comprises 

the early Cretaceous Otway Group, which consists primarily of volcanogenic sandstone and 

mudstone.  The Otway Group crops out extensively in the Otway Ranges (Fig. 4‐1) and is 

considered to be a poor aquifer.  The Otway Group is overlain by Tertiary sediments 

comprising the Eastern View Formation, the Demons Bluff Formation, the Gellibrand Marl 

and the Moorabool Viaduct Sand.  These Tertiary units are in turn overlain by the 

Quaternary Newer Volcanics and unconsolidated sediments comprising alluvium, lunettes 

and swamp and lake deposits. 

The Eastern View Formation is comprised of a thick sequence of sand and gravel units that 

collectively form the Lower Tertiary Aquifer.  The Eastern View Formation crops out 

extensively in the southeast of the study area and in the Barongarook High (Fig. 4‐1), which 

is the primary recharge area for the Lower Tertiary Aquifer.  The Demons Bluff formation is 

a low hydraulic conductivity calcareous silt that crops out only sparsely in the catchment.  

This formation is overlain by the Gellibrand Marl, which consists of approximately 200 to 

300 m of calcareous silt and clays.  The Gellibrand Marl crops out extensively in the south‐

central portion of the study area (Fig. 4‐1) and is a regional confining layer to the underlying 

Lower Tertiary Aquifer.  Due to the presence of the Gellibrand Marl, there is likely to be very 

little hydraulic connectivity between the Lower Tertiary Aquifer and the overlying shallow, 

unconfined aquifers (Petrides and Cartwright, 2006). 
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Figure 4‐1: Map of the study area showing generalised geology (DataSearch Victoria, 2015), river sampling locations, precipitation collector locations and 

groundwater flow direction. 
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The Moorabool Viaduct Sand is a thin, discontinuous unit of clayey sand that crops out at 

various locations across the catchment, including near Kildean Lane, Winchelsea and 

Inverleigh (Fig. 4‐1).  Coram (1996) estimated that the hydraulic conductivity of this unit is 

approximately 4.3 m day‐1.  The Quaternary Newer Volcanics, which crop out over most of 

the northern and central portions of the study area (Fig. 4‐1), are broadly grouped into 

older‐ and younger‐phase deposits.  The older‐phase Newer Volcanics, which are comprised 

mainly of weathered olivine basalt, are considered a poor aquifer, with groundwater 

generally only occurring within joints, vesicles, and poorly connected interflow layers.  The 

younger‐phase Newer Volcanics consist of basalt, scoria, undifferentiated pyroclastics, 

pyroclastic surge deposits and pyroclastic fall deposits.  They are less weathered, have a 

higher degree of fracturing than the older‐phase volcanics and, for these reasons, are more 

permeable.  Collectively, the older‐ and younger‐phase Newer Volcanics have an average 

thickness of approximately 30 m in the study area.  On a regional scale, the Newer Volcanics 

have a hydraulic conductivity of approximately 10‐2 m day‐1 (Howcroft et al., 2017) but, 

locally, can be as high as 8.6 m day‐1 (Coram, 1996). 

Along the Barwon River and most of its tributaries are Quaternary alluvial deposits 

comprised of clay, silt, sand, and gravel that have a thickness of up to 10 m (Tickell et al., 

1991).  Near Winchelsea, Inverleigh and Kildean Lane, these deposits extend several 

kilometres from the river.  At Forrest, the alluvium has a maximum horizontal extent of 

approximately 600 m.  Based upon slug tests, Coram (1996) estimated that the hydraulic 

conductivity of these deposits ranges from approximately 4x10‐1 to 3x102 m day‐1.  Together 

with the Moorabool Viaduct Sand, the alluvium represents a significant store for bank 

infiltration, which likely contributes a significant portion of flow following periods of high 

discharge (Cartwright et al., 2014).  Numerous groundwater observation bores are present 

within the catchment. However, only a few have been installed within the alluvial deposits 

or within the Moorabool Viaduct Sand; these are monitored only periodically. 

Groundwater flow direction within the Quaternary units is influenced by local topography.  

Recharge to the shallow aquifers occurs across the basin and groundwater discharges into 
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the Barwon River (Cartwright et al., 2013a; Howcroft et al., 2017).  Based on 14C activities, 

residence times of the shallow groundwater system are up to 20,000 years (Howcroft et al., 

2017).  Groundwater in the headwaters of the catchment has generally low total dissolved 

solids (TDS) concentrations (<500 mg/L) but towards the centre of the catchment, 

particularly near Lake Murdeduke, TDS concentrations are locally in excess of 10,000 mg/L 

(Coram, 1996; Howcroft et al., 2017). This high salinity groundwater probably originates by 

evaporation in the saline lakes such as Lake Murdeduke (Howcroft et al., 2017). 

4.3 .  Methodology 

4.3.1.  River Water and Precipitation Sampling 

River discharge, electrical conductivity (EC) and temperature are measured sub‐daily in the 

upper Barwon River at Inverleigh (Site 233218), Winchelsea (Site 233201) and Kildean Lane 

(Site 233247) (Department of Environment, Land, Water and Planning, 2017).  River water 

samples were collected from the upper Barwon River at Forrest, Kildean, Winchelsea and 

Inverleigh (Fig. 4‐1) in October 2013, December 2013, February 2014, July 2014 and 

September 2014.  During this period, average annual rainfall (measured at Winchelsea) was 

approximately 90% of the long term (1989‐2017) average (Department of Environment, 

Land, Water and Planning, 2017). Additional river water samples were collected at Forrest in 

March 2015 and September 2015.  The water samples were collected from ~20 cm below 

the surface of the river using a polyethylene container connected to an extendable pole. 

Samples were collected during recession periods after high discharge events or during 

baseflow conditions (Fig. 4‐2).  Overland flow was not observed during any of the sampling 

events.  Additional geochemistry data for the Barwon River, its tributaries and groundwater 

were sourced from Cartwright et al. (2013a) and Howcroft et al. (2017). 

Precipitation samples were collected using rainfall collectors on the east shore of Lake 

Murdeduke, the east side of the West Barwon Reservoir, and at Birnam in the Otway Ranges 

(Fig. 4‐1).  The rainfall collectors consisted of polyethylene storage containers equipped with 

funnels positioned approximately 0.5 m above ground level.  Water within the containers 
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was periodically sampled, the containers rinsed and then replaced.  The precipitation 

samples were collected over variable lengths of time between September 2014 to May 2015 

with a total of six samples from Birnam, two from the West Barwon Reservoir and one from 

Lake Murdeduke. 

4.3.2.  Analytical Techniques 

The EC and pH of the water samples were measured in the field at the time of sampling 

using a calibrated TPS® hand‐held water quality meter and probes. The EC and pH 

measurements have precisions of ±1 µS/cm and ±0.02 pH standard units (SU), respectively.  

HCO3 concentrations, with a precision of ±5%, were measured in the field using a Hach® 

digital titrator and reagents.  All river water samples were analysed for cations, anions, δ18O, 

δ2H, δ13C and 3H.  The river water samples collected between October 2013 and July 2014 

(four sampling events) were also analysed for 36Cl.  The precipitation samples were analysed 

for cations, anions, δ18O, δ2H, 3H (one sample only) and 36Cl (four samples). 

Cation concentrations were determined at Monash University using a ThermoFinnigan ICP‐

OES on samples that had been filtered through 0.45 µm cellulose nitrate filters and acidified 

to pH <2 using double‐distilled 16 M HNO3.  Anion concentrations were measured at 

Monash University on filtered, un‐acidified samples through use of a Metrohm ion 

chromatograph (IC).  The precision of the cation and anion analyses, based upon replicate 

sample analysis, is ±2% while the accuracy, based on the analysis of certified water 

standards, is ±5%.  Charge balance errors were ≤5% for the river water samples while those 

of the precipitation samples were ≤8%. Total dissolved solids (TDS) concentrations were 

derived by summing the cation and anion concentrations.   
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Figure 4‐2: Discharge and EC at a) Kildean, b) Winchelsea and c) Inverleigh in 2013 and 2014 
(Department of Environment, Land, Water and Planning (2017). Dashed vertical red lines indicate 
dates at which samples were collected. 
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δ18O and δ2H values were measured at Monash University using Finnigan MAT 252 and 

ThermoFinnigan DeltaPlus Advantage mass spectrometers.  δ18O values were determined 

through equilibration with He‐CO2 at 32 ᵒC for 24 to 48 hours in a ThermoFinnigan Gas 

Bench.  δ2H was measured via reaction with Cr at 850 ᵒC using an automated Finnigan MAT 

H/Device.  δ18O and δ2H were measured relative to internal standards calibrated using IAEA, 

SMOW, GISP and SLAP.  Data were normalised following methods outlined by Coplen (1988) 

and are expressed relative to V‐SMOW.  The precision (1σ), based on replicate analysis, is ± 

0.1% for δ18O and ± 1% for δ2H.  δ13C was measured on CO2 from DIC, which was liberated 

by acidification using H3PO4 in a Helium atmosphere in a ThermoFinnigan Gas Bench.  δ13C 

values are expressed relative to V‐PDB and the precision, based on replicate samples, is ± 

0.2%. 

36Cl activities were determined at the Australian National University (ANU) using accelerator 

mass spectrometry (AMS) and analytical techniques described by Fifield (1999) and Fifield et 

al. (2013).  36Cl activities are expressed as R36Cl whereby R36Cl = 36Cl/Cl x10‐15.  Uncertainties 

in the R36Cl values derived from the counting statistics of the number of 36Cl counts 

combined in quadrature with a 3% reproducibility range between 5 and 6%. 

3H activities were measured at either ANSTO or at the GNS Water Dating Laboratory in 

Lower Hutt, New Zealand.  The samples were first distilled and then electrolytically enriched 

prior to analysis by liquid scintillation counting, as described in Morgenstern and Taylor 

(2009) and Tadros et al. (2014).  3H activities are expressed in tritium units (TU) with a 

relative uncertainty of ± 5% for the samples analysed at ANSTO and ±2% by those analysed 

at GNS Science. 

4.4.  Results 

4.4.1.  River Discharge 

Discharge was highest during the July 2014 sampling event, ranging from 526x103 m3 day‐1 

at Kildean to 755x103 m3 day‐1 at Inverleigh (Table 4‐1).  Discharge was lowest during the 

February 2014 sampling event and ranged from 1.5x103 m3 day‐1 at Winchelsea to 3.1x103 
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m3 day‐1 at Inverleigh.  River discharge increased downstream during the October 2013, July 

2014 and September 2014 sampling events but was largely unchanged in December 2013 

and in February 2014.   Overall, mean annual discharge within the Barwon River was 

approximately two to three times higher in 2013 than it was in 2014 (Department of 

Environment, Land, Water and Planning, 2017). 

4.4.2.  Major Ion Geochemistry 

River water geochemistry is similar at each sampling location. Although the TDS 

concentrations of the river water are much lower than groundwater, the relative 

concentrations of the major ions are similar to groundwater (Table 4‐1, Fig. 4‐3).  TDS 

concentrations were generally less than 100 mg/L at Forrest but typically exceeded 300 

mg/L at Kildean, Winchelsea and Inverleigh.  In comparison, groundwater TDS 

concentrations range from approximately 1,600 mg/L to 44,000 mg/L (Howcroft et al., 

2017).  TDS and major ion concentrations in river water increase downstream (Fig. 4‐4a) and 

were highest (up to 1,514 mg/L) during low, summer flows (July 2014) and lowest during 

high, winter flows (July 2014).  Cl and HCO3 account for approximately 75% and 18% on a 

molar basis, respectively, of the anions in the river water.  Na, Mg and Ca comprise 63%, 

21% and 14% on a molar basis, respectively, of the cations in the river water.  With 

increasing TDS (i.e., downstream from Forrest), the relative proportion of HCO3 and Ca 

decreases while that of Cl and Na increases.  River pH ranged from 5.87 to 7.59 and 

increased downstream during each sampling event (Table 4‐1). 

Cl concentrations in rainfall ranged from 8.5 to 15.7 mg/L (Table 4‐1), which are higher than 

the mean concentration reported by Blackburn and McLeod (1983) for Kybybolite (6.6 mg/L) 

in eastern South Australia and 5.36 mg/L reported by Crosbie et al. (2012) for Melbourne.  

The higher Cl concentrations in the upper Barwon region may be due to regional differences 

in rainfall chemistry, evaporation within the collectors, and wind‐blown salt from Lake 

Murdeduke, fallout of salts from overlying vegetation, and/or temporal variability of rainfall 

chemistry. 
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Figure 4‐3: Piper diagram of river water, precipitation and groundwater.  Groundwater data from 
Howcroft et al., 2017. 
 

4.4.3.  Stable Isotopes (δ2H, δ18O, δ13C) 

δ2H and δ18O values of Barwon River water, its tributaries, groundwater and precipitation 

(Table 4‐1) are illustrated in Fig. 4‐5 along with the Melbourne Meteoric Water Line 

(MMWL), which is defined as δ2H = 7.43 * δ18O + 8.6 (Hughes and Crawford, 2012).  Most of 

the river water and precipitation samples plot on or close to the MMWL and are distributed 

around the δ2H and δ18O values for modern Melbourne rainfall (δ2H = ‐28.4‰, δ18O = ‐

4.98‰; Hughes and Crawford, 2012).  Waters plotting to the right of the MMWL have 

probably undergone evaporation (Clark and Fritz, 1997).  This is especially apparent in the 
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groundwater samples, which define an array with a slope of 3.9.  There is no correlation 

between stable isotope values of the river water and discharge, EC or major ion 

concentrations (Table 4‐1).  Except for July 2014, δ18O and δ2H values of the river water 

generally increase downstream (Fig. 4‐4b, 4‐4c), which is likely due to evaporation and, to a 

lesser extent, altitude effects (Clarke and Fritz, 1997). 

δ13C values of DIC in river water are most variable at Forrest, where they range from ‐21.4‰ 

to ‐10.1‰, but are less variable at Kildean, Winchelsea and Inverleigh, where they range 

from ‐12.9 to ‐16.6‰ with an average value of ‐15‰ (Table 4‐1, Fig. 4‐4d).  There are no 

significant correlations between δ13C values and discharge, EC, TDS, major ion 

concentrations, δ18O or δ2H values (Table 4‐1). 

4.4.4.  Radioisotopes (3H, 36Cl) 

The 3H activities of the river water samples ranged from 1.76 TU at Kildean in February 2014 

to 2.66 TU at Inverleigh in October 2013 (Table 4‐1).  3H activities were highest (2.35 TU to 

2.66 TU) in October 2013 and increased downstream (Fig. 4‐4e).  In December 2013, 3H 

activities decreased between Forrest and Kildean, but then increased again at Winchelsea 

and Inverleigh.   A similar trend is apparent in February 2014.  In July and September 2014, 

3H activities were similar to within 5% at each sampling location.  There is no correlation 

between 3H activities and discharge, EC, TDS, major ion concentrations or stable isotope 

values. 
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Location  Date 

Distance from Forrest  Q  EC  pH  TDS  HCO3  Cl  NO3  SO4  Na  Mg  K  Ca  δ18O  δ2H  δ13C  3H  R36Cl 

km  103 m3 day‐1  µS/cm  S.U.  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L   (‰)   (‰)   (‰)  TU  (x 10‐15) 

Forrest 

9/10/2013 

‐ 

‐  180  6.32  91  25.4  31.6  0.03  3.6  18.7  3.4  0.9  5.1  ‐4.89  ‐27.40  ‐10.1  2.35  42.1 

16/12/2013  ‐  175  5.87  91  30.5  29.2  0.07  1.8  19.9  3.8  0.8  5.8  ‐4.89  ‐27.29  ‐17.9  2.11  46.1 

10/02/2014  ‐  190  5.88  83  28.5  30.7  0.12  1.5  19.0  3.3  0.4  5.2  ‐5.00  ‐27.21  ‐13.9  2.21  42.1 

9/07/2014  ‐  191  5.91  95  17.1  35.0  0.41  6.8  21.0  3.8  1.5  5.1  ‐4.61  ‐26.64  ‐21.4  1.96  37.7 

27/09/2014  ‐  184  6.21  89  30.9  27.9  0.08  2.2  15.6  3.7  1.1  5.7  ‐4.29  ‐23.96  ‐14.8  2.12  ‐ 

20/03/2015  ‐  220  6.14  110  37.3  32.3  0.09  0.7  20.7  4.3  1.9  7.0  ‐3.05  ‐20.54  ‐14.6  2.05  ‐ 

10/09/2015  ‐  201  5.92  102  28.7  34.1  0.14  5.5  21.0  3.8  1.6  5.3  ‐3.88  ‐24.94  ‐15.9  2.07  ‐ 

Kildean 

9/10/2013 

43 

263  927  6.76  523  55.6  254.3  0.95  33.6  132.6  21.5  3.2  17.2  ‐2.67  ‐13.70  ‐13.0  2.59  21.1 

16/12/2013  46.5  568  6.54  333  51.2  158.7  1.42  10.2  75.5  14.6  1.4  15.9  ‐3.74  ‐22.26  ‐16.5  1.95  22.1 

10/02/2014  2.9  980  6.62  507  95.2  228.5  1.18  11.7  127.8  23.9  2.3  23.8  ‐1.62  ‐13.19  ‐14.7  1.76  31.2 

9/07/2014  526  456  6.43  227  9.3  95.4  2.15  28.4  59.6  9.6  3.4  10.8  ‐5.10  ‐27.96  ‐15.7  2.05  25.3 

27/09/2014  32.6  1,132  6.64  515  43.9  301.5  0.53  30.6  144.8  24.8  2.3  25.0  ‐3.87  ‐21.77  ‐14.6  2.02  ‐ 

Winchelsea 

9/10/2013 

57 

301  904  6.76  562  54.3  225.9  0.30  30.8  127.9  20.9  3.0  16.0  ‐2.87  ‐13.94  ‐12.9  2.64  21.3 

16/12/2013  44.7  801  6.92  402  54.9  182.6  1.65  12.4  102.4  18.8  1.7  18.8  ‐4.06  ‐21.74  ‐16.3  2.09  24.5 

10/02/2014  1.5  1,245  7.09  704  146.4  302.6  0.77  10.6  169.5  30.3  2.9  28.3  ‐1.29  ‐13.58  ‐15.5  1.77  22.0 

9/07/2014  700  598  6.75  312  15.1  106.4  3.89  30.1  80.3  12.9  4.0  14.6  ‐5.15  ‐28.15  ‐16.6  1.97  21.7 

27/09/2014  39.3  1,199  6.66  568  59.8  324.3  0.28  30.7  157.9  27.0  2.8  26.3  ‐3.77  ‐21.72  ‐14.5  2.09  ‐ 

Inverleigh 

9/10/2013 

72 

327  921  6.88  551  54.7  228.8  0.32  30.9  130.5  21.9  3.2  16.6  ‐2.80  ‐13.51  ‐16.6  2.66  24.0 

16/12/2013  45.7  1,005  6.81  504  62.2  244.4  0.78  18.5  131.2  23.2  3.7  15.4  ‐3.55  ‐22.17  ‐16.3  2.12  22.7 

10/02/2014  3.1  2,801  7.59  1,514  159.8  764.2  1.55  52.3  424.5  71.4  5.6  32.8  ‐1.32  ‐13.09  ‐14.3  1.83  19.7 

9/07/2014  755  805  6.95  390  8.5  186.1  1.99  43.9  102.6  17.7  4.2  16.4  ‐4.92  ‐27.22  ‐14.9  2.00  20.7 

27/09/2014  40.5  1,540  6.79  723  56.1  421.1  0.65  41.5  212.5  35.4  3.3  27.4  ‐3.59  ‐21.94  ‐13.6  1.96  ‐ 

Birnam Rain 

27/09/2014 

‐ 

‐  80  6.49  25  5.7  8.5  0.23  1.5  5.1  0.7  2.6  0.8  ‐4.4  ‐22  ‐  2.45  13.7 

20/12/2014  ‐  ‐  ‐  ‐  ‐  ‐  ‐  ‐  ‐  ‐  ‐  ‐  ‐0.8  ‐10  ‐  ‐  20.1 

9/05/2015  ‐  95  5.67  43  11.3  15.7  0.07  2.1  6.5  1.1  5.2  1.3  ‐4.5  ‐24  ‐  ‐  ‐ 

18/05/2015  ‐  74  6.48  30  0.6  15.6  0.05  2.1  7.7  1.0  1.9  0.8  ‐5.4  ‐30  ‐  ‐  ‐ 
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Location  Date 

Distance from Forrest  Q  EC  pH  TDS  HCO3  Cl  NO3  SO4  Na  Mg  K  Ca  δ18O  δ2H  δ13C  3H  R36Cl 

km  103 m3 day‐1  µS/cm  S.U.  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L  mg/L   (‰)   (‰)   (‰)  TU  (x 10‐15) 

Birnam Rain 
18/07/2015 

‐ 
‐  65  5.44  29  5.7  10.6  0.08  1.4  4.3  0.9  4.3  1.1  ‐5.8  ‐33  ‐  ‐  ‐ 

5/11/2015  ‐  67  5.88  29  7.3  10.2  0.20  1.8  5.4  0.8  2.8  0.9  ‐3.4  ‐16  ‐  ‐  ‐ 

W Barwon Res. Rain 
18/07/2015 

‐ 
‐  62  4.34  25  BDL  14.1  0.31  1.6  5.0  0.8  1.8  0.9  ‐5.6  ‐30  ‐  ‐  19.1 

5/11/2015  ‐  69  4.62  28  2.4  13.5  0.05  1.5  6.3  1.0  2.4  0.9  ‐3.5  ‐17  ‐  ‐  ‐ 

L. Murdeduke Rain  18/05/2015  ‐  ‐  77  5.76  29  0.2  15.4  0.14  1.4  8.2  1.3  0.4  1.6  ‐3.7  ‐26  ‐  ‐  20.2 

 
Table 4‐1: Geochemistry of the upper Barwon River and rainfall. 
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Figure 4‐4: Downstream variation in: a) TDS concentrations, b) δ18O values, c) δ2H values, d) δ13C 
values, e) 3H activities, and f) R36Cl values. Data from Table 4‐1. 
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Figure 4‐5: Stable isotope ratios for the main Barwon River, tributaries, groundwater and 
precipitation relative to the Melbourne Meteoric Water Line (MMWL) and modern Melbourne 
rainfall (Hughes and Crawford, 2012). Also illustrated is the best fit line to the groundwater data 
(R2 = 0.98) from Howcroft et al. (2017). Tributary and additional Barwon River water data from 
Cartwright et al. (2013a). 
 

The 3H activity of the precipitation sample collected at Birnam in the Otway Ranges in 

September 2014 was 2.45 TU (Howcroft et al., 2017), which is below the expected average 

annual 3H activity of modern rainfall in this area of 2.8 TU (interpolated from the data of 

Tadros et al. (2014)). This rainfall 3H activity is also below the values of 2.72 and 2.99 TU 

from 9 to 12 month samples of rainfall collected elsewhere in Victoria (Atkinson, 2014; 

Cartwright and Morgenstern, 2015, 2016; Cartwright et al., 2018).  However, the rainfall 

sample collected from Birnam reflects rainfall over only part of the year and may, therefore, 

not be representative. 

R36Cl values of river water ranged from 19.7 at Inverleigh in July 2014 to 46.1 at Forrest in 

December 2013 (Table 4‐1).  During each sampling event, R36Cl values were highest at 

Forrest (37.7 to 46.1) and decreased downstream (Fig. 4‐4f).  R36Cl values in precipitation 

(four samples) ranged from 13.7 to 20.2. Three of the four samples have R36Cl values of ~20, 

which is similar to the predicted R36Cl value of rainfall for the region (~20: Davie et al., 
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1989). There is no correlation between R36Cl values and discharge, most major ion 

concentrations or stable isotope values.  However, there is a broad inverse relationship (R2 = 

0.77) between R36Cl values and chloride concentrations in river water (Fig. 4‐6). 

 

 

Figure 4‐6: R36Cl as a function of chloride concentration in river water, precipitation and 
groundwater (inset). Data from Table 4‐1 and Howcroft et al. (2017).  Dashed line represents best 
fit correlation between river R36Cl and Cl in river water, where R36Cl = 96.8 x Cl‐0.26 (R2 = 0.77). 
 

4.5. Discussion 

The stable and radioisotope results in combination with the major ion geochemistry, river 

discharge and groundwater geochemistry (Howcroft et al., 2017) allow the role of bank 

storage and return flow in maintaining river flow and chemistry to be assessed.  In addition, 

the residence times of water and solutes within the river can be evaluated. 

4.5.1.  Seasonal Variations in Bank Storage and Return Flow 

The downstream increases in 3H activities, which are most marked in October 2013 but 

which are also apparent in December 2013 and February 2014 imply that, during these 

times, progressively younger water was entering the river.  As no overland flow was 
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observed at the time of sampling, and because there are no significant tributaries between 

Kildean and Inverleigh, the increase in 3H activities is interpreted to be the result of 

relatively young bank return flow.  While soil water and draining of pools on the floodplain 

could potentially be contributing to river flow, these potential inputs likely to be 

insignificant during the dry summer months. 

The increase in 3H activities is most apparent in October 2013, which was the first sampling 

event after high winter flows when most bank storage is expected to occur.  Consequently, a 

relatively high proportion of total river flow at this time was likely derived from bank return 

flow.  The lower 3H activities between October 2013 and February 2014 (Fig. 4‐4e) imply 

that bank return flows made a progressively lower contribution to total river flow (with 

regional groundwater (having below‐detection 3H activities) making an increasingly higher 

contribution). The downstream increase in 3H may be due to higher volumes of bank storage 

and return flow contributing to river flow in the central part of the catchment (near 

Winchelsea and Inverleigh), which may be facilitated by the larger extent of alluvial 

sediments at these locations compared to that at Forrest or Kildean (Fig. 4‐1).  This would 

result in the mixed water (recent bank storage water and older groundwater) at these 

locations having higher 3H activities than in the upper part of the catchment. 

If bank infiltration occurs primarily during the winter months (July to September), when 

river flows are highest (Fig. 4‐2), the downstream increases in 3H activities in October 2013, 

December 2014 and February 2014 suggest that the bank storage and return flow has a 

residence time of at least several months.  However, since no samples were collected 

between February 2014 and the following high winter river discharge period, it is possible 

the residence time is greater.  A downstream increase in 3H activities is not apparent in the 

September 2014 data.  However, average annual flows in 2014 were two to three times 

lower than in 2013 (Fig. 4‐2).  It is therefore likely that less river water was stored within the 

near‐river sediments and subsequently released as bank return flow. 
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4.5.2.  Short Duration Bank Storage and Return Flow 

In addition to the seasonal pattern of bank storage and return flow that occurs after high 

winter flows, bank storage and return flow can also occur during individual, high‐flow 

events.  This is evident in the form of clockwise EC‐discharge hysteresis loops during the 

rainfall‐induced high flow events that occurred in October 2013, December 2013 and August 

2014 (Fig. 4‐7).  In Fig. 4‐7, EC is normalised relative to the initial EC at the beginning of the 

rainfall event.  In each event, river EC decreased as river discharge increased, which reflects 

the input of comparatively fresh event water into the river.  As river discharge falls, there is 

a corresponding increase in EC.  However, the EC on the receding limb of the hydrograph is 

lower than that at the same discharge on the rising limb.   

As noted earlier, clockwise hysteresis in solute concentrations (in this case EC) suggests a 

source close to the monitoring point (Lloyd et al., 2016), and these observations are 

interpreted to be the result of bank return flow re‐entering the river following the high flow 

events.  The period of time required for EC to return to its original value (the return period) 

is thus a measure of the residence time of bank storage and return flow.  At Kildean, the 

return period was approximately 6 days for the October 2013 flow event, 20.5 days for the 

December 2013 flow event, and nearly 8 days for the August 2014 flow event.  At 

Winchelsea, the return periods for the same high flow events were approximately 6 days 

(October 2013), 12 days (December 2013), and 8 days (August 2014) while those at 

Inverleigh were 7 days, 14 days and 8.5 days respectively.  These results suggest that, in 

additional to the seasonal bank storage and return flows with residence times of several 

months, there are short duration bank storage and return flow events that have residence 

times of a few weeks. 

4.5.3.  Residence Times at Forrest 

Mean transit times (MTTs) at Forrest were estimated from the 3H activities of the river 

water using the lumped parameter models (LPMs) contained in the programmable Excel 

spreadsheet TracerLPM (Jurgens et al., 2012). The assumptions and methodology are as 
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discussed in Howcroft et al. (2018).  Two LPMs were utilised: the Exponential Piston‐Flow 

Mode (EPM) with EPM ratios of 0.33, 1.0 and 3.0, and the Dispersion Model (DM) with 

Dispersion Parameters (Dp) of 0.05 and 0.25.  These are commonly used LPMs and in 

catchments elsewhere, they have been shown to reproduce the time series of 3H activities 

(e.g. Stewart and Thomas, 2008; Morgenstern et al., 2010).  A modified 3H record for 

Melbourne rainfall (IAEA, 2017) was utilised as the 3H input.  Modern rainfall in Melbourne 

(located approximately 100 km from the study area) has a 3H activity of approximately 3.0 

TU, while modern rainfall in the study area has a predicted 3H activity of approximately 2.8 

TU (Tadros et al., 2014).  Thus, a 3H value of 2.8 TU was utilised for modern (2010 to 2016) 

rainfall, as well as for years prior to atmospheric nuclear testing (pre‐1951).  3H activities for 

rainfall in intervening years were decreased by 6.7% to account for the expected difference 

in 3H activities in the study area relative to Melbourne.   

Calculated MTTs ranged from approximately 4 years in October 2013 to 10 years in July 

2014 (Table 4‐2).  Overall, MTTs calculated using the different LPMs are similar. 

Uncertainties in the historic 3H activities of rainfall produce small (generally less than 10%) 

uncertainties in MTTs when 3H activities are greater than ~1 TU (Howcroft et al., 2018).  

Uncertainties in the 3H activity of modern rainfall and macroscopic mixing (aggregation) 

result in variations in estimated MTTs that are commonly around 10 to 15% (Cartwright and 

Morgenstern, 2015, 2016; Howcroft et al., 2018).  While these uncertainties hinder the 

calculation of precise MTTs, the conclusion that they are a few years is robust. 

These MTTs are less than the global average MTT of 15 years for headwater catchments and 

10 years for macroscale catchments (Stewart et al., 2010).  They are also considerably less 

than those of headwater streams in the adjacent Gellibrand River Catchment, where MTTs 

are typically decades to centuries (Howcroft et al., 2018). 
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Figure 4‐7: Normalised EC‐discharge hysteresis loops for storm events in October 2013, December 
2013, and August 2014 at a) Kildean, b) Winchelsea and c) Inverleigh. Data from Department of 
Environment, Land, Water and Planning (2017). 
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Date 
EPM  DM 

0.33  1.0  3.0  0.05  0.25 

9/10/2013  4.4  4.2  5.4  4.8  4.4 

16/12/2013  8.0  8.1  7.5  7.6  8.0 

10/02/2014  6.2  6.2  6.6  6.4  6.2 

9/07/2014  10.3  9.9  9.0  9.3  10.2 

27/09/2014  7.1  6.9  7.3  7.1  7.2 

20/03/2015  8.0  7.7  8.0  7.8  8.0 

10/09/2015  7.5  7.0  7.8  7.2  7.4 

 
Table 4‐2: MTTs (years) at Forrest Using the Exponential Piston Flow Model (EPM) with EPM ratios 
of 0.33, 1.0 and 3.0, and the Dispersion Model (DM) with Dispersion Parameters (Dp) of 0.05 and 
0.25. 
 

A similar analysis of MTTs was not conducted on the 3H data for Kildean, Winchelsea or 

Inverleigh as the river water at these locations is probably a mixture of groundwater and 

bank return flow, which cannot be modelled using single LPMs.  Near‐river alluvial deposits 

are also present at Forrest, although their extent is less than that near Kildean, Winchelsea 

and Inverleigh (Fig. 4‐1).  Nonetheless, it is possible that bank return flow contributes some 

portion of total river discharge at Forrest, in which case the derived MTTs may 

underestimate the actual values.  Over the course of seven sampling events, however, the 

3H activities at Forrest were relatively similar, which suggests that a single store of water 

may be feeding the river at this location. 

4.5.4.  Residence Times of Solutes 

At Forrest, R36Cl values of river water vary from 37.7 to 46.1, which are higher than that of 

both the precipitation samples (13.7 to 20.2, Table 4‐1) and the predicted R36Cl value (~20) 

for regional rainfall (Davie et al., 1989).  Elevated R36Cl values can result from deep, 

subsurface (hypogene) production of 36Cl through nuclear reactions involving uranium, 

thorium and/or their daughter products (Andrews et al., 1986).  They can also be produced 

in the shallow, near‐surface (epigene production) as a result of cosmic ray spallation of 

potassium or calcium and/or neutron capture of 35Cl (Phillips et al., 1983).  However, these 

processes only become significant after very long periods of time, typically on the order of 1 

Ma or more.  Given that the water samples at Forrest have MTTs of approximately 4 to 10 
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years, it is more likely that the elevated R36Cl values at Forrest reflect the input of bomb‐

pulse 36Cl.  Thermonuclear testing during the 1950s released large amounts of radionuclides 

(the ‘bomb‐pulse’) including 36Cl into the atmosphere (Zerle et al., 1997).  Subsequent 

fallout of 36Cl to the earth’s surface peaked between 1955 and 1960.  R36Cl values in 

precipitation in the study area at the time of the peak of the bomb pulse are not known.  

However, 36Cl fallout at the peak of the bomb‐pulse was approximately three orders of 

magnitude higher than it is at present (Bentley et al., 1982; Zerle et al., 1997).  Thus, the 

high R36Cl values in river water at Forrest are most likely the result of mixing of modern and 

bomb‐pulse 36Cl.  The bomb‐pulse 36Cl may be retained in the catchment due to plant 

uptake and recycling, which has been previously evidenced over a period of approximately 

50 years in the Great Lakes region of North America (Milton et al., 1997; 2003). 

R36Cl values decrease downstream from Forrest in each sampling event and attain a nearly 

constant value of approximately 22 at Winchelsea and Inverleigh (Fig. 4‐4f).  This is similar to 

the R36Cl values of groundwater near Lake Murdeduke, which ranged from 22.4 to 53.7 with 

an average R36Cl value of approximately 27 (Howcroft et al., 2017).  Additionally, R36Cl 

values are inversely correlated with chloride concentrations (Fig. 4‐6).  Together, these 

trends suggest that the decrease R36Cl values in river water downstream of Forrest are due 

to the inflow of older highly saline regional groundwater.  Howcroft et al. (2017) showed 

that this groundwater has a mean residence time of up to 20 ka. 

4.5.5.  Controls on River Water Chemistry 

Together, inflows of groundwater and bank return flow determine the chemistry of river 

water in the upper Barwon River catchment.  The δ2H and δ18O values of most of river water 

samples plot on or close to the MMWL and are distributed around the values of modern 

Melbourne rainfall (Fig. 4‐4).  In addition, the δ2H and δ18O values of groundwater are 

distinct from the river water samples.  Lastly, 3H activities are relatively high and fall within 

the narrow range of 1.76 to 2.66 TU.  Together, these data suggest that the river water is 
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derived primarily from bank storage and return flow and has short residence times, with 

older groundwater only making a minor contribution to total river discharge.   

Groundwater does, however, play an important role in controlling river water chemistry.  

TDS and major ion concentrations increased downstream during each sampling event (Table 

4‐1, Fig. 4‐4a).  This is almost certainly the result of even a small input of groundwater, 

which has TDS concentrations as high as 44,000 mg/L (Howcroft et al., 2017).  However, 

river salinity is never as high as that of groundwater, which provides further evidence of the 

importance of bank storage and return flow.  Additionally, δ13C values of DIC in river water 

are variable at Forrest but remain relatively constant during each sampling event at Kildean, 

Winchelsea and Inverleigh.  δ13C values at these locations are approximately ‐15‰ (Table 4‐

1), which is similar to the average δ13C value of groundwater near Lake Murdeduke (‐14.6‰; 

Howcroft et al., 2017).  Thus, groundwater inflows may provide much of the DIC in the river. 

This is consistent with the fact that DIC concentrations in groundwater (290 to 920 mg/L) 

are much higher than they are in the river water (5.7 to 159.8 mg/L) and thus relatively 

small inflows of groundwater provide much of the DIC.  These results are inconsistent with 

that of Unland et al. (2014), who concluded that bank storage and return flow play little role 

in determining river water chemistry in the Tambo River of southeast Australia.  Together, 

the results of both studies indicate that the process of bank storage and return flow is, as of 

yet, still poorly understood. 

4.6. Conclusions 

The stable and radioactive isotope data, in combination with major ion geochemistry and 

discharge data, demonstrate that bank storage and return flow is an important process in 

the upper Barwon River.  Bank storage is likely to primarily occur during the winter months, 

when river discharge is at its highest.  This water enters the near‐river deposits and mixes 

with groundwater. There, it has a residence time of several months, if not longer, before 

returning to the river as bank return flow.  Additional bank storage occurs during isolated 

high flow events; however, its residence times is on the order of weeks rather than months.  

The input of bank storage and return flow helps maintains river flows, even during the dry, 
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summer months.  In contrast, groundwater inputs into the river have a residence time of up 

to 20 ka.  The fact that the river always has measurable 3H activities, despite the input of 

very old groundwater, attests to the importance of bank storage and return flow in the 

upper Barwon River.  

River water chemistry is determined by the input of both groundwater and bank storage 

and return flow.  Bank return flow largely determines the river’s 3H activities while 

groundwater inflows strongly influence δ13C values and R36Cl values.  TDS values and major 

ion concentrations in river water are dependent on both inputs. 

The results of this study clearly demonstrate that river water is comprised of both young 

and old water, which together maintain river flows and influence river water chemistry.  In 

particular, this study shows that bank storage and return flow contributes relatively young, 

fresh water to rivers while groundwater contributes older, more saline water.  Because river 

salinity is never as high as that of groundwater and 3H activities are always relatively high, 

bank storage and return flow likely contributes a larger proportion of total river flow than 

groundwater.  This, in turn, explains why about one‐third of total river flow globally is 

derived from precipitation that fell within the past few months. 

The results of this study demonstrate that management decisions affecting rivers and near‐

river environments need to carefully consider the role of both groundwater and bank 

storage and return flow.  For example, construction of flood levees, retaining walls or 

structures along river banks will result in diminished bank storage and return flow and, 

therefore, increased river salinity.  Conversely, groundwater extraction for water supply, 

irrigation, or dewatering purpose may decrease groundwater inputs into a river, resulting in 

river water becoming less saline, which can be harmful to ecosystems. 
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Chapter 5 

Conclusions 

5.1. Key Research Findings 

In Chapter 2, differences in groundwater and chloride residence times and mean residence 

times (MRTs) of groundwater in the Barwon River Catchment were evaluated using 

groundwater levels, major ion concentrations, stable and radioactive isotopes, the 

radioactive decay formula, the Piston Flow Model (PFM) and the Exponential Piston Flow 

Model (EPM) within TracerLPM, and a range of input parameter values. Key findings from 

this study comprise the following: 

 Chloride residence times in groundwater downgradient of Lake Murdeduke are, in 

many cases, greater than the corresponding residence times of the groundwater 

itself. This difference is due to the recycling of chloride at Lake Murdeduke and other 

regional saline lakes in response to environmental change.  The implication of this 

finding is that if groundwater recharge in this region, or other regions like it, was 

estimated using the chloride mass balance method, that estimate would be less than 

the true value. This demonstrates the importance of having a good conceptual 

hydrogeological understanding of a study area when applying the chloride mass 

balance method to estimate recharge. 

 Elevated groundwater salinity in the region is primarily due to through‐flow of hyper 

saline lake water at Lake Murdeduke and other nearby lakes into the underlying 

groundwater system.  This groundwater flows south‐easterly from the area of Lake 

Murdeduke and discharges into the Barwon River, resulting in elevated salinity 

within the river as well.  Additional contributions to salinity result from halite 

dissolution and mineral weathering; however, these processes are relatively minor in 

importance compared to the through‐flow from Lake Murdeduke. 

 Decreases in δ13C, a14C, TDS and deuterium excess in the direction of groundwater 

flow southeast of Lake Murdeduke suggest a progressive increase in evaporation 
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over time in response to environmental change.  These results further suggest that 

δ13C may be enriched as a result of evaporation which, before this study, has only 

been observed in the laboratory. 

 Groundwater residence times estimated using the radioactive decay formula, with 

the correction factor q allowed to vary from 0.85 to 0.95, ranged from Modern (<200 

years) to 21,860 years.  Mean residence times (MRTs) estimated using the Piston 

Flow Model (PFM) were similar (generally <10% difference) to those derived using 

the radioactive formula.  MRTs estimated using the Dispersion Model (DM), with the 

Dispersion Parameter (Dp) set equal to 0.05, were slightly longer, but not significantly 

so, than those determined using the radioactive decay formula or the PFM.  

Significant differences in the MRT estimates only became apparent when Dp was set 

equal to 0.5, leading to MRTs at high as 57,510 years.  These results demonstrate the 

uncertainty in using radioactive tracers to determine groundwater residence times. 

 The regional horizontal hydraulic conductivity of the Newer Volcanics basalt is 

estimated to be approximately 10‐2 m day‐1.  The vertical hydraulic conductivity is of 

the basalt estimated to be within the range of 10‐5 to 10‐4 m day‐1. 

 Elevated groundwater R36Cl values, above that expected and measured within 

modern regional precipitation, suggest that R36Cl values in rainfall during the past 

were higher than they are at present, as a result of environmental change. For 

example, during the last glacial maximum, the coast line would have likely been 

much further away from the study area than it is at present. As a result, chloride 

concentrations in rainfall would likely have been lower and, therefore, R36Cl values 

higher. Very high R36Cl values within groundwater at two observation bores are likely 

due to bomb‐pulse 36Cl still being retained in the environment.   

In Chapter 3, mean transit times (MTTs) in six headwater catchments within the Otway 

Ranges were evaluated using 3H activities and major ion concentrations in river water, 

streamflow data, the Exponential Piston Flow Model (EPM) and the Dispersion Model 
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(DM) within TracerLPM, and a range of input parameter values.  Key findings from this 

study comprise the following: 

 MTTs ranged from approximately 7 to 230 years and, at low streamflows, are far 

longer than in most headwater catchments globally.  The reason(s) for the 

unusually long MTTs is not known with certainty but may be due to low rainfall in 

combination with high evapotranspiration rates, which limit recharge. 

 The long MTTs suggest that there are long‐lived stores of water within the 

catchments that can sustain streamflow during drought periods lasting up to a 

few years.  However, longer‐term changes such as land use or climate change 

may eventually affect streamflow. 

 MTTs derived from the various models were relatively similar when 3H activities 

were greater than 1.0 TU. However, as 3H activities in river water decrease below 

this value, the relative difference between model estimates increases.  At the 

lowest 3H activity of 0.20 TU, MTTs varied by as much as 164 years. 

 Calculated MTTs may be lower than true MTTs due to the possibility of 

macroscopic mixing (aggregation).  Evaluation of this error at Love Creek 

Kawarren suggests that, during the summer, low streamflow conditions, 

aggregation may be insignificant.  At other times of the year, calculated MTTs 

may underestimate true MTTs by nearly 40%. 

 The relative difference between MTTs calculated from three different 3H records 

in rainfall is highest when 3H activities exceed 1.0 TU. For H activities <0.5 TU, 

however, MTTs vary by less than 5%. 

 There is a strong correlation between 3H activities and streamflow across all 

catchments, despite differences in geology, size, slope and land use. This 

suggests that MTTs at high streamflows reflect the input of water from shallower 

water stores that are largely independent of catchment attributes. 

 Within several of the catchments, there is a strong correlation between 3H 

activities and nitrate and/or sulphate concentrations at high streamflows.  This 



140 
 

suggests the input of contaminants to the streams from recent agricultural 

activities via young groundwater that is mobilised at those times 

In Chapter 4, the residence times of bank storage and return flow and its influence 

on river water chemistry in the upper Barwon River were investigated using stable 

(δ18O, δ2H, and δ13C) and radioactive (3H and 36Cl) isotopes, major ion geochemistry, 

streamflow data, and EC‐discharge hysteresis loops.  Key findings from this study 

comprise the following: 

 Downstream increases in 3H activities following seasonal high, winter river 

flows indicate that bank storage and return flow contributes to river 

discharge for a period of at least several months, if not longer. 

 Hysteresis patterns in the EC‐discharge record indicate that individual storm 

events can make additional contributions to bank storage and return flow 

throughout the year, with residence times on the order of a few weeks. 

 High 3H activities (>1.75 TU) in the river throughout the year suggest that the 

older groundwater contribution to streamflow is probably minor in 

comparison to bank storage and return flow. 

 Downstream increases in total dissolved solids (TDS) concentrations, δ13C 

values and R36Cl values demonstrate that groundwater inputs are 

instrumental in determining river water chemistry. 

 Elevated R36Cl values in river water in the uppermost portion of the 

catchment are likely due to plant uptake and recycling of bomb‐pulse 36Cl. 

 

5.2. Review of Research Objectives 

As outlined in Chapter 1, the broad objective of this research was to employ residence times 

as a means of gaining further understanding of river catchment functioning and 

groundwater‐surface water interaction.  More specifically, using the Barwon River and 

Otway Catchments as a study area, this study sought to help answer five research questions: 



141 
 

1. Are water and chloride residence time equivalent? 

2. What are the sources of water contributing to streamflow, and are those sources the 

same in headwater streams as they are in lowland rivers? 

3. What is the residence time of bank storage and return flow? 

4. Are residence times in headwater catchments similar to those of lowland rivers? 

5. What are the effects of using different models to estimate residence times? 

In Chapter 2, it was shown that groundwater and chloride residence times are not always 

equal. In fact, at about half of the observation bores sampled in the vicinity of Lake 

Murdeduke, estimate chloride residence (accession) times exceeded the mean residence 

times of the groundwater in which the solute was contained. This observation is interpreted 

to be the result of the recycling of chloride at Lake Murdeduke and other permanent and 

semi‐permanent saline lakes within the catchment. The implication of this observation is 

that, if groundwater recharge was estimated using chloride concentrations at these bores, 

the calculated recharge rate would underestimate the true value. This conclusion 

demonstrates the importance of having a good conceptual hydrogeologic understanding of 

a region before applying the chloride mass balance technique of estimating recharge. 

In Chapter 3, it was demonstrated that groundwater inputs make an important contribution 

to headwater streams at low streamflows.  At high streamflows, however, younger water 

stores, such as soil water or regolith water, are mobilised and make an increasingly more 

important contribution to streamflow. In Chapter 4, it was demonstrated that, in lowland 

rivers such as the upper Barwon River, one of the most important inputs to streamflow is 

bank storage and return flow.  The implications of these conclusions are that: 1) impacts to 

shallow, young water stores, which are most vulnerable to contamination, can affect 

headwater stream water quality over a period lasting years to decades, and 2) engineering 

controls along lowland rivers, such as flood control barriers, can result in increased river 

salinity. 

In Chapter 4, it was demonstrated that bank storage and return flow during high winter 

flows can have residence times of at least several months, if not longer. In addition, during 
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other times of the year, individual storm events can make additional contributions to bank 

storage and return flow, with residence times on the order of a few weeks. The implications 

of this research is that water within lowland rivers is comprised of a significant fraction of 

young (<1 year) water. Hence, managing lowland rivers and their near‐river environments 

requires careful consideration of bank storage and return flow. 

In Chapters 3 and 4, it was demonstrated that transit times in headwater catchments and 

lowland rivers such as the upper Barwon River can vary considerably. For example, within 

the headwater catchments of the Otway Ranges, transit times ranged from approximately 7 

to 230 years, depending on streamflow.  In contrast, transit times within the upper Barwon 

River, located just a short distance (<50 km) away, were estimated to be less than or equal 

to about 10 years, regardless of streamflow. The implications of this conclusion is that 

streamflow within headwater catchments can be fed by long‐lived stores of water that can 

sustain the streams for a period of up to at least a few years.  In contrast, streamflows in 

lowland rivers are much more likely to be impacted by longer‐term changes, such as 

drought or climate change. 

In Chapters 2, 3 and (to a lesser degree) Chapter 4, it was demonstrated that there exists 

considerable uncertainty in using radioactive tracers to estimate residence times (and 

transit times) of groundwater and river water. In groundwater, residence time estimated 

using the radioactive decay equation and the piston‐flow model (PFM) were relatively 

similar. However, when using the Exponential Flow Model (EPM) or the Dispersion Model 

(DM), transit times varied considerably. Likewise, in river water, residence times varied 

considerably depending on the model employed. However, these differences are 

insignificant when tracer concentrations (e.g. 3H) are relatively high. Other uncertainties 

exist however, including the tracer input history, macroscopic mixing, and analytical 

uncertainty. 
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5.3. Broad Implications of Research 

In these investigations, the concept of residence time has been shown to be a valuable tool 

towards gaining better understanding groundwater‐surface water interaction.  Combined 

with aqueous geochemistry, stable isotopes, streamflow and water quality data, catchment 

characteristics, and groundwater levels, this study has shown that residence times can 

provide valuable information on geochemical processes, water‐rock interaction, 

environmental change, catchment functioning, anthropogenic impacts, and sources of 

baseflow.  In water‐scarce regions, both surface water and groundwater are vitally 

important to the economic wellbeing of the communities that exist there, as well as to the 

ecosystems that depend on that water for their survival.  It is therefore hoped that the 

results of this work can be applied to similar river systems globally, not just within the 

Barwon River and Otway Catchments of southeast Australia. 

Much of water in the Barwon River and Otway Catchments is characterised by high salinity.  

This includes Lake Murdeduke and other nearby lakes, shallow groundwater downgradient 

of Lake Murdeduke, and stretches of the upper Barwon River.  As evidenced in the studies 

described herein, the region appears to have been undergoing environmental change for 

many thousands of years, with a slow but steady progression to more evaporative 

conditions.  This has, in turn, no doubt contributed to the development of highly saline 

water within the Barwon River Catchment.  While these processes cannot easily be 

reversed, having a better understanding of groundwater‐surface water interaction may 

certainly help the problem from getting worse.  For example, these investigations have 

demonstrated the importance of bank storage and return flow in controlling river salinity.  

Thus, the floodplain deposits along the Barwon River need to be protected, as they 

contribute relatively fresh water to the river throughout much of the year.  Large‐scale 

developments on these deposits, or construction of roadways or retention walls, can impact 

the ability of the sediments to both receive and then release storm event water.  This, in 

turn, could then result in greater salinisation of the Barwon River.  Likewise, any 

development that affects the highly saline groundwater system needs to carefully consider 
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how that development might affect groundwater flow patterns, for a change in 

groundwater flow direction might cause other surface water bodies to become salinised.  In 

addition, any groundwater extraction needs to consider how the highly saline groundwater 

will be managed. 

Unlike the nearby Barwon River, headwater streams within the Otway Ranges are 

characterised by low salinity.  However, these investigations have shown that water quality 

within a few of the catchments has already been impacted by anthropogenic activities in the 

form of high nitrate and sulphate concentrations at high streamflows.  Further, these largely 

forested pristine catchments are prone to changes that include deforestation, agricultural 

development, bushfires, drought, urbanisation and contaminant loading.  In these studies, it 

was shown that such changes, should they occur, would not likely fully manifest themselves 

within the headwater streams for at least a few years.  This timeframe provides a buffer 

with which resource managers can plan for potential impacts to river water quality and 

quantity.  However, it also allows for complacency, as the effects of such changes will not 

become immediately apparent. 

5.4. Suggestions for Further Study 

This study has revealed some valuable insight into the processes and timescales of 

groundwater‐surface water interaction.  However, these investigations have also revealed 

additional gaps that further studies might address.  These include: 

 Differences in chloride and groundwater residence time suggest that groundwater 

recharge estimates based on the chloride mass balance method would 

underestimate the actual value.  This could be evaluated through use of an 

alternative solute such as bromide, which is likely to be more conservative than 

chloride due to its larger ionic radius and hence exclusion in halite formation. 

 These investigations have provided evidence of fractionation of δ13C, which has been 

scarcely examined in the scientific literature.   Additional sampling and analysis of 
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groundwater from areas adjacent to Lake Murdeduke for δ13C, δ18O, δ2H and a14C 

could lend credence to this hypothesis. 

 Evidence of environmental change appears to be preserved within groundwater 

located hydrologically downgradient of Lake Murdeduke, a hyper‐saline through‐

flow lake.  Similar environments might yield additional climate change information. 

 Downstream increases in 3H activities in the upper Barwon River suggest that bank 

storage and return flow can have a residence time of several months, if not longer.  

This could be further evaluated through a more thorough sampling and analysis 

regime, not only within the river but from bores installed within adjacent alluvial 

sediments. 

 Elevated R36Cl values in groundwater and in surface water appear to be due to 

bomb‐pulse 36Cl still being retained within the environment.  This could be confirmed 

through additional sampling and analysis, including from other rivers in the region. 

 A strong correlation was noted between 3H activities and EC and TDS concentrations 

at Porcupine Creek, and between 3H activities and TDS at Lardners Gauge.  These 

correlations allow 3H activities and, therefore, MTTs to be estimated from a simple 

water quality measure.  However, these correlations are based upon a limited 

number (five) of samples.  Further sampling and analysis at these locations would 

confirm and perhaps strengthen these relationships. 




