METEOROLOGIE A KLIMATOLOGIE

Meteorologie je fyzikalni véda o atmosféfe a jeji stavbe, vlastnostech a v ni probihajicich
procesech. Mezi hlavni tkoly meteorologie patii studium

* slozeni a stavby atmosféry,

* ob¢hu tepla a tepelného rezimu atmosféry,

¢ obéhu vody véetné jeji interakce se zemskym povrchem,
* vseobecné cirkulace atmosféry a mistni cirkulace,

¢ elektrického pole atmosféry,

* optickych a akustickych jevll v atmosféte.

Meteorologové se zajimaji o niz$i Casti atmosféry (do vySky cca 35 km). Vyssi sféry
atmosféry zkouma aeronomie.

Klimatologie je fyzicko-geografickd disciplina a je chapéna jako nauka o podnebi, t;.
dlouhodobém rezimu atmosférickych podminek. Ty jsou typické pro uréita mista zemského
povrchu.

V ramci meteorologie a klimatologie existuji dva subsystémy - atmosféra a aktivni povrch.
Meteorologie zkouma vztahy mezi nimi, kdezto klimatologie zkouma aktivni pisobeni mezi
obéma subsystémy.

Okamzity stav atmosféry leze charakterizovat

a. meteorologickymi prvky, tj. vlastnostmi, které lze fyzikdln¢ meéfit a jejich souhrn
ukazuje stav pocasi,

b. meteorologickymi jevy, tj. takovym stavem atmosféry, ktery nelze méfit, ale Ize jej
kvalitativné posoudit (napt. druhy oblakl, druhy srdzek, optické a akustické jevy v
atmosfére aj.).

Nejzakladnéj$im meteorologickym prvkem je teplota vzduchu v zastinéném prostiedi 2 m nad
dilezitymi prvky jsou tlak a vlhkost vzduchu, smér a rychlost vétru, vypar, stupen pokryti
oblohy oblaky, slunecni svit, pfizemni teplota vzduchu, maximalni teplota béhem dne,
minimdlni teplota béhem noci aj.

V atmosféfe nebo na zemském povrchu lze pozorovat zvlastni tkazy, tzv. meteory
(meteorologické jevy), které podle charakteru délime na hydrometeory, litometeory,
fotometeory a elektrometeory.

Podnebi (klima) je oproti variabilnimu pocasi pojmem vyznacujicim se relativni stalosti. K
podnebi jesté pristupuji

* klimatotvorné procesy (piijem, preména a vydej energie, obéh vody) a
¢ klimatotvorné faktory, které 1ze rozdé€lit na
a. astronomické (maji sviij ptivod ve vlastnostech Zemé, jejim tvaru, sklonu zemské osy,
sloZeni atmosféry atp.),
b. geografické (napf. rozlozeni oceani a kontinentl, orografie, zemska tektonika a
geologické procesy s ni spjaté, vlastnosti vegetacniho krytu atd.)



c. cirkulaéni (pfedstavuji pienos a vyménu vzduchovych hmot),
d. antropogenni (pfedstavuji jak Umyslné, tak netmyslné zasahovani a ovlivilovani
prirozeného stavu a rovnovahy atmosféry i zemského povrchu clovékem).

HISTORIE A VYVOJ METEOROLOGIE

Prvni projevy meteorologie se projevily jiz v antickém Recku (vyraz “meteorologika” pouzil
poprvé Platon ve 4. stol. pt. Kr.). Dalsi rozvoj zazila meteorologie v obdobi renesance, ktera
pfinesla vynalez teploméru a tlakoméru. Od této doby se meteorologie rozviji do dneska.
Prvni stalé pozorovani teploty vzduchu bylo zapocato r. 1664 v Pafizi, avSak ¢ast musela byt
homogenizovana. Nejstarsi ¢eskou meteorologickou fadou je fada “klementinska”, kterd ma
svij pocatek v roce 1771, prerusovand méteni vSak probihala jiz od roku 1752. Od roku 1816
vznikaji v Ceskych zemich hydrometeorologické stanice a ty pracuji do dneSka. V druhé
poloviné 19. stol. vznikla na nasem uzemi rozsahla sit' srdzkomérnych stanic, kterd je
v soucasnosti redukovana. Samostatnd meteorologicka sluzba vznikla bezprostfedné se
vznikem Ceskoslovenska (Statni ustav meteorologicky, ktery sledoval poéasi a zabezpedoval
leteckou dopravu; Statni Ustav bioklimaticky, ktery poskytoval informace a sluzby pro
zemédéElstvi; Statni ustav hydrologicky, ktery pozoroval srazky). Roku 1954 vznikl jednotny
Hydrometeorologicky tstav, ktery nese od roku 1968 jméno Cesky hydrometeorologicky
ustav. Sidli v Praze - Komotanech a ma tfi odbory:

* meteorologie a klimatologie,
¢ hydrologie,
* ochrana Cistoty ovzdusi.

WMO - Mezinarodni meteorologicka organizace

Jejim Ukolem je celosvétova koordinace sledovani jevii a procesti v atmosfére a predavani
informaci  jednotlivym  stathim. Ceskou meteorologickou organizaci je Cesky
hydrometeorologicky ustav.

ORGANIZACE METEOROLQGICKF'ZHO POZOROVANI V RAMCI
CESKE REPUBLIKY

Meteorologické pozorovani je realizovano siti meteorologickych stanic, které maji rozli¢né
pozorovaci tkony a déli se na

1. pozemni - ty se dale d¢li na

* gsynoptické - jsou nejdulezitéjsi skupinou, jejich pocet je mezi 30 az 40. Vysledky
jejich méteni jsou predavany do Prahy - Komotan a dale do celosvétové vyménné sité
(odesilany v 0, 6, 12 a 18 h svétového casu). Vysledky z téchto stanic se pouzivaji pro
tvorbu meteorologickych modelt.

e klimatologické - vysledky jejich méfeni se sestavuji do mésicnich vykazi a ty
se odvadi se do Prahy - Komotan. Vysledky charakterizuji klima a ziskavaji se v 7, 14
a 21 h naseho Casu. Primérna teplota vzduchu se vypocte takto: Tgq = (T7; + Tis +
2T»1)/4. Klimatologické stanice uzivaji narozdil od stanic synoptickych manualnich
metod. Klimatickych stanic je piiblizn¢ 270. Funkci klimatologickych stanic plni i
stanice synoptické. Data naméfend v klimatologickych stanicich jsou odvedena do
Prahy - Komortan, kde by méla byt zpracovavana podle doporu¢eni WMO (obdobi 30
let).




e srazkomérné - méfi mnozstvi srazek ¢i vySku snéhové pokryvky. Srazkomérnych
stanic je kolem 600. Data namétend v srazkomérnych stanicich jsou odvedena do
Prahy - Komotfan a meéla by byt stejné¢ jako data z klimatologickych stanic
zpracovavana podle doporu¢eni WMO.

2. aerologické - provadéji aerologicka méfeni pomoci meteorologickych sond vypousténych

balony. Civilni aerologicka stanice je v Praze - Libusi a vojenska v Prostéjove. Sonda se
dostane tak vysoko, dokud balon nepukne. Sonda se pak snese na padaku. Vyska dosahu
aerologickych méteni je 20 az 35 km. Aerologickd méfeni se tykaji troposféry a spodni
stratosféry a k méteni dochazi jednou za 6 h. Aerologickd méfeni pfindseji i informace o
tlaku vzduchu a rychlosti a sméru vétru ve vysce.

radiolokaé¢ni - v Ceské republice se nachazeji dva meteorologické radiolokatory (vrchol
Praha v Brdech a Skalky v Drahanské vrchoving). Jejich dohlednost je omezena kruZnici o
poloméru 256 km, avSak zna¢ny vliv ma morfologie. Radiolokatory sleduji obla¢né
pasmové pole a intenzivnéjsi srazkové jevy.

DRUZICOVA METEOROLOGIE

Meteorologické druZice délime na

geostacionarni - jsou na obézné draze shodné s rovinou rovniku ve vzdalenosti od Zemée
35900 km. Pro evropsko-africky prostor se uZiva druZzice Meteosat (EU). DalSimi
druzicemi jsou indickd Insat, ktera sleduje stfedni Asii, japonskd GMS, ktera sleduje
Daleky vychod, a americk¢é GOES-E a GOES-W.

polarni - maji nejvétsi vyznam pro meteorologickd pozorovani a modelovani. Polarni
druZice obihaji po draze podobné polednikovému primétu. Jejich obéZna draha je ve
vzdalenosti 800 az 900 km od zemského povrchu. NejpouzivanéjSimi druzicemi jsou
americké druzice fady NOAA. Polarni druZice zobrazi pouze kolem 1 milionu km?
povrchu Zemé. Podavaji informace o obla¢nych polich a teplotnich pomérech na horni
¢asti atmosféry.

Druzicové informace jsou pfijimany a vyhodnocovany v Praze - Libusi.

VZDUCH A ATMOSFERA

Atmosféra je plynna substance obepinajici zemské téleso a tvofici prechod od zemského
télesa do meziplanetarniho prostoru. Atmosféru ¢lenime podle tii kritérii:

zmény teploty vzduchu s vySkou,
elektrickych vlastnosti vzduchu a
z hlediska vlastnosti promichavani vzduchu.

ZMENA TEPLOTY VZDUCHU S VYSKOU

Zména teploty vzduchu s vyskou souvisi s vydélovanim jednotlivych sfér (troposféra,
stratosféra, mezosféra, termosféra, exosféra), mezi nimiz jsou uzké prechodné péasy zvané
pauzy (tropopauza, stratopauza, mezopauza, termopauza). Smysl ve vydélovani sfér je v tom,
ze zména teploty vzduchu s vyskou ma pokazdé jiny charakter. Pokles teploty se zastavuje na



horni hranici troposféry. V horni stratosféfe teplota vzduchu s vyskou stoupd, v mezosfére
klesa, v termosféfe se neméni nebo stoupd a v exosfére klesa.

Nejvice vzdusné slozky je soustiedéno v troposféie - zde je obsazena rozhodujici Cast
celkové vzduchové hmoty, a to celkové asi 4/5 vzduchu (v nizkych zemé&pisnych Sirkach, tj.
na rovniku, je v troposféfe obsazeno 90 % celkového vzduchu a v mirnych a vysokych
zem&pisnych Sirkach 75 % vzduchu). Rozlozeni vzduchové hmoty se méni vlivem otaceni
Zemg, resp. vlivem rotac¢niho zrychleni. Vyska troposféry dosahuje na rovniku 16 az 18 km,
nad poly 7 az 9 km. Ve sttednich zemépisnych Sirkach je jeji priméra vyska 11 km. Vyska
troposféry je z hlediska ¢asu nestdla, jeji mezidenni proménlivost miize dosahovat az né€kolika
km, kromé toho se méni v zdvislosti na rocni dobé€ a celkové povétrnostni situaci. Nestalost je
déna existenci 4 hlavnich vzduchovych hmot mezi rovnikem a zemskym polem:

* ckvatorialni,

* tropicka,

* polarni (mirnych Sirek),

* arkticka, resp. antarkticka.

Mezi témito vzduchovymi hmotami se vyskytuji pfechodné oblasti majici charakter
naklonéné roviny. Tyto oblasti zveme hlavni atmosférické fronty, ptiCemz kazda z nich ma
jiné vlastnosti a jinou vysSku. VySka tropopauzy je v mist¢ pfechodu mezi dvéma
vzduchovymi hmotami tvofena dvéma body - smérem vertikdlnim teplota klesa, stagnuje,
roste a opct klesd a stagnuje. Oblasti horni hranice troposféry jsou dtlezité z hlediska
tryskovych proudéni (jet-streamii), coz jsou proudy, které jsou schopny obepnout celou
Zemi. Priomérnda povrchova teplota vzduchu je udavana jako + 15 °C, avSak pramérna teplota
v rovnikovych oblastech je + 26 az + 27 °C a na severnim p6lu — 23 °C. Na horni hranici
troposféry je teplota nad rovnikem — 70 °C a nad severnim pélem — 45 °C (v 1ét€) az — 65 °C
(v zim&). Tlak vzduchu na zemském povrchu je 1013,25 hPa (v 0 m n. m. a pfi 0 °C), na
horni hranici troposféry dosahuje 1/5 (na pélech) az 1/7 (na rovniku) této hodnoty. Oblasti do
vySky 1 az 2 km nad zemskym povrchem zveme planetarni mezni vrstva. V této Casti
troposféry je patrny vliv tfeni pohybujiciho se vzduchu o zemsky povrch. V mezni vrstve je
vyvinuta termickd konvekce a termickda turbulence. Termicka konvekce je vystupni pohyb
teplého vzduchu ze spodnich hladin vzhiru. Omezuje se bud’'to na vysku planetarni mezni
vrstvy nebo pronika do vétSich vysek. Termické turbulence je vitfivé neusporadané vzduchoveé
proudéni vazané planetdrni mezni vrstvou. Nad planetdrni mezni vrstvou jsou vlastnosti
vzduchu urCovany parametry Zemé. V planetarni mezni vrstv€ je soustfedéno 50 %
atmosférické vody. Pfizemni vrstva troposféry neboli Prandtlova vrstva dosahuje do vysky 80
az 100 m nad zemsky povrch a je pro ni typické soustiedéni pravidelnych nocnich inverzi
vzduchu pfi jasnych nocich. Jde vlastné o spodni ochlazeni vzduchu vlivem chladnuti
zemského povrchu. Vlastnosti Prandtlovy vrstvy jsou definovany ovliviiovanim vlastnostmi
zemského povrchu. Tropopauza je prechodna vrstva mezi troposférou a stratosférou. V
tropopauze se pokles teploty zastavuje a ptipadné méni na vzestup.

Stratosféra je oblast atmosféry od horni hranice troposféry do vysky 50 km. Teplota se s
vyskou do 20 km neméni, od 22. az 25. km stoupd. Na horni hranici troposféry dosahuje
hodnot 0 az + 15 °C. Spodni ¢ast stratosféry (mezi vyskami 18 az 30 km) je charakterizovana
zvysenym podilem ozénu (trojatomového kysliku), a je nékdy zvana ozonosféra. Ozon, ktery
pohlcuje slune¢ni zéafeni a silné se zahtiva, je pficinou vzestupu teploty s vyskou. Obsah
ozonu je zde nepatrny a byl-li by redukovan na normalni tlak 1013,25 hPa pfi teploté 0 °C
vytvatel by vrstvicku o tloustce piiblizn€é 3 mm. Stratosféricky ozon je uddvan v
Dobsonovych jednotkach (D. U.) a hodnota jeho redukované vysky odpovida 300 D. U. Z
toho vyplyva, ze 1 D. U. odpovida 0,01 mm ozonové vrstvy. Vice ozoénu se nachazi v nizkych



zemépisnych Sirkdch. Ve spodni casti stratosféry (ve vySce kolem 25 km) se mizeme v
nékterych oblastech (napf. Skandinavii) setkat s perlet’ovymi oblaky, které mohou
signalizovat pfitomnost vodnich par, kterych je jinak ve stratosféfe minimalni mnozstvi. Nad
stratosférou se nachazi stratopauza a odd€luje ji od mezosféry.

Mezosféra se nachazi mezi 50 az 80 km vysky. V této Casti atmosféry teplota vzduchu
s vySkou klesa a v blizkosti horni hranice dosahuje ve vysokych zemépisnych Sirkach hodnot
— 80 az—90 °C (v I1été) a — 40 az — 50 °C (v zim¢). V mezosfére, podobn¢ jako ve stratosfére,
dochazi k intenzivnim fotochemickym reakcim, kdy je spotiebovavana urcitd ¢ast slune¢niho
zafeni a dochazi ke vzniku ozénu a elektrickych Castic. Stratosféra a mezosféra jsou n¢kdy
souhrnné zvany chromosféra. Pro mezosféru jsou typické nocni svitici oblaky ve vyskach
kolem 70 km a ve vys$$ich zemépisnych Sirkach. Tyto oblaky jsou mozna spjaty se sopecnym
prachem z obrovskych erupci. Nad mezosférou je ve vysce 80 az 85 km mezopauza.
Termosféra se rozklada od mezopauzy do vysky 500 az 700 km. Do vysek 200 az 300 km je
pro ni charakteristicky vyrazny vertikalni riist teploty, ktery dosahuje fadu stovek °C. Ve 100
km dosahuje teplota — 50 °C (v noci) az + 100 °C (ve dne) a ve 300 km dosahuje + 100 °C (v
noci) az + 600 °C (ve dne). Jedna se vSak spiSe o teplotu rychle se pohybujici ¢astic o malé
hustoté. Nad termosférou se nachazi termopauza.

Nejvyssi cCasti atmosféry Zemé je exosféra, kterd jiz tvofi prechod do volného
meziplanetarniho prostoru. Horni hranice exosféry se pohybuje mezi 2 000 az 40 000 km nad
zemskym povrchem. Obecné se horni hranice exosféry klade do prostoru, kde je hustota
hmoty desetindsobna oproti hustoté meziplanetarniho prostoru.

ELEKTRICKE VLASTNOSTI VZDUCHU

Podle -elektrickych vlastnosti vzduchu atmosféru vertikalné clenime na neutrosféru a
ionosféru. Hranice mezi nimi se nachazi ve vysce 60 az 70 km nad zemskym povrchem.

V neutrosféfe jsou molekuly elektricky neutrdlni a nepisobi odraz radiovych vin. Od
ionosféry je oddélena neutropauzou.

Ionosféra je elektricky vodiva atmosféricka vrstva a zasahuje do vySky az 500 km. Ionty tvofi
v ionosféfe az 3 % procenta vzduchové hmoty. Ionosféra je vyznamna z hlediska ptfenosu
radiovych vin a déle jako prostiedi, ve kterém je elektromagnetické pole Zemé. Ve vyskach
od 80 km nad zemskym povrchem se miizeme setkat s poldarni zdii (aurora borealis/australis),
jejiz pticinou je vztahovani korpuskuldarniho zatfeni Slunce do magnetického pole Zemé a
nasledné vyvolani svételného efektu. Polarni zaie se vyskytuji pfedevsim v obdobi intenzivni
slunec¢ni ¢innosti, a to zvlasté v severnich a jiznich polarnich oblastech v okoli magnetickych
poli. Aby vznikla polarni zate, musi byt v pofadku magnetické pole Zemé, jinak slunecni
¢astice dorazi az k zemskému povrchu.

VLASTNOSTI VZDUCHU Z HLEDISKA JEHO PROMICHAVANI

Homosféra je ¢ast atmosféry Zemé, v niz se podstatné¢ neméni objemové zastoupeni plynt.
Homosféra zasahuje do vysky kolem 90 km; nad ni se nachazi heterosféra. V heterosféie
vlivem disociacnich procesi nabyvaji nékteré latky na vyznamu (ubyvaji plyny téz$i nez
vzduch), avSak toto neplati pro kysliko-dusikovy pomér. V heterosfére se setkame s
koncentraci specifickych latek, jako napt. sodiku, hélia ¢i hydroxylovych radikala.

SLOZENI VZDUCHU

Vzduch je smési plynd, kapalnych i pevnych ¢&astic (kapalné a pevné souhrnné zvény
aerosoly), ktera vytvari atmosféru Zemée. Aerosoly jsou caste¢né¢ ptivodni (kosmicky prach,



vulkanicky prach, ¢astice z pozart, latky z povrchu oceanu a povrchu pad, aeroplankton) a
¢aste¢né antropogenni (zdrojem je pramysl a doprava).

SloZeni atmosféry

Hlavnimi plyny v atmosféte jsou dusik N, (78,04 %), kyslik O, (20,95 %), argon Ar (0,93 %)
a oxid uhli¢ity CO; (r. 2003: 0,0376 %; r. 1968: 0,03 %; r. 1800: 0,026 %). Rocni narast CO,
j€ 0,00016 % (1,6 ppm). Ostatnimi plyny zastoupenymi v atmosféte jsou neon Ne (0,0018 %),
hélium He (0,0005 %), metan CH4 (0,0002 %), krypton Kr (0,0001 %), vodik H, aj.
Poznamka: Pro latky zastoupené v malém mnozstvi uzivame jednotky ppm, pficemz 1 ppm =
0,0001 %; 100 % =1 000 000 ppm.

VODNI PARA V ATMOSFERE I.

Vodni para je v atmosféfe obsazena ve velmi proménlivém mnozstvi; u zemského povrchu v
priméru od 0 do 3 % objemu (v redlu 0,2 az 2,5 %). Obsah vodni pary je vyznamné
ovliviiovan teplotou. Nejvetsi hodnoty obsahu vodni pary nalezneme v oblastech podél
Vodni para piechdzi do atmosféry vyparem, ktery dale délime na evaporaci (vypar
odehravajici se v anorganickém prostiedi; fyzikalni vypar) a transpiraci (vypar odehravajici v
organickém prostiedi, fyziologicky vypar). Celkovy vypar zveme evapotranspirace. V
prirod¢ je vSak obtizné vypar méfit, a proto pro potieby meétfeni nahrazujeme vypar
vyparnosti, coz je vypar za idealnich podminek (na zemském povrchu je dostatek vody, které
se muze vyparovat) a simuluje podminky vyparu nad volnou vodni hladinou. V hydrologii je
vypar zvan “klimatologickd vyparnost. V riznych podnebnych pasech je odliSny pomér
evaporace a transpirace. Smérem od poli k rovniku nartista podil transpirace s vyjimkou
horkych oblasti podél obratniki. V naSich zemépisnych Sirkdch pfevazuje transpirace nad
evaporaci.

Z fyzikalniho hlediska jsou vodni molekuly v pohybu a nékteré v tak velkém, Ze dokdzi
prekonat povrchové napéti a vstoupit do atmosféry. Prevazuji-li molekuly, které prechazeji z
vody do atmosféry, dochazi k vyparu. Opakem vyparu je kondenzace, kdy pfechazi voda ze
skupenstvi plynného do skupenstvi kapalného. Je-li mezi tokem vyparu a tokem kondenzace
rovnovaha, jednd se o stav nasyceni. Nasyceni je charakterizovdno maximdlnim moznym
mnozstvim vodnich par ve vzduchu. Podminky, za nichZ je vzduch nasycen vodnimi parami:

* teplota vzduchu T - se vzrastajici teplotou geometricky roste maximalni mozné mnozstvi
vody obsazené ve vzduchu;

* tlak vzduchu p - s klesajicim tlakem vzduchu stoupd maximalni mozné mnozstvi vody
obsazené ve vzduchu;

*  skupenstvi (stav vody, z niz k vyparu dochazi) - v okoli ledového povrchu je maximalni
mozné mnozstvi vody ve vzduchu mensi nez v okoli kapalné vodni hladiny);

* zakiiveni povrchu vodni hladiny - s ristem poloméru zaktiveni klesa mnozstvi vody
obsazené ve vzduchu (napf. velkd vodni kapka - analogie ledu; mald kapka - analogie
kapalné vodni hladiny);

* obsah rozpusténych soli - se zvySujicim se obsahem soli, klesa maximalni mozné
mnozstvi vody obsaZené ve vzduchu;

* elektricky ndaboj vodniho prostiedi - se zvySujicim se obsahem elektrickych nédboji, klesa
maximalni mozné mnozstvi vody obsazené ve vzduchu.

VLHKOST VZDUCHU A JEJi ZAKLADNI CHARAKTERISTIKY



Tlak (napéti) vodni pary e vyjadiuje dil¢i (parcialni) tlak vodni pary ve smési se suchym
vzduchem. Je-li vzduch vodnimi parami nasyceny, nahrazujeme € tlakem vodnich par pri
nasyceni E. Ob¢ veli¢iny se udavaji v hPa. Tlak vodnich par v okoli vody v pevném
skupenstvi je odliSny od tlaku vodnich par v okoli kapalné vody.

Pomérna (relativni) vlhkost vzduchu r vyjadiuje pomér skutecného tlaku vodni pary e k
maximalné¢ moznému tlaku nasyceni E pfi dané teploté. r vyjadiuje stupeii nasyceni vzduchu
vodni parou. r=e/E * 100 %

Pti 100% r je dosaZeno stavu nasyceni.

Sytostni doplnék d vyjadiuje rozdil mezi tlakem nasyceni a skute¢nym tlakem vodni pary.
Udava kolik vodni pary chybi, aby se vzduch stal nasycenym. d udavame v hPa. d=E —e
Absolutni vlhkost vzduchu a udavd hmotnost vodni pary obsazené v jednotce objemu
vzduchu neboli hustotu vodni pary. Udavase vg *m> a=1,22e

Mérna (specifickd) vlhkost vzduchu s uddva hmotnost vodni pary obsazené v jednotce
hmotnosti vlhkého vzduchu. s je bezrozmérna veli¢ina a je stdld v ménicim se tlakovém,
teplotnim a hustotnim prosttedi. Pfi vertikalnim pohybu vzduchu se S neméni.

Teplota rosného bodu t je teplota, pii niz se vzduch nasledkem ochlazovani stane
nasycenym (r dosdhne 100 %), aniz mu byla dodana vodni para zvnéjsku. Pti poklesu teploty
pod 1 obvykle dochéazi ke kondenzaci vodni pary obsazené ve vzduchu a naslednému poklesu
7. Pfi r men$i nez 100 % je t vzdy niZ8i neZ teplota vzduchu. Napfi. teplota vzduchu pfi
ochlazovéni je 20 °C atlak vodni pary je 24 hPa. t je 15 °C a tlak vodni pary 18 hPa. r je
18/24 * 100, tedy 75 %. r se stale zvysuje, a to az do teploty 15 °C, kdy je dosazeno stavu
nasyceni (I = 100 %) a zacina se tvofit rosa nebo mlha. Teplota vzduchu klesne az na 10 °C a
tlak na 12 hPa. Na stejnou teplotu klesne 1 1. 6 hPa se “ztrati”, vytvoii se z nich rosa nebo
mlha.

Poznamka: Celd proménlivost atmosférického pocasi je zaloZena na rizném mnozstvi vody
pfi teplotnich, tlakovych a hustotnich situacich.

Vodni péra je vysoce radia¢n¢ aktivni plyn majici vysoky vyznam pii procesech pohlcovani
zafeni a vydavani vlastniho zafeni. Fazové zmény skupenstvi, které se odehravaji na zemském
povrchu, jsou spojeny s toky tepla spotiebovaného pii vyparu a jsou dilezité pro vyménu
energie mezi zemskym povrchem a atmosférou.

Zavislost tlaku vodnich par na teploté

t(°C) -40 -30 -20 -10 0 + 10 + 20 + 30
E voda (hPa) 0,19 0,5 1,3 2,9 6,1 12,3 234 42,4
E led (hPa) 0,13 0,38 1,03 2,6 6,1 — — —

Poznamky: V atmosféte se voda v pevném stavu vyskytuje az pii teplotach
niz8ich nez — 12 °C.
Kapalna voda se mtize v atmosféte vyskytovat do teploty — 40 °C.
Z tabulky vyplyva, ze se stoupajici teplotou roste tlak vodnich par
pfi nasyceni.

Bergoron-Findeisenova teorie srazek




Jestlize se blizko sebe nachéazi kapalna vodni Castice a ledova castice, tak v kapalné vodni
castici dojde ke stavu pfesyceni a zacne se vypafovat do ledové Castice. Ledova cCastice
desublimuje (pfechod od plynu v pevnou latku), zvétSuje se, prejima vodni pary z kapalné
vodni castice. Ledova Castice se nakonec tak zvétsi, az ji neudrzi vystupné proudy a zacne
padat k zemi. Tento jev je zvan difusni pienos. Castice miize pii padu k zemi nabalovat jiné
Castice a rust, ale nemusi nakonec na zemsky povrch dopadnout, nebot dosdhne takové
velikosti, kdy se rozpadne. Proces nabalovani zveme koagulace.

Vsechny srazky maji v zarode¢né €asti pevné skupenstvi s vyjimkou oblasti nizkych Sirek a
mirnych Sirek v 1ét¢.

KONDENZACE VODNI PARY V OBLACICH

1. Ze zemského povrchu je prostfednictvim vyparu dodano do atmosféry mnoho vodni pary.
Jakmile se atmosféra nasyti, dojde ke kondenzaci vodnich par.

2. Od zemského povrchu diky oteplovani slune¢nimi paprsky se vzduch ohfiva a vystupuje
vzhiiru. S rostoucim stoupanim vsak dojde k chladnuti par az k Grovni stavu nasyceni a
jejich kondenzaci. Vzniknou oblaky.

Aby ke kondenzaci vodnich par doslo, je nutné ptitomnost kondenzaénich jader, kterych je
ve vzduchu dostatek. Kondenza¢ni jadra jsou aerosolové cCastice v atmosféte, které maji
vhodné fyzikdlni vlastnosti k tomu, aby se staly centry kondenzace vodni pary a napoméahaly
prechodu vody z faze plynné do faze kapalné. Tim padem kondenzacni jadra napomahaji
vzniku zarode¢nych vodnich kapek. Kondenzatni jadra maji rozméry od 10® do 107.
Kondenzac¢ni jadra jsou tvotfena drobnymi krystalky moiskych soli, jez se do atmosféry
dostavaji nasledkem vypafovani vodnich kapek odstiikujicich z motské pény. Castice vétsi
jak 10 zveme obii kondenzaéni jadra. Obii kondenzaéni jadra jsou tvofena antropogennimi
exhalaty, prachem ¢i vétSimi ¢asticemi soli. Pro pfechod obfich jader do atmosféry je nutné
jejich  uvolnéni vyvinutim intenzivni termické konvekce. Pii termické konvekci
se od ohtatého zemského povrchu ohfeje vzduchovéd Ccastice, které se fikd vzduchovy
valounek, a ta ziskd schopnost odtrhnout ¢astici zemé a vystupnym pohybem ji odnést.
Takovéato termicka konvekce je mozna jen v tropech a v 1ét€ v mirném pasu.

Rozdil zak¥iveni vodni hladiny vii¢i rovné hladiné kondenzacnich jader

Rozmér kondenzaéniho jadra 10 10° 107

Rozdil zakiiveni 1,012 1,13 3,39

Mezi malou a velkou vodni kapkou je tlak vodnich par nasycen, ale mald kapka je bohatsi
vodou. Voda v malé kapce je v piesyceném stavu a vypatuje se do velké kapky a ta se tim
padem zvétSuje. Jednd se o analogii ledové a vodni Castice (viz Bergoron-Findeisenova teorie
srazek). Pii nahromadéni vétSich kapek (ptip. ledovych krystalktl) dojde ke vzniku oblaki. Z
toho vyplyva, ze kapky mohou padat i z malych nebo smiSenych oblak.

S ptibyvajici koncentraci soli se snizuje tlak nasyceni, z toho plyne, Ze vypar z hladiny ocednu
je mensi nez vypar suchozemskych hladin.




V prostredi znecisténé méstské atmosféry je obsah soli v kapkach vétsi nez v mimomeéstské
krajin€. Ve zneciSténém prostiedi mize dojit k zazehnuti kondenzace dfive, nez dojde k
nasyceni vodnich par.

Ke kondenzaci dochazi diive nez je dosazeno 100 % pomérné vlhkosti vzduchu r. Na
venkové ke kondenzaci dochazi pfi r = 98 az 99 % a v mésté pii r = 96 %. Se sniZujici se

teplotou je kondenzat mnohem slanéjsi a staci jiz r = 85 % k zazehnuti kondenzace.

STAVOVA ROVNICE PLYNU A JEJi VYUZITI
V METEOROLOGII

Vzduch je takika idedlnim plynem, ve kterém plati zdkladni fyzikalni pravidla. Zakladnimi
charakteristikami fyzikalniho stavu plynt jsou tlak p, teplota T a hustota p. Stavova rovnice
plynii ma tvar

pV=RT ,

pfi¢emZ R je plynova konstanta a V objem. Objem je vlastné pfevracena hodnota hustoty, tj. V
= p”'. Plynova konstanta zavisi na povaze plynu a &ni 287 m” * s * K.

Stavovou rovnici lze piepsat Clapeyronovym vzorcem
p/p =RT nebo p =pRT .
TLAK VZDUCHU

Tlak vzduchu p je sila pisobici v daném misté atmosféry kolmo na libovolné orientovanou
jednotkovou plochu a vyvolana tihou vzduchového sloupce sahajiciho od hladiny, ve které se
tlak zjiStuje az k horni hranici atmosféry. Tlak vzduchu vyjadiujeme v hPa, piipadné v
barech (ba) ¢i torrech. 1 torr = 1 mm rtutového sloupce

1 hPa=1mb 1 hPa = 4/3 torr 1 torr = 3/4 hPa

Primérny tlak na Zemi pri morské hladiné a 0 °C je 1 013,25 hPa, resp. 760 torr. Tlak
vzduchu se méni v zavislosti na teploté a nadmoiské vysce.

Nejvétsi tlak vzduchu €inil 1083,8 hPa a byl naméfen v prosinci 1968 na zdpadni Sibifi
(konkrétné stanice Agata) v centru asijské tlakové vyse. Naopak nizky tlak vzduchu je spojen
s oceany v okoli polarnich kruhti (cirkumpolarni oblasti). Zde se jedna o islandské ¢i aleutské
tlakové nize naseveru (925 hPa) a cirkumpoldrni ocean obklopujici antarktické pobtezi
na jihu (923 hPa). V tropickych podminkach je nizky tlak vzduchu spjat s centralnimi ¢astmi
tropickych nizi a mize klesat i pod 900 hPa. Absolutné nejnizsi tlak, a to 870 hPa, byl
naméien roku 1979 v centru cyklony Tip, ktera zpustosila pobtezi Bengalského zalivu.
Tlakové nize mohou mit teoreticky nejnizs§i hodnotu az 600 hPa, pficemz takovéto propady
tlaku jsou typické pro centra tornad. Niciva sila tornad je spojena s prechodem mezi tlakem
vzduchu v centru torndda a tlakem vzduchu uvnitf budovy. Budova ma pak tendenci
explodovat zevnitf.

Tlak vzduchu pii standardnich podminkach a pti 0 °C v tirovni moiské hladiny je 1 000 hPa.



Ve vysce 5 km je 538 hPa (tj. priblizn€ polovina), v 10 km 262 hPa (tj. ¢tvrtina), v 15 km 120
hPa (tj. osmina) a ve 20 km 56 hPa (dvacetina).

Oblasti s prevladajicim vysokym tlakem vzduchu jsou teplymi ¢astmi troposféry a naopak
oblasti s pievladajicim nizkym tlakem vzduchu jsou studenymi ¢astmi troposféry.

TEPLOTA VZDUCHU

Teplota vzduchu ndm udava tepelny stav ovzdusi. Teplotu udavame ve °C (znacka teploty t)
¢i kelvinech K (znacka teploty T).

0K =-273,18 °C (£ 0,03)

Ve Spojenych statech a nékterych zemich Commonwealthu se teplota udava ve stupnich
Fahrenheita °F.

1°C=1,8°F 0°C=32°F 100 °C =212 °F
Ptevod Fahrenheiti na °C:  t(°F)=1,8 *t (°C) + 32

Teplota v °C se pohybuje v rozmezi pfiblizn¢ od — 90 °C do + 60 °C. Priimérna povrchova
teplota Zemé je + 15 °C. V Ceské republice se interval teploty vzduchu pohybuje mezi — 42
°Ca+40°C.

Teplotni kontinentalita je zalozena na ro¢ni amplitudé (rozpéti) teplot, typické pro urcité
prostfedi. Porovname-li ro¢ni amplitudu daného mista s primérnou amplitudou pro danou
zeméepisnou Sirku, miZzeme srovnavat jednotlivd mista na Zemi z hlediska kontinentality.
Jestlize je rozdil mezi amplitudami vétsi nez 1, ma oblast kontinentaln&jsi rysy, naopak je-li
rozdil mensi nez 1, tak ma oblast rysy malo kontinentalni.

Nejvyssi teplota na Zemi byla naméfena roku 1922 v Libyi (Azizija), ato + 58 °C. Stejné
hodnoty dosahla teplota naméfend roku 1933 v mexickém San Luis Potosi.

Poznamka: Co se tyce globalniho oteplovani, zvySuje se teplota chladnych ¢asti roku,
maximalni teplota se nezvysuje.

Teplota nad + 50 °C miize nastat v suchych teplych oblastech pod¢l obratniki, tj. na severni
polokouli na pomezi Spojenych statl a Mexika, na Arabském poloostrové, stiednim vychodg,
poloostrova. Na jizni polokouli, kterd ma oceani¢téjsi podnebi, mlize teplota vySplhat nad +
50 °C wvecentralni Australii, v poustnich a polopoustnich oblastech jizni Afriky
a v jihoamerickém Gran Chaco (severni Argentina, zapadni Paraguay, jizni Bolivie).

oblasti Sovétské ploSiny ve Vychodni Antarktidé, a to — 89,2 °C (stanice Vostok, naméfeno r.
1983).

Pozndmka: Dokud bude Antarktis na jiznim polu, budou se na Zemi stiidat glacidly a
interglacialy.

teploty se zde pohybuji mezi — 70 °C az — 78 °C (Ojmjakon v Jakutské republice; Fort Good
Hope v Kanad¢). V Gronsku a Kanadé teplota klesa vétSinou jen k — 67 °C. Na severnim pdlu
teplotni extrémy ptesahuji jen — 50 °C.

Zmeéna teploty vzduchu s vyskou osciluje v Sirokych mezich. Pro teplotni rozdily v troposfére
nam sta&i uzit vertikalni teplotni gradient ' = 0,6 °C * * 100 m™.



HUSTOTA VZDUCHU

Hustota vzduchu je podil hmotnosti vzduchu a objemu, ktery vzduch zaujima. Vodni para ma
niz8i hustotu nez suchy vzduch, a proto hustota vodnich par p, = 0,623p. Z toho vyplyva, ze
hustota vzduchu se 1i8i v zavislosti na obsahu vodni pary. Hustota suché¢ho vzduchu je pfi
hustota. Napf. suchy vzduch pti 1 000 hPa a 0 °C ma hustotu p = 1276 g * m™, nasyceny
vlhky vzduch (pfi E=6,1 hPa)ma p=1273 g * m™.

Virtualni teplota je teplota suchého vzduchu, ktery by mél stejnou hustotu a stejny tlak jako
vzduch s danym obsahem vodni pary.
S teplotou se ndm zvétSuje rozdil hustoty mezi suchym a vlhkym vzduchem.

Jak teplota a vlhkost stoupaji, tak se vzduch stava leh¢i vici suchém vzduchu.

Hustota vzduchu je primo zavisla na tlaku vzduchu a neprimo na jeho teploté.
Vystupujeme-li do vysky, klesa v dasledku poklesu tlaku vzduchu 1 jeho hustota. Soucasné
klesa i teplota vzduchu. Hustota vzduchu s vySkou vSak klesd znacné pomaleji nez jeho
teplota a tlak.

Homogenni atmosféra je modelova atmosféra, kde je hustota vzduchu s vyskou konstantni.
Vyska této modelové atmosféry je ptiblizné 8 km.

ZAKLADNI ROVNICE STABILITY (STATIKY) ATMOSFERY

Pfi jejim vypoctu vychazime z nekone¢né malého jednotkového vzduchu. Tento jednotkovy
vzduch je ze vSech stran ovliviilovan tlakem a plsobi na néj gravitacni sila (tthové zrychleni
g). Tato rovnice vyjadiuje zavislost tlaku vzduchu p na vertikalni soutadnici z. Jednotkovy
vzduch zlstava ve stejné poloze, a proto soucet vSech na néj plisobicich sil je roven nule. Na
spodni hranici zy jednotkového vzduchu je tlak p a na horni hranici z; tlak —(p + 0p), pticemz
op vyjadiuje kladnou zménu tlaku vzduchu. Rozdilem z; a 7o dostaneme 0z.

—(p+3dp)+p—-9gpdz=0
Po uprave dostaneme tvar op = —gpoz, ktery lze upravit na
—1/p*op/oz—g=0

Kladné zméné tlaku vzduchu op odpovidd zépornd zména gravitacni sily. Vzduch nema v
atmosféfe tendenci ani stoupat, ani klesat.

op/oz je vertikalni baricky (tlakovy) gradient, ktery vyjadiuje zménu tlaku vzduchu na
jednotku vzdalenosti. 6p/dz udavame v hPa * 100 m™'. P¥i standardnich podminkach méa &p/6z
hodnotu 12,5 hPa * 100 m™.

— 1/p * 0p/0z ze zédkladni rovnice stability atmosféry vyjadiuje silu vertikdlniho barického
(tlakového) gradientu. Tato sila ud€luje jednotkové hmoté zrychleni smérem nahoru.
Prevratime-li hodnotu barického gradientu, dostaneme vertikalni baricky stupein h=-—
0z/op, coz je vertikdlni vzdalenost odpovidajici poklesu tlaku vzduchu o jednotkovou
hodnotu. P¥i hladiné mofe ma h hodnotu 8 m * hPa™ (tj. kazdych 8 m klesne tlak vzduchu o 1
hPa). Ze zakladni rovnice stability atmosféry Ize h = — 0z/0p vyjadfit jako

op =—gpoz



—0z/0p = 1/gp
Ze stavove rovnice plynu si uvédomime tvar p, ktery je p = p/RT , a dosadime jej do upravené
rovnice stability atmosféry. Dostaneme pak vysledny tvar

h=RT/pg

Se snizujicim se tlakem roste hodnota h, a to tak, Ze pokud je pfi standardnich podminkach h
=8 m * hPa’, tak v 5 km je hodnota h dvojnasobna, tedy h=16 m * hPa’. S klesajici
teplotou, klesa hodnota h, a to tak, ze kazdy 1 °C teploty je charakterizovan 0,4 % hodnoty h.
Z téchto zavislosti plyne, Ze se tlak vzduchu ve stejnych vyskach v teplém nebo studeném
vzduchu odliSuje. Proto jsou teplé oblasti v atmosféte ve vétSich vySkach oblastmi vysokého
tlaku a studené oblasti misty nizkého tlaku vzduchu.

Integralni tvar zakladni rovnice stability (statiky) atmosféry - barometricka formule vysky.
Po tpravach a integraci zékladni rovnice dostaneme tvar

P,

0 Zy
2 g

Py m z,

a po matematickych tpravach vysledny tvar

0y py YR ™ (@2

kde pi, p2 je zjistény tlak vzduchu v prvni a druhé vySkové hlading, z;, z, vySkova hladina a
Tm stfedni teplota vzduchu mezi z;, z, (primérnd hodnota teplotniho rozdilu v troposféie). Tr,
je vrovnici proto, ze narozdil od tlaku nelze zménu teploty s vyskou vyjadfit. Ty, tak
nahrazuje T.

Cilem barometrické formule je sledovani zmén tlaku vzduchu a stfedni zavislosti na stfedni
teplot¢ mezi urcitymi vySkovymi hladinami. Pomoci barometrické formule se redukuji
zjisténé tlakové tidaje na hladinu mote.

Barometricka nivelace je stanoveni vySkového rozdilu dvou mist pomoci barometrické
formule (musim znat jejich teplotu a tlak).

ADIABATICKE PROCESY V ATMOSFERE

Zakladem adiabatického déje je ptedpoklad, Ze v diisledku platnosti stavové rovnice se teplota
muze ménit v zavislosti na zmén¢ tlaku a hustoty, a to bez zavislosti pfedavani energie mezi
vzduchovou castici a prostfedim. V atmosféte se podminky pro fungovani adiabatickych
procesti odehravaji tehdy, predpokladdme-li, Ze vzduchové Castice jsou z urcitych dtvoda
donuceny k vzestupu ¢i poklesu. V realu tento jev nastane pii pusobeni termické konvekce
(vzduchové valounky), pfi pohybech na frontdlnim rozhrani mezi studenym a teplym
vzduchem (teplad fronta je charakterizovana jako naklonéné rozhrani) nebo kdyz vzduchové
Castice prekondvaji hradbu hor. Probihaji-li ji tyto procesy dostate¢né rychle, tak se jiz
adiabatickym nerovnaji, mohou se jim pouze blizit.



Poznamky: Jestlize se Castice pfesune vzhiiru, tj. do oblasti s niz§im tlakem, rozepne se a
jeji teplota klesne. Naopak klesne-li ¢astice, tj. dostane se oblasti s vys$§im tlakem, smrsti se a
zvysi se jeji teplota.

Intenzita adiabatického ochlazeni je mnohem vysSi nez intenzita ochlazovani
pti zmeéné tlaku s vySkou.

Pti adiabatickych procesech existuje rozdil mezi vzduchem, ktery nema nasycené vodni pary,
a vzduchem s nasycenymi vodnimi parami. Ve vzduchu, ktery nemé nasycené vodni pary,
nedochazi k fazovym pifeméndm a hovofime o suchoadiabatickém procesu. Jestlize vSak
dochazi k pohybu vzduchu, ktery mé nasycené vodni pary, hovofime o vlhkoadiabatickém
procesu.

Pro suchoadiabatické procesy plati podminky charakterizované stavovou rovnici plynt.

Zmény u suchoadiabatickych procest vyjadiuje Poissonova rovnice

AR/C
To/T1 = (pP2/p1) P,

kde A je termicky ekvivalent prace, R plynova konstanta, Cp specifické teplo pfi stalém tlaku.
Cely exponent se rovna 0,288. Vysledkem rovnice je, Ze zména teploty na 100 m vysky je u
suchoadiabatického procesu konstantni. Tuto zménu popisujeme suchoadiabatickym
gradientem y = 0,976 °C (¢i K) * * 100 m™. V praxi y zaokrouhlujeme na cely stupeii.

Vlhkoadiabatické procesy se odehravaji v podminkach, kdy jsou vodni pary nasycené. Pti
vystupnych pohybech vlhkého vzduchu, dochazi ke kondenzaci vodni pary a uvoliuje se
velké mnozstvi skupenského tepla. Skupenské teplo je spojené s piechodem mezi plynnym a
kapalnym skupenstvim, resp. mezi plynnym a pevnym. Pro vznik 1 kg vody procesem
kondenzace se musi uvolnit energie 2 550 J pro ptfechod plyn - kapalina, resp. 2 870 J v
pfipadé desublimace. Céstice, ktera se pii vystupu ochlazuje adiabaticky s procesem
kondenzace ¢i desublimace, se ochlazuje pomaleji nez suchy vzduch.

Vlhkoadiabaticky gradient v’ < y . Pfi —40 °C se y’ skoro rovna vy, avSak se vzrlstajici
teplotou se y vzdaluje.

Pro matematické tlohy je stfedni hodnota obou adiabatickych gradientti rovna 0,65 °C * 100
-1

m .

Adiabatické procesy jsou pro vzduch vratné, pokud nenastaly srazky. Pii horkych dnech

vlivem termické konvekce vzniknou bouikova oblaka a dojde ke srazkam. Vzduch, ktery se

pak vrati k zemskému povrchu ma jinou teplotu.

Pokud vzduch pretéka horské prekazky, tak jeho vlastnosti v misté vystupu a misté¢ poklesu

nejsou shodné. V takovych piipadech hovotime o pseudoadiabatickém procesu. Viz obrazek.
VloZ Pseudoadiabatické procesy.jpg

Poznamka: Disledky pseudoadiabatickych efektii jsou patrné i v Ceské republice, a to napf. v

pasmu mezi Horazdovicemi a Ceskymi Budé&jovicemi, v Poohii ¢i v severnim podhufi

Jeseniku. Teplota téchto oblasti je o 1 °C vys8i nez v mistech, kde pfechod vzduchu pfies

prekazky neni ptiznivy (resp. pseudoadiabatické procesy nejsou priznive).

V souvislosti s adiabatickymi procesy uzivaji meteorologové pojem potencidlni teplota
vzduchu. Tu lze vyjadfit vzorcem

®:T0+y2,



kde z je stometrovy rozdil vySky. Potencialni teplota ® oznacuje teplotu, jakou by méla
¢astice suchého vzduchu, kdybychom ji adiabaticky ptivedli do tlakové hladiny 1 000 hPa.
Pomoci ® mizeme porovnavat energetické potencidly riznych vzduchovych hmot v riiznych
vyskach.

Pozndmka: V meteorologickych grafech se objevuje linie adiabata, kterd udava zménu teploty
odpovidajici ptislusnému adiabatickému procesu ochlazovani.

Adiabatické procesy maji vliv na vznik a vyvoj kupovité obla¢nosti, dal§im jejich vyznamem
je ptedavani tepla mezi zemskym povrchem a atmosférou.

Z hlediska stavu okamzitych jevi v atmosféie, které charakterizujeme pomoci y, y° mizeme
vyvodit zaveéry tykajici se stability ¢i lability atmosféry. V zasad¢ vychdzime z porovnani 3
gradientli, a to I', vy, y’. Z hlediska rtiznych vzduchovych hmot se nam méni I', avSak oba
adiabatické gradienty jsou stalé. Necht’ plati Ze:

e I['>y>1v’. tj. vertikdlni teplotni gradient je nadadiabaticky
Na pocatku vystupu ma ¢astice stejnou teplotu jako okolni atmosféra, avSak pfi vystupu je
k okolni atmosféte teplejsi. Sestupujici ¢astice je naopak t€zsi nez okolni atmosféra.
Takovy stav zveme absolutni labilita atmosféry. Z hlediska znecisténi ovzdusi jsou tyto
situace charakterizovany ptiznivymi hodnotami. Labilita je charakteristickd pro jaro a
1éto.

e y2y'>T
Stoupajici ¢astice je pii vystupu chladnéjsi nez okolni vzduch. Naopak klesajici Castice je
v porovnani s okolni atmosférou teplejsi.
Teplota v okolni atmosféfe s vySkou ubyvd pomaleji, nez je suchoadiabatické c¢i
vlhkoadiabatické ochlazovani stoupajiciho vzduchu. Smérem vertikdlnim se teplota
vzduchu neméni nebo dokonce stoupa. V takovych piipadech hovotime o absolutni
stabilité atmosféry. Krajnimi piipady tohoto stavu jsou teplotni inverze, kdy teplota
atmosféry s vyskou roste, nebo izotermie, kdy teplota atmosféry se s vySkou nemeéni.
Pii stabilit¢ atmosféry se oblacnost nevyviji a pifi zemi se vytvari zvrstvend nizka
oblacnost. Jak se vzduch nepromichava, je stabilita charakterizovana zvySenym
zne€iSténim vzduchu.

e y>I'>y
Takovéto zvrstveni atmosféry je stabilni pro suchy (nenasyceny) vzduch a labilni pro
vlhky (nasyceny) vzduch. Jedna se o tzv. vihkolabilni zvrstveni, které je sttednim stavem
a je nejcastéjsi. Vlhkolabilni zvrstveni je typické pro atmosférické vrstvy, kde se tvofi
oblaky. Z hlediska znecisténi hovotime o zhorSenych podminkach.

e I'=yresp. [ =Y
Zvlastni typy vlhkolabilniho zvrstveni. Jde o stavy neurcitého (indiferentniho) zvrstveni.
Vzduch se pohybuje pouze tehdy, kdyz ma pficinu.

ZARENI V ATMOSFERE
Kazdé¢ téleso ve vesmiru, jehoz teplota je vétsi jak 0 K, ma schopnost vydavat

elektromagnetickou radiaci (zafeni). Vztah mezi teplotou télesa a vydané elmg. radiace je
upraven mnoha rovnicemi:



1. Vinova délka zdreni je nepiimo umerna teploté vyzaiujiciho télesa, tj. ¢im vyssi je
teplota, tim krat$i vlnovou délku mé vydana radiace.

2. Intenzita vydané radiace je nepiimo umerna vzdalenosti vyzarujiciho télesa.

3. Intenzita zaieni je pifimo umernd teploté vyzarujiciho télesa.

Hlavnim zdrojem radiace na Zemi je Slunce, pti¢emz jde o radiaci krdtkovinnou. Zemé také
vydava vlastni radiaci, ale dlouhovinnou.

SLUNECNI RADIACE

Slunec¢ni zateni rozdélujeme na dva druhy:

* elektromagnetické (svétlo a teplo) a
*  korpuskularni (ptichazejici ¢astice hmoty).

Z hlediska intenzity je korpuskuldrni zdieni o 7 stupiii niz§i nez elmg. anema valny
vyznam, nebot’ je zachycovano v ionosféie a odvadéno do oblasti kolem magnetickych pola.
Korpuskuldrni zafeni je nebezpecné pouze tehdy, je-li geomagnetické pole Zem¢ oslabené
nebo probihaji-li na Slunci erupce a navic je narusené geomagnetické pole. Je-li slunecnich
¢astic vydano vice a geomagnetické pole Zem¢ je stabilni, miizeme tyto ¢astice vidét ve forme
polarnich zafi.

Elmg. zareni Slunce je z 99 % realizovano ve vinovych délkach kratSich nez 4 um. Z hlediska
formy mutizeme rozlisit hlavni kategorie slune¢niho zafeni podle toho, jak se s prichodem
atmosférou méni a jak dopadaji na zemsky povrch (viz tabulka).

Vzhledem k vzdalenosti, kterou musi sluneéni zafeni urazit (149,6 * 10° km), povazujeme
slunecni paprsky za rovnobezné.

Jednotkova intenzita 1iké, kolik dopadé slunecnich paprskli na jednotkovou plochu, ktera je
kolma k jejich draze. Soldarni (slunecni) konstanta |s udava celkové mnoZzstvi zarivé energie
Slunce v celém spektru (ve vSech jeho vinovych délkach) dopadajici na horni hranici
atmosféry Zems za jednotku Gasu a na jednotku plochy. Is =1 353,732 W * m™. V poslednich
desetiletich se ukazuje, ze hodnota Is se odchyluje z neznamych pfi¢in o + 2 %. Podle
n¢kolika teorii je kolisani ls zavislé na mnozstvi kosmického prachu v rtznych castech
obézné drahy Zemé, a to tak, Ze je-li méné Castic v prostoru |s klesd a naopak.

Zem¢e vsak obiha po eliptické draze, z ¢ehoz vyplyva, ze pfijem sluneCni energie se méni v
zévislosti na vzdalenosti Zemé - Slunce, a proto zavadime aktudlni solarni konstantu |y,
kterou Ize vyjadrit vztahem

lg = Is * (rm/r)* ,

pri¢emz (ry/r)* je funkce okamzité vzdalenosti Zemé - Slunce, kde Iy, je stiedni a r aktualni
vzdalenost Zemé - Slunce. Ir se v zavislosti na r mize odchylovat az o + 3,5 % (podle toho,
zdali je Zemé v perihelu ¢i afelu).

Z tohoto udaje lze vyvodit, ze zimy jsou na severni polokouli teplejsi a kratsi oproti jizni
polokouli.

Dopadaji-li paprsky kolmo, napt. k rovniku, tak v zavislosti na zemépisné Sirce odpovida
jednotkové ploSe plocha horizontdlni. Horizontdlni plocha je vlastné primét jednotkové
plochy k draze slunecnich paprskii. Mnozstvi slunecnich paprskti dopadajici na horizontalni
plochu zveme insolace |y, pro kterou plati



Ih=Ig *sinh nebo I,=Is* cosz,

pricemz sinh resp. cosz = sing sind + cos@ cosd cost . sinh udava proménlivost
vySky Slunce nad obzorem h (resp. proménlivost uhlu zenitové vzdalenosti z) bé&hem
jednotlivych ¢asti roku. h (resp. z) je zavisla na zemépisné Sirce ¢, deklinaci & Slunce a
hodinovém uhlu t. Rovnici mizeme navic doplnit o funkci okamzité vzdalenosti Zemé -
Slunce a dostaneme:

In=1Is * (ro/r)* * sinh nebo Iy =lg * (rm/r)* * cosz .
Insolaci na horni hranici atmosféry oznacujeme jako extraterestrdalni | ..

lex =1Is * (ru/r)* * (sing sind + cos@ cosd cost) = I,

Pomoci lex definujeme terestralni klima, jeZ je na horni hranici atmosféry a méni se zménou
vzdalenosti Zem¢ - Slunce. Hodnoty lex 1ze vyjadfit pro jakékoli misto na zemi a zjistit jeji
ro¢ni chod.

Slune¢ni zateni zaznamenava pii priichodu atmosférou 3 zmény projevujici se ztratou jeho
intenzity ¢i zménou fyzikélnich vlastnosti. Jedna se o

* ohyb (refrakci),
s rozptyl (difuzi),
* pohlcovani (absorpci).

Ohyb (refrakce)

Dochazi ke zméné sméru paprskl pfimého slunecniho zéfeni. Paprsky maji tendenci lamat se
ke kolmici (normale), jez ohranic¢uje ob¢ prostiedi. Tyto zmény vSak neplati pro zenit. Pomoci
ohybu miizeme vnimat Slunce nad obzorem tehdy, kdyz jesté nevyslo.

Rozptyl (difaze)

Jeho prostiednictvim vznika vedle pfimého slunecniho zéatfeni zéatfeni rozptylené (diftizni).
Rozptyl je umoznén molekulami plynd obsazenych ve vzduchu a jemnymi aerosoly. Podle
toto rozliSujeme rozptyl

*  molekularni a
* aerosolovy (Casticovy).

Molekulovy rozptyl nezasahuje rovnomérné vSechny délky slunecniho zateni. Postihuje vice
zéteni kratSich vinovych délek. Podstatu molekulérniho rozptylu definuje Rayleightiv zékon:

= (CIAY) * 1,

kde I, je intenzita pfimého zafeni s vlnovou délkou A, iy intenzita rozptyleného zafeni se
stejnou vlinovou délkou a C koeficient.



Dusledkem je, ze zateni o kratkych vinovych délkach je mnohem vice rozptylovano, nez
zafeni delSich vinovych délek. Z toho vyplyva, Ze jsou vice rozptylovany modré a fialové
barvy nez ¢ervené a oranzové. Pii jasné obloze se nam tedy jevi jeji barva modiejsi, ¢im vice
je vzduch suchy a Cisty. Naopak v mistech fidSiho vzduchu, kde intenzita rozptylu nedosahuje
takovych hodnot, se obloha jevi Sed4 az ¢erna.

Pro aerosolovy rozptyl plati

i =(BAD)* 1,

kde B je koeficient vyjadiujici mnozstvi aerosolovych Castic a € exponent zavisly na rozméru
rozptylujicich ¢astic. Hodnota € se pohybuje v intervalu mezi 0 az 4, pticemz ¢im vétsi ¢astice
zpisobuji rozptyl, tim je € mensi. € = 0 pfi rozmérech €astic 1,2 um. Pro tyto a vétsi Castice je
celé¢ spektrum difizné rozptyleno, tj. nedojde k selekci zafeni. Napt. zkondenzovana voda
neni schopna rozptylovat svétlo selektivné, celé spektrum se v ni odrazi, a proto se nam
oblaka ¢i mlha jevi bile.

Jak velka Cast zateni je v atmosféie rozptylovana, zavisi na mnoha faktorech.

* na draze slunecnich paprskii prochazejicich atmosférou. V zavislosti na z se ndm zvySuje
podil rozptyleného (difiizniho) zéaieni. Rozptyleného zéafeni je vice rano a odpoledne a ve
vysSich zemépisnych Sirkach.

*  mnozstvi Castic ve vzduchu (vody a produktl jeji kondenzace). Se stoupajicim obsahem
vody ¢i zneCiStujicich latek, stoupd intenzita rozptylu a tim paddem je vétsi podil
rozptyleného zéateni z celkového zafeni. Produkti kondenzace vody je nejvice v
rovnikovych oblastech a mirnych zemépisnych §irkach. V Ceské republice je vice zafeni

rozptylovano v 1éte.

Celkové zareni Slunce neboli globdlni zaieni je tvofeno zafenim piimym a rozptylenym,
pficemz podil rozptyleného zareni je rtizny pro rtizné oblasti. V rovnikovych oblastech tvoii
rozptylené zafeni 45 % zatfeni globalniho, smérem k obratnikiim klesa podil rozptyleného
zateni na 25 % a od obratnikd k polim stoupd. Mezi 50° a 60° sev. §. dosahuje podil
rozptyleného zateni 50 % zareni globalniho. V Arktidé je podil rozptylen¢ho zafeni 50 %,
zatimco v Antarktidé pouze kolem 25 %.

Maximélni roéni thrny globalniho zafeni jsou 2 300 az 2 600 kWh * m™. Tyto hodnoty jsou
typické pro mista s vyraznym podilem slune¢niho svitu, odpovidaji poustnimu pasu podél
obratniki. Smérem od obratnikl k troptim je celkovy thrn globalniho zéafeni 1 700 kWh * m’
%, Od obratnikéi k mirném pasu celkovy Ghrn globalniho zafeni rovnéz klesa. V Arktidé
dosahuje 700 kWh * m™ a v Antarktidé 1 200 kWh * m™.

Pohlcovani (absorpce)

Atmosféra spotfebovava zafeni zejména pro disociaci plynt ve stratosféie. Cast zafeni je pak
déle spottebovana pro tcely troposféry. Absorpce zareni celkové dosahuje pouze asi 15 %.
Nejznaméjsi je absorpce slunecniho zafeni stratosférou, kdy je spotfebovéna radiace v
ultrafialové ¢asti spektra. Vedle ozoénu Os se na spotiebé sluneniho zafeni podileji kyslik O,,

vodni para a oxidy dusiku.

Diky absorpci a rozptylu dochazi k celkovému zeslabovani (extinkci) slunecniho zafeni v
atmosféte. Intenzitu zareni po prichodu jednotlivymi vrstvami atmosféry vypocitame:



_ m
Iz=Ir*p" ,

pficemz p je celkovy koeficient propustnosti atmosféry a vypocitd se p = e-a, kde a je
koeficient extinkce. p dosahuje v €isté atmosféte hodnot kolem 0,9, v realu se pohybuje mezi
0,5 az 0,9. Kromé toho je p ovlivilovan vlhkosti (maximalni je v zim¢&, minimalni v 1ét€). m je
opticka vzduchova hmota, tj. jednotkovy sloup vzduchu, kterym musi slune¢ni paprsky
prochazet. m = 1/cosz

Tento vzorec lze aplikovat 1 na insolaci, dostaneme tedy
Ih= I * (r/r)* * p" * sinh nebo I = Is * (ry/r)* * p™ * cosz

Sluneéni zafeni je zeslabovano h Slunce, pficemz ¢im je Slunce méné nad obzorem (resp. ¢im
VEtsi je z), tim je zareni zeslabovano vice. Dale je zeslabovano propustnosti atmosféry; mensi
propustnost ma atmosféra v 1ét¢, kdy je v ni vice vody a naopak vétsi v zimé, kdy je v ni vody
méné. V idedlni atmosféte je p = 0,9, tj. dojde k 10% zeslabeni slunecniho zafeni oproti
podminkdm na horni hranici atmosféry. V redlné situaci je hodnota zafeni zeslabena az o 50
% (p=0,5).

Zeslabeni slune¢niho zafeni v atmosféte vyjadiuje zakalovy faktor <.
t=a/A ,

kde a je koeficient extinkce v redlné atmosféfe a A koeficient extinkce v idealni atmosféfe. t
dosahuje hodnot 1 az 6, z ¢ehoz vyplyva, ze zeslabeni mize byt jedno- az Sestindsobné. Pii t
= 1 je zeslabeni stejné jako v idedlni atmosféie (odpovida p = 0,9) a naopak pii T =6 se v
atmosféfe ztrati 50 % zatfeni (p = 0,5). V naSich podminkach se t pohybuje v intervalu 2 az 6.
U slune¢niho zéfeni, které dopada na zemsky povrch, dochéazi diky rozptylu k rozkladu jeho
chemickych vlastnosti. Globalni zafeni, které¢ dopada k zemskému povrchu, je od n¢j z ¢asti
odrazeno a pronika atmosférou pry¢ do kosmu. Odraz charakterizujeme pojmem albedo, coz
je schopnost zemského povrchu odrazet paprsky. Albedo je vlastn€ pomér odraZeného zdieni
k mnoZstvi zdaieni dopadlého na zemsky povrch. Albedo vétSinou vyjadiujeme v procentech.
Schopnost odrazet zafeni je dana barvou, vlhkosti a drsnosti zemského povrchu. Albedo neni
pro vSechny vinové délky stejné, pro délky mensi nez 0,08 um hodnota albeda stoupd, naopak
pro vinové délky vétsi nez 0,08 um prudce klesa.

Nejvétsi odrazivost ma bila barva, pficemz ¢im je barva tmavsi, tim mensi je jeji odrazivost.
Nejvétsi albedo mé Antarktida, a to 93 %, néasledovana gronskymi ledovci - 70 az 85 %.
Alpské ledovce maji albedo pouze 40 az 50 %. V béznych podminkach je albedo Cerstvého
snéhu 70 %, naopak firn (stary snih) ma albedo pouze 20 %. Mezi nejhife odrazivé vodni
plochy patii vodni nadrze.

Odrazivost je dana thlem dopadu slune¢nich paprsku, tj. h Slunce. Rano a vecer je albedo
vetsi nez v poledne. Je-1i Slunce 50° nad horizontem, od vodni hladiny se odrazi pouze 2 %
zateni, pii h = 15° je to jiz 21 %, pti h=7,5° 45 % a pti h = 2,5° dokonce 75 %. Pro vlhky
povrch je typickd mensi odrazivost nez pro suchy povrch. Povrch porostly ma mensi albedo
nez povrch bez vegetace.

Slunecni spektrum



Vlnova délka A Druh Podil % Poznamka
0,20 az 0,40 uv 7 ultrafialova cast
0,20 az 0,28 uUv-C 0,4 nejskodlivéjsi, neprochazi
atmosférou
0,28 az 0,32 UV-B 1,2 Skodlivé, jeho intenzita je nepiimo
amerna s 0zO6novou vrstvou v
atmosfére
0,32 a7 0,40 UV-A 5,4 pochazi z rozptyleného zareni
0,40 az 0,76 VS 46 viditelné svétlo
0,40 az 0,52 V-A 18 modré az zelené
0,52 az 0,62 V-B 15 zelené az Cervené
0,62 az 0,76 V-C 13 Cervené
0,76 az 24,00 IC 47 infracervena cast
0,76 az 1,40 IC-A 32 blizké infracervené
1,40 az 3,00 IC-B 13 stfedni infraCervené
3,00 az 24,00 IC-C 2 vzdalené infragervené. Cast IC-C
je tvofena tepelnym zafenim (A =
3,50 az 24,00)

VLASTNI RADIACE ZEME

Oproti Slunci vydava Zemé dlouhovinné zaieni. Vinova délka vydadvana zemskym télesem se
pohybuje mezi 4 az 50 um, tj. pfevadzna Cast zafeni Zemé¢ je realizovana v jinych oblastech
nezli zéfeni slunec¢ni. Atmosféra ma také teplotu vyssi nez 0 K, a je proto schopnd zemskou
radiaci pohlcovat a vydavat svoji vlastni.

VloZ Radiace.jpg
Ez zafeni zemského povrchu, Ea zpétné zateni atmosféry, Eg zareni zemského povrchu prochézejici
atmosférou do kosmu, Ex zafeni atmosféry unikajici do kosmu.

* efektivni vyzaiovani zemského povrchu E;* = E; — E, . Vyjadiuje Cistou bilanci radiacni
energie dlouhovinného zateni. Ez* ma zaporné hodnoty pouze v polarnich oblastech.

* efektivni vyzarovani atmosféry En* = E; — Eo — (Ea + Ex) . Atmosféra je schopna velkou
cast Ez pohltit, avSak zafeni o vlnovych délkach 4,5 az5 um a 8 az 13 pum nenarazi v
atmosféfe na prostiedi, které by je pohltilo, a prochazeji do kosmu (Ep). Hovotime o tzv.
atmosférickém okné. Ep* dosahuje pouze zapornych hodnot (tj. atmosféra mé zadpornou
bilanci).

Plyny v atmosféfte, které jsou schopny dlouhovinné zareni pohlcovat, jsou hlavné vodni para a
oxid uhli¢ity CO,. Zejména CO, je aktivni v okrajovych ¢astech atmosférického okna. Diky
zvySovani chemismu se do atmosféry dostava vice CO, a diky tomu se atmosférické okno
“uzavird”.




Z hlediska bilance jednotlivych tokl energie muzeme stanovit, ze celkova intenzita
sklenikového efektu je 33,3 °C, o néZ je schopen zemsky povrch se ohfat. Kdyby sklenikovy
efekt nebyl, byla by pramérna teplota (teoreticky)
— 18 °C a nikoliv + 15 °C. 21 °C vytvafi vodni péra, 8 °C CO, a zbytek ostatni plyny (napf.
metan CHy a jiné uhlovodiky, oxid dusny N,O, troposféricky ozén Os). Reakci slune¢niho
zafeni a plynl vzniklych ve spalovacich motorech vznika tzv. losangelesky smog. Dochazi ke
vzniku troposférického Os, ktery je radiacné aktivni ve vlnovych délkéch odpovidajicich
vlnovym délkam atmosférického okna. Z toho vyplyvd, ze s rGstem produkce CO, a O;
dochazi k tomu, ze zafeni nemize prochdzet atmosférou a bude ji vyzareno zpét. Tento jev
bude mit hlavné vliv na pocasi, kdy bude problémem odhadnout jeho chovéni.

Ez dosahuje nejvétsich hodnot, je-li dosahovano nejvétsich teplot pti zemském povrchu. Ex je
zavislé na schopnosti atmosféry zareni zachytit a absorbovat (je zavislé na typu pocasi; je-li
jasno, k maximdalnimu toku zafeni dochédzi rdno a k minimélnimu odpoledne, naopak je-li
oblacno, E ziskdva nevyrazny denni rezim).

Radiacni bilance zemského povrchu Rz je bilance mezi kratkovinnym slunecnim zarenim
pohlcenym na zemském povrchu a efektivnim vyzatovanim zemského povrchu.

Rz= (I sinh +i)(1 —a) - Ez* nebo Rz=(l cosz +i)(1 —a)—Ez* ,

kde | je pfimé pohlcené zateni, i rozptylené pohlcené zafeni a a albedo. Rz nabyva ptrevazné
kladnych hodnot.

Radiacni bilance atmosféry Ry je bilance mezi kratkovinnym slune¢nim zatenim pohlcenym
v atmosféfe a efektivnim vyzarovanim atmosféry.

Rp = (| + i)A— EA*
Ra nabyva nad vétSinou zemského povrchu zapornych hodnot.

Bilance mezi kratkovinnym slunecnim zdrenim pohlcenym a efektivnim vyzaiovdanim
systému zemsky povrch - atmosféra:

Rz+Ra=(lcosz+i)(1—a)+ (I+i)a—Ez*—Ep*

Hodnota Rz + Ry je takova, Ze pasy mezi 40° sev. $. a 40° jiz. . energii ziskavaji, naopak
pasy vysSich zemépisnych Sirek energii ztraceji.
NERADIACNI VYMENA MEZI ZEMSKYM POVRCHEM
A ATMOSFEROU

Vyména energie mezi zemskym povrchem a atmosférou probihd pomoci toku latentniho
tepla a termické konvekce a turbulence. Tok latentniho tepla je vlastné¢ odebirani energie
zemskému povrchu pfi vyparu. V atmosféfe je pak tato energie uvoliiovana pii kondenzaci.
Tyto toky jsou hlavnim prostfednikem vyrovnavajicim rozdily mezi energetickou bilanci a
reguluji navic sklenikovy efekt atmosféry. V disledku posileni téchto dvou toki energie, kdy
ji mé& zemsky povrch vice, stoupa intenzita sklenikového efektu a prostiednictvim predavani
jejiho vétstho mmozstvi atmosféfe dochazi k extrémnim projevim pocasi. S rostouci
intenzitou sklenikového efektu se otepluje zemsky povrch a stoupa dynamika atmosféry.
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ENERGETICKA BILANCE SOUSTAVY ZEMSKY POVRCH -
ATMOSFERA

Energetickd bilance je méfena bilancometry teprve v poslednich desetiletich a diky tomu
muzeme sledovat jeji hodnoty pro regiony a vidét jeji obrovskou regiondlni rozriiznénost.

Porovnédme-li podminky ve stejné zemépisné Sirce nad ocedny a kontinenty, dojdeme k
zavéru, ze mnohem vétsi hodnotu radiacni bilance maji oblasti ocednické nez kontinentalni.
Oceéany jsou tak schopny regulovat cely radiacni systém. V Ceské republice je radiacni
bilance zavisla na typu pocasi, celkové je vsak jeji ro¢ni thrn zaporny.

Ptechod ze zéporné bilance na kladnou je posunut o 14 dnli oproti jarni rovnodennosti do
teplé casti roku. Piechod z kladné bilance na zapornou je posunut od 14 dnt pfed podzimni
rovnodennost. V dennim chodu dochdzi ke zméné radia¢ni bilance pii vySce Slunce 10° nad
obzorem. Bilance se méni ze zaporné na kladnou pro den a naopak.

Nejvyssi hodnoty radiace na Zemi jsou v mistech, kde je slunecni radiace pohlcovana, tj. je
malé albedo, a vyzarovani neni prili§ veliké. Z tohoto hlediska jsou nejidedlnéjSim mistem
Arabské mote a Persky zaliv.

S rostouci nadmotskou vyskou se vzduch stava idsi, je tedy 1épe pruchodny pro oba druhy
zafeni. S klesajici teplotou klesa obsah vodni pary v atmosféfe. Ve vysSich nadmotskych
vyskach jsou dobré podminky pro radiacni ochlazeni. Dulezitym faktorem je poloha svah,
nebot’ vétsi radiacni bilanci maji svahy exponované k jihu nez svahy exponované k severu.

Celkova tepelna (energeticka) bilance zemského povrchu
Vedle tokd radiacni energie mame i toky zprostiedkované jinak nezli zafenim. Celkova
tepelné (energetickd) bilance vyjadiuje transformaci a predavani energie.

R=H+LE+G,

kde R je radia¢ni bilance, H termickd konvekce a turbulence, LE latentni energie a G tok tepla
do nebo od zemského podlozi. Z kratkodobého ¢i sttednédobého hlediska mize dojit k jakési
nerovnovaze, ale z dlouhodobého hlediska jsou si jednotlivé slozky rovny. Existuji rozdily
mezi dennim (letnim) a no¢nim (zimnim) modelem energetické bilance.

VloZ Toky_energie.jpg

Pozn.: V no¢nim modelu energ. bilance sméfuje LE k zemi jen tehdy, je-li rosa.

Celkova energetickd bilance je pro denni (letni) obdobi pozitivni. Naopak celkova
energetickd bilance pro mocni (zimni) obdobi je negativni. Nerovnovaha musi byt
vyrovnavana prevracenim tokil energie.

Tok tepla sméruje od povrchu do podlozi, pfedpoklddame-li denni chod teploty vzduchu a
ohfivani zemského povrchu. Maximélni teplota bezprostiedné nad zemskym povrchem se
shoduje s maximem insolace. Naopak minimum je v obdobi vychodu Slunce. Thned po
prekroceni maxima se smér G méni na opacny a zemsky povrch pfijima energii z podlozi. H
je orientovana vzhiiru jen ve svétlé ¢asti dne a roste v obdobi od vychodu Slunce do 14 h, ale i
v obdobi zapadu Slunce ziistdva jeji hodnota kladnd. Hodnota LE je sice pfimo Umerna
teploté, ale stdle mé tendenci smérovat vzhiru. Tok latentniho tepla je dulezitym
predstavitelem vymény energie. Zlom energetické bilance je posunut mnohem vice do svétlé
¢asti dne a letni ¢asti roku.



Maximalnich hodnot dosahuje energetickd bilance ve vlhkych oblastech kolem rovniku.
Smérem k poliim se pak ro¢ni hodnoty energetické bilance sniZuji, ale v riznych oblastech z
riznych divodu:

* v suchych tropech a subtropech diky suchosti povrchu - zmensSeni predavani LE, tj. teplo
neni pieddvano atmosféie a ji zpét ve form¢ kondenzace, méné energie je pieddvano
do podlozi, velka turbulence.

* v mirném pasu - extrémy energetick¢é bilance jsou posunuty po slunovratech, tj.
maximalni hodnoty jsou v cervenci a minimalni v lednu; zékladnimi faktory posunu
obdobi jsou vlhkost vzduchu a srazky, diky nimz se uvolnuje latentni teplo (proto az
cervenec).

* v polarni oblastech - celkové energetické podminky jsou reprezentovany prostfednictvim
radiacni bilance, nebot’ H, LE a G jsou minimalni.

TEPLOTA VZDUCHU

Teplotou vzduchu se v meteorologii a klimatologii rozumi jeho teplota v zastinéném
prostiedi ve vy§ce 2 m nad zemskym povrchem zméiend v meteorologické budce. Dale se
jesté zjistuje pfizemni minimdlni teplota vzduchu, kterd se méfi v 5 cm nad zemskym
povrchem. Pfi zemském povrchu je obrovsky vertikalni teplotni gradient, diky némuz muze
rozdil mezi obéma teplotami dosahnout az 40 °C.

Nejvyssi hodnoty teploty pidy zaznamendvdme cca ve 13 h, nejvy$si hodnoty teploty
vzduchu kolem 14 h. Minimalni teploty jsou v pudé i vzduchu zaznamenavany 1 h pred
vychodem Slunce. Smérem vertikalnim je chod tepla opozd’'ovan. V 1000 m se mizeme setkat
s vykyvy maximalné 1 az 2 °C, mezi 2000 az 5000 m jsou vykyvy 0,5 az 1 °C. Do vysky
5000 m rezim ovladany energetickymi vyménami mezi zemskym povrchem a atmosférou jiz
nezasahuje. Zde jsou teplotni zmény zpusobovany v dusledku horizontdlni vymény
vzduchovych hmot.

Denni amplituda teplot je rozdil mezi miniméalni a maximalni teplotou a zavisi na
planetarnich i regionalnich faktorech. Hodnota amplitudy je fizena

* charakterem pocasi - pti radiatnim typu pocasi (tj. mala obla¢nost, mala rychlost vétru)
nabyva amplituda vétSich hodnot, naopak pfi advekénim typu (tj. radiacni vlivy jsou
ptekryty horizontalnim pfilivem vzduchu, je velkd oblacnost) nabyva amplituda hodnot
mensSich.

* reliéfem - konvexni tvary (kopce) maji vétsi nadmotskou vysku, vzduch je tedy fidsi,
Slunce je v podminkach fidkého vzduchu méné intenzivni. V pfipad€é konvexnich tvari je
denni ohfev mén¢ vyrazny a tyto tvary maji mens$i amplitudu teplot. V konkavnich
utvarech (deprese) vzduch “stéka” do prohlubni a ptes den se intenzivné ohtiva od terénu.
Amplituda teplot je v téchto utvarech vétsi.

* roénim obdobim - teplotu ovliviiuje smér ohiivani vzduchu.

* zemépisnou Sirkou - pro rovnikové klima je denni amplituda velice mald, smérem od
rovniku se zvySuje a v oblastech obratnikli nabyva extrémi, od obratniki k polim pak
klesa. Na polech je denni rezim ptevalcovan roénim chodem.

* kontinentalitou - v oblastech na ocedny je amplituda mensi nez v oblastech
kontinentalnich.

Rocni amplituda teplot je zavisla na



* zemépisné Sirce - s rostouci zemépisnou Sirkou roste;
e kontinentalité - s rostouci kontinentalitou roste;
* cirkulacnich faktorech.

Nejmensi ro¢ni amplitudu maji rovnikové oblasti, kde se pohybuje v priméru kolem 5 °C,
avSak v oblastech kolem rovniku s oceanickym podnebim nedosahuje ani 1 °C. Nevyrazna
teplotni maxima souviseji se dny rovnodennosti, minima se dny slunovratt.

Se vzrlstajici zemé&pisnou Sirkou je v subtropickém kontinentalnim podnebi amplituda 15 az
20 °C, v oceédnickém 5 °C. Teplotni extrémy odpovidaji vrcholeni Slunce nad obratnikem.

V mirném pésu je typické podnebi Ctyt ro€nich dob. V oceanickych podminkdch mirného
pasu je amplituda 10 az 15 °C, nad pevninami stoupa v zavislosti na mife kontinentality.
Extrémnich hodnot nabyva v oblastech pobliz polarnich kruhil, zde se amplitudy pohybuji
kolem 60 °C. V oblastech stiedni a vychodni Sibite dosahuji ro¢ni amplitudy az 100 °C.

V polarnich oblastech je ro¢ni chod teploty postupné transformovéan v pilrocni cyklus
polarniho dne a polarni noci. Minimum teploty se posouvd na konec polarni noci (konec
unora, zaCatek bfezna), maxima souviseji s vrcholem polarnitho dne (brzy po letnim
slunovratu). Amplitudy se pohybuji kolem 40 °C.

Nad kontinenty se teplotni extrémy vyskytuji mésic po slunovratu, nad ocedny a horskymi
oblastmi 2 mésice po ném. Horské vrcholy se vyznacuji mensi amplitudou a dochdzi zde k
posuvu extrémil. Velmi dilezita je expozice svahti vii¢i proudéni.

Roc¢ni vykyvy teplot prostupuji celou troposférou az do spodnich vrstev stratosféry.

Inverze je opakem pfimého zvrstveni atmosféry. Jednd se o zvlastni piipad vertikalniho
rozlozeni teploty vzduchu, pifi kterém v urcité vrstvé atmosféry, tzv. inverzni vrstve, teplota s
nadmorvskou vySkou vzristd. Vyska inverznich vrstev dosahuje desitek az stovek metri,
vyjimecné 1 2500 m. Podle vysky inverzni vrstvy nad zemi rozliSujeme piizemni a vySkovou
inverzi teploty vzduchu, podle ptiCiny inverzi teploty vzduchu advekcni, frontdlni, radiacni,
subsidencni, turbulentni a pasdtovou.

1. prFizemniinverze:
Radiacni inverze je inverze vznikajici bez pfilivu vzduchu pouze nasledkem radiacniho
ochlazovani. Vyskytuje se pouze v obdobi ziporné radiac¢ni bilance, tj. v noci nebo
chladnych ¢astech roku. Noc¢ni radiaéni inverze dosahuji vysek 80 az 100 m nad zemsky
povrch. Smérem do zimniho obdobi se mize radiacni ochlazovani spojovat a propojit tak
no¢ni radia¢ni inverze do vicedennich radiacnich inverzi. Tyto inverze mohou trvat
1 n¢kolik tydnt a dosahuji nékolik stovek metrit nad zemsky povrch.
Advekeni inverze souvisi s prilivem relativné teplé vzduchové hmoty nad studeny zemsky
povrch. Studeny vzduch pfiléhajici k zemskému povrchu je jim jeSté vice ochlazovan.
Advekeni inverze se vyskytuji na konci zimy a zacatkem jara a n€kdy byvaji zvany jarni
nebo snéhové. Dosahuji stejné vysky jako inverze radiacni.
Oba druhy inverzni neexistuji modelove, vétSinou dochazi k jejich promichani a vznikaji
radiacné-advekeni resp. advekcEné-radiacni inverze.

2. vySkové inverze (inverze ve volné atmosféie)
Radia¢ni inverze vznikaji tehdy, jestlize je urcita ¢ast atmosféry ochlazovana vlivem
radia¢niho zafeni, které vydava mlha nebo nizka oblacnost. V ¢eské kotlin¢ vnimame tuto
inverzi jako vyskovou v oblastech panvi a jako pfizemni v horskych oblastech.
Subsiden¢ni inverze (inverze sesedanim) je zpisobena “stékdnim” vzduchu z vysSich
hladin do nizSich. Vznikd v centrélnich castech tlakovych vysi. Pii stékéni vzduchu
dochdzi k adiabatickému oteplovani. Subsidencni inverze jsou typické pro oblasti




vysokého tlaku vzduchu nad oceany. Tato inverze brani konvekci vzduchu a je pfic¢inou
toho, Ze v téchto oblastech nemohou vznikat srazky, a proto jsou tyto oblasti suché.

TEPLOTA PUDY

Teplotni zmény v padé béhem roku popisuji Fourierovy zdkony.

1. Fourieriv zdkon: Perioda vykyvu teplot (dennich, ro¢nich) se s rostouci hloubkou
neméni.

2. Fourieruv zdkon: S aritmeticky rostouci hloubkou se amplituda mezi minimalni a
maximalni teplotou geometricky snizuje.
Denni vykyvy teplot jsou patrné do hloubek kolem 1 m, zatimco ro¢ni vykyvy mizeme
podle vlastnosti piid zaznamenat mezi 10 az 30 m. Hloubka zavisi na vodivosti materialu,
kterym je ptuda tvotena. U pid poréznich je teplotni vodivost horsi nez u ptid vlhkych a
jemnozrnnych.

3. Fourieruy zdkon: S rostouci hloubkou se posouva vyskyt extrému teploty v dennim 1
noc¢nim chodu.
V hloubce kolem 1 m se extrémy vyskytuji o 1 mésic pozdéji po vyskytu extrému na
zemském povrchu.

4. Fourieriv zdakon: Hloubky stidlé denni a stdlé rocni teploty se maji k sobé jako druhé
odmocniny period jejich vykyvii.

Tden _ \/I _ 1
T, 365 19,1

To znamena, ze hloubka stalé rocni teploty je asi 19x vétsi nez denni.

VODNIi PARA V ATMOSFERE II.

Podivame-li se na absolutni obsah vodni pary v atmosféfe, zjistime, Ze je na jedné strané
determinovan teplotou a na druhé strané rezimem vyparu (dennim ¢i ro¢nim).

Denni chod vlhkosti vzduchu rozliSujeme na

e zimni neboli morsky typ, kdy je na zemském povrchu dostatek vody. V obdobi maximalni
teploty se setkdvame s maximalnimi hodnotami vlhkosti nebo tlaku vodni pary. Maximum
je kolem 14 h; minimum je v dobé vychodu Slunce. Tento typ je typicky pro piimoiské
oblasti a mirny pas.

* letni neboli pevninsky typ, kdy zemsky povrch nema dostatek vody, kterd by mohla byt
vypafovana. Maximum absolutni vlhkosti je dopoledne, v odpolednich hodinach je
vedlej$i minimum. V obdobi zapadu Slunce nastava tzv. podruzné maximum. Hlavni
minimum nastava na konci noci, resp. s vychodem Slunce.

Denni chod pomérné (relativni) vihkosti vzduchu md opacny pribéh nez denni chod teploty
vzduchu.

V urcitych vyskach atmosféry je mnozstvi vody zavislé na teplotnim rezimu. Do vysky 1 km
je soustfedéno 50 % vody (troposféra obsahuje celkové 99 % atmosférické vody). Vlhkost
atmosféry s vySkou klesd, nebot” dochazi k poklesu teploty. Vody je v atmosféfe krajné
nerovnomé&rmg. Primérné na 1 m* atmosféry pripada 28,5 kg vody. Tento maly obsah je viak
velmi dalezity pro zivot organismd.



V atmosféie dochazi ke kondenzaci. Voda muze kondenzovat:

* ristem obsahu vody ai k dosaZeni stavu nasyceni - tato moznost je velice omezena,
nebot’ s rostouci vyskou klesa teplota a snizuje se geometricky tlak vzduchu pfi nasyceni.
Tento zplisob je mozny pouze bezprostiedné u zemského povrchu a v pfilehlych ¢astech
atmosféry. Typickym piikladem takovéto kondenzace jsou mlhy z vypafovani, které
vznikaji tak, Ze se nad relativné teply vlhky povrch nasune relativné chladny vzduch
a dojde k vyparovani.

* stoupdnim viduchu, ktery se zdaroveri adiabaticky ochlazuje - pii ochlazovéani dojde ke
stavu nasyceni a k zazehnuti kondenzace. Jedin¢ timto zptisobem mohou vznikat v
atmosféfe oblaka. Vystup vzduchu je mozny prostiednictvim termické konvekce a
turbulence, pii pretékani horskych piekazek nebo podél vin v atmosfére.

Nezbytnou podminkou kondenzace je piitomnost kondenzacnich jader.

OBLAKY

Béhem 18. stoleti bylo zjisténo, Ze se oblaky skladaji z vodnich kapicek a ledovych krystalti.
Na prelomu 20. a 30. let 20. stol. byl objeven Bergeronem a Findeisenem difusni pi‘enos (viz
Vodni péra v atmosféie 1.) v oblacich.

Oblaky maji tendenci setrvavat ve stejnych vyskach, a to proto, ze mnozstvi vody v nich
obsazené je na jedné stran€ relativné velké a na druhé strané naopak relativné malé. V
oblacich o teplot& 0 °C je obsazeno vody 0,5 g * m™ (pro srovnani u zemského povrchu pfi 0
°C a stavu nasycent, tj. 6,1 hPa, je mnozstvi vody 5 g * m™). Je to dano tim, Ze vyska, v niz se
oblaky nachazeji, je mnohem chladngjsi. Normalni kupa (cumulus) obsahuje 1 000 t vody,
bézny bouikovy mrak (cumulonimbus) 50 000 az 300 000 t vody. To co vnimame jako oblak
jsou zkondenzované Castice (vodni cCastice, ledové krystaly) o rozmérech 2 az 70 um. Pro
srovnani velikost 200 um maji kapky mrholeni, bézny dést’ ma kapky o rozmérech 500 az
2 000 um. Z toho vyplyva, Ze Castice v oblacich jsou mnohem mensi nez Castice pii srazkach.
Obla¢né kapky maji velké tfeni a malou rychlost padu, coz je pficinou jejich pospolného
udrzeni v oblacich. Vodni &astice o 5 pm dosahuje rychlosti padu 2,5 m * h™', s rostouci
velikosti oblacnych kapek se jejich rychlost zvysuje. Pro oblacnou kapku o 50 um je rychlost
padu jiz 360 m * h'. Propadavani kapek je brzdéno existenci vystupnych proudi. Rychlost
t&chto proudi se pohybuje mezi 3 az 5 m * s™.

V oblacich se bézn¢ vedle vodnich kapek vyskytuji ledové krystaly. Pro vznik ledovych
krystalll je nutnd teplota nizsi nez — 12 °C. Pro pfimy vznik ledu je nutné piekonani ptesyceni
vodnich par oproti vodnim kapkam. Vyska, kterd odpovidé teplotni hladin€ — 12 °C, je zvana
hladina ledovych jader. Pii teplotach do — 20 °C se vedle ledovych ¢astic bézné vyskytuje
kapalnd voda s tim, ze pfevazuje. Ve prospéch pievahy ledovych castic je nutna teplota nizsi
nez —20 °C, avsak do —30 °C stale nalezneme v oblacich piechlazenou kapalnou vodu.
Nékdy se muze prechlazend kapalnd voda vyskytovat v oblacich i do — 40 °C. Od této hranice
jsou oblaky tvoteny pouze ledovymi ¢asticemi.

Poznamka: V  laboratornich  podminkach  se  podafilo  kapalnou vodu  udrzet
az do— 72 °C. V polarnich oblastech jsou pozorovany oblaky tvoiené
kapalnou vodou. Z toho vyplyva, ze kapalna voda se miize vyskytovat ipod —40 °C,

pokud pfi této teploté doslo ke kondenzaci.

Podle skupenstvi vody, které je zavislé na teploté okolniho prostiedi, rozliSujeme tii typy
oblak:



1. oblaky vodni, které jsou slozeny vylucné z vodnich ¢éstic v kapalné fazi a nachéazeji se
pod hladinou ledovych jader (— 12 °C, vyjime¢né i — 5 °C);

2. oblaky smiSené, které jsou slozeny z Castic v kapalné 1 tuhé fazi. Nachazeji se v pasmu
mezi — 12 a — 30 °C a za oblaky smiSené povazujeme i oblaky piesahujici do okolnich
pasem.

3. oblaky ledové (krystalické), které jsou slozeny vyluéné z castic tuhé faze vody. Tyto
oblaky lezi celé ve vyskach, kde jsou teploty — 30 aZ — 40 °C a niZsi.

Podminky oblaku vyvolavat srazky

Aby oblaky vydavaly ve stiednich a vysokych zemépisnych Sirkach srazky, musi se jednat o
oblaky smiSené. Srdzky vznikaji tak, Ze okolo vodnich krystalkli dojde ke stavu nasyceni.
Avsak tlak nasyceni je vétsi u kapalné vody nez u ledu, a proto vodni pary, které jsou vici
kapce nasycené, jsou vuci ledu presycené. Vodni pary jsou pohlcovany desublimaci ledové
castice a vodni kapky se postupné vypatuji, zmensuji na tikor ledovych ¢astic. Ledové ¢astice
nariistaji az do takovych rozméri, kdy je umoznén jejich pad. Béhem padu ledova castice
nabaluje 1 ostatni ledové Castice a prostiednictvim koagulace miize piejit z ledu do skupenstvi
kapalného. Forma srdzek dopadajicich na zemsky povrch zéavisi na teplot¢ vzduchu pfi
zemském povrchu.

V nizkych zemépisnych Sirkdch a v nejteplejSim obdobi stiednich Sirek mohou srazky
vypadavat pouze z velkych oblakii. Zde zavisi stav nasyceni na velikosti vodnich kapek, tj. na
zakfiveni jejich hladin. Pro malou kapku plati analogie kapalné vodni ¢astice; pro velkou
kapku analogie ledové ¢astice. Toto méa na svédomi termickd konvekce, kterd odnasi Castice
ze zemského povrchu. Tyto ¢astice jsou v atmosféfe obfimi kondenza¢nimi jadry, ze kterych
vznikaji vodni ¢astice obdobnych rozmért.

Po vétsinu roku na uzemi Ceské republiky mohou vydavat srazky pouze oblaky smiSené, jen
v nejteplejSich Castech roku mohou nékdy vydavat srazky oblaky vodni.

Od 7 km a vySe se nachdzeji ledové oblaky, avSak jejich srazky nemaji nadéji dosahnout
zemského povrchu. Zemského povrchu dosdhnou jen pii velmi zapornych teplotach a navic
musi ledovy oblak lezet bezprostiedné pii zemském povrchu. Pak muaze dojit k vydavani
“sn¢hovych jehlicek”, coz je vlastné jen reakce velmi podchlazeného oblaku a povrchu.

Ve vysSkové urovni, kde se nachazeji oblaky, musi byt teplota blizka teploté rosného bodu.

Klasifikace oblaki

Mé dvousetletou historii a je v soucasnosti koordinovana WMO. Prvni “produkty”
mezinarodni klasifikace oblaki se vztahuji k roku 1932. Soucasna klasifikace je z roku 1956.
Z hlediska klasifikace je hlavnim pracovnim materidlem Meteorologicky atlas oblakl. V
mezindrodni klasifikaci oblakii jde o to, aby v jejich vyskytu, Cetnosti a posuzovani bylo
jasno. Oblaky jsou zafazovany do jednotlivych #rovni. Nejvyssi Grovni je prislusnost oblaki
do vyskového patra, na jejimz zaklad¢ jsou vyclenovany cCtyti rodiny, které jsou rozliSovany
podle urovne, v niz lezi zakladna oblaku.

Rodina Zkr. Vyska v km

rovnikovy pas mirné $irky polarni oblasti

Clouds low *) CL 0- 2 0- 2 0-2




Clouds middle CM 2- 8 2- 6 2-4

Clouds high CH 6-18 5-13 3-8
*) V ramci CL existuji jesté oblaky s vertikdlnim vyvojem, které jsou vlastné
ctvrtym Clenem této rodiny, avSak jsou mimo mezinarodni klasifikaci.

Dale se oblaky déli na skupiny a uvnitt nich na druh (spravnéji Cesky rod), tvar (druh),
odridu a dopliikové vlastnosti. Druhli (rodt) oblaki je celkem 10 a rozliSujeme je podle
celkovych makrotvarG oblakii. Zakladem pro pojmenovani druhii (rod) oblakii jsou
vymyslené latinské nazvy a jejich ¢eské ekvivalenty - cirrus (tasa), cumulus (kupa), stratus
(sloha). Obla¢né tvary jsou definovany podle vnéjsiho vzhledu (barvy, sytosti, poméru svétla
a stinu, vlaknitosti, makrotvaru). TvarQ je vice nez 10 a lze pro kazdy oblak pfiifadit pouze
jeden tvar. Odrtiida vychazi ze stupné prisvitnosti nebo z makroskopi¢nosti. Odridy lze davat
dohromady a vytvaret z nich konglomeraty. Dopliitkové tvary jsou detaily, kterymi ptipadné
jesté urcujeme druh, tvar a odridy, pokud ndm nevystacuji.

Druhy oblaki

1. cirrus (Ci) - iFasa
Oblaky vysokého patra (u nas ve vysce nad 5 km), které jsou tvoreny ledovymi krystalky.
Jedna se o osamélé jednotlivé pruhy (pasy, Smouhy, vldkna) stiibfit¢ nebo Sedé barvy.
Vyskytuji se usporadané do past. Jsou-li usporadany k horizontu, jsou prvnim ze “¢lenti”
obla¢ného systému teplé fronty. Ci mohou mit tvar pruht (spisatus), “zobacka” (uncinus),
vlo¢kovitych seskupeni (floccus) ¢i rybi kostry (fibratus) nebo se sbihat do ur¢itého bodu
(radiatus).

2. cirrocumulus (Cc) - Fasova kupa
Cc maji narozdil od Ci vyraznou lokalizovatelnou strukturu. Jsou tvofeny zrny nebo
soustfedénymi pruhy, vinkami ¢i chomacky. Struktura Cc je pravidelné usporadana. Cc
jsou stejné jako Ci oblaky vysokého patra, tedy oblaky ledovymi. Kromé ledu vsak muze
Cc obsahovat i1 prechlazenou vodu. Tvofici se vyraznd vertikalni struktura nasvédcuje
nestabilité¢ v dané vysce, Cc nasvédcuji prichod nasouvajici se studené fronty. Na Cc jsou
zajimavé optické tvary napt. vlockovité vyhlizejici (floccus).

3. cirrostratus (Cs) - Fasovd sloha
Cs je taktéz oblakem vysokého patra. Jde o oblak pouze ledovy, pokryvajici celou oblohu
nebo jeji ¢ast ve form¢ Sedostribrného zavoje. Slunce jim prosvita. Cs je dosti Casto
nasledovnikem Ci, nasvédcuje tedy piichod teplé fronty.
Pro Cs a Cc jsou typické halové jevy, které se projevuji jednim nebo dvéma velkymi
kruhy kolem Slunce a Mésice. Tyto soustfedné kruhy maji thlovou vzdalenost 22° nebo
46° a je pro n¢ typickd duhova struktura, nebot’ vznikaji rozkladem svétla na ledovych
krystalcich. Vedle halo fadime k halovym jevim “vedlej$i” Slunce v thlové vzdalenosti
22° a 46° a “bocni” Slunce v thlové vzdalenosti 120°.

4. altocumulus (Ac) - vysoka (vyvySena) kupa
Oblak stfedniho patra (zékladna je mezi 2 az 7 km nad zemi), tvofeny piechlazenou
vodou. Ac neni schopen vydéavat srazky. Z deseti druhii oblakil je nejvariabilnéjsi. Ac je
pro Slunce neprichozi, jeho okraje jsou vyrazné a ostré. AC nékdy lemuji okraje studené
fronty. Pasy Ac se ukazuji pfiipietékani horskych piekazek jako viny nebo maji
¢ockovitou podobu (lenticularis), jsou-li v zavétii. Velikost Ac je 5° az 10°. Ac vertikalné
vzhlizejici (tvaru vézi¢ek ¢i cimbuii) zveme castellanus, plosné nazyvame stratiformis.
Dalsimi tvary jsou Supiny, valce ¢i Sachova pole. Ac castellanus lemuje bouikova oblaka,
a proto vytvorfi-li se tento typ Ac rano, je 90% pravdépodobnost bouiek.




10.

I na Ac vznikaji optické jevy, a to napf. irizace, coZ je zbarveni okraji oblakl a nejen nich
duhovymi barvami.

altostratus (As) - vysoka (vyvySena) sloha

Souvisly oblak, ktery zaujima celou oblohu nebo jeji ¢ast. Jde o stiedné az svétle Sedy
oblak, na jehoz pozadi Ize lokalizovat slune¢ni ¢i mési¢ni kotouc. Svétlo, které pronika
timto oblakem, neni schopno vytvéfet stiny. AS je oblakem smiSenym a je schopen
vydavat slabé srazky. As je tietim v potadi nasouvajici se teplé fronty (po Ci a Cs). V zimé
z As drobn¢ snézi. Husty As zveme opacus, prasvitny translucidus.

stratocumulus (Sc) - slohovad kupa

Oblak nizkého patra (do vySky 2 km nad zemskym povrchem), ve kterém lze identifikovat
jednotlivé kupy, které jsou nahromadény na obloze nebo v jeji ¢asti. Sc jsou pievazné
vodni oblaky, a proto nemohou vydévat srazky. Sc lemuji okraje studené fronty. Vyvoj Sc
sméfuje vétsinou od zakladny vzhiru. SC mize mit podobu ¢ocky (lenticularis), vyrtstat
ve form¢ vézicek (castellanus), mit vzhled plochy (stratiformis). Na Sc lze zaregistrovat
gloriolu (“brockenské straSidlo*), kterd vznika diky rozkladu svétla. Jejim projevem
vztaZzenym na SC jsou zvétSené stiny, které jsou lemované duhovym kruhem.

stratus (St) - sloha

Nepfili§ mocny (desitky az stovky metrl) Sedy oblak nizkého patra, jehoz zékladna se
vytvaii do vysky 2 km. St vytvotfeny pii zemi vnimame jako mlhu. St je pfevazné vodni
oblak, nemuze tedy vydavat srazky. Jen piivyrazné¢ chladnych dnech mohou ze St
vypadavat “snéhové jehlicky”. Jestlize St vypliiuje celé kotliny, hovofime o oblacném
mofi (nebulosus).

nimbostratus (Ns) - deSt’ova sloha

Tmavosedy oblak vytvarejici souvislou vrstvu na obloze. NS ma zna¢ny vertikélni rozsah
(az n€kolik km), jeho zakladna lezi ve vySce 2 km. Je tvofen kapkami i ledovymi
Casticemi a vypadavaji z néj srazky frontalniho charakteru, diky cemuz ziskava matny
vzhled. Ns je prechéazejici (posledni) ¢len teplé fronty. Je zcela neprasvitny. Pokud
dosahuji jeho ¢asti (veetné srazek) az k zemskému povrchu, zveme jej precipitatio.
cumulus (Cu) - kupa

Bily az Sedobily oblak s vertikalnim vyvojem, jehoz zakladna lezi ve vySce do 2 km a
vyska je zavisla na vyvoji béhem dne. Cu jsou typickymi letnimi oblaky a jejich vznik je
podminén termickou konvekci. Cu jsou tvofeny vodou ¢i prechlazenou vodou a srazky
zpravidla vydavat nemohou. Z hlediska vertikélniho vyvoje rozliSujeme tfi tvary Cu:

* humilis (“oblak hezkého pocasi”) - zplostély oblak, jehoz vertikalni rozsah je mensi
nez horizontalni rozmér (vyska neptesahuje polovinu rozméru zakladny).

e mediocris - oblak s pokrocilejsim vertikdlnim vyvojem, vySka je rovna
rozmeéru zakladny.

Cu humilis a mediocris nevydavaji srazky béhem teplé casti roku. Jestlize od rana
pteroste humilis v mediocris, naznacuje to labilni vyvoj atmosféry.

e congestus - vyrazné vertikdln¢ vyvinuty Cu. Vyska ptesahuje dvojnasobek rozméru
zékladny. Vzhled oblaku je stejny ve vSech jeho ¢astech. U tohoto typu Cu se miizeme
setkat s nepfili§ vydatnymi letnimi srdzkami. Congestus svédci o labilité atmosféry a
je dokladem velké termické konvekce. Vypadavaji-li z n¢j srazky je zvan congestus
precipitatio, je-li roztrhany je zvan fractus.

cumulonimbus (Cb) - bouikovy oblak

Aby vznikl, musi termicka konvekce proniknout do velkych vysek. Cb obsahuje vodni
kapky i ledové krystalky. Disledkem obsahu ledovych ¢astic ma horni ¢ast Cb nezfetelny,
rozmazany okraj. V Cb dochazi k turbulentnimu proudéni, diky némuz ¢astice mohou



meénit svou polohu. Srazky z Cb maji charakter kratkych prudkych lijakii doprovazenych
krupobitim. Z hlediska vzhledu neni Cb jednolity:

* calvus - 1. vyvojova faze Ch. Tento tvar Cb je podobny Cu congestus.

» capillatus - 2. vyvojova faze Ch, pti které je jiz pokrocile vyvinuty a v jeho horni ¢asti
se vytvari utvar podobny kovadliné se fasovitou strukturou. Cb capillatus zasahuje do
vysky 6 az 8 km, extrémné vyvinuty i do spodni stratosféry.

Cb, ze kterych ¢ni vybézky ve formé protuberanci, jsou zvany pannus. Maji-li Ch
vyrustky tvaru nader, zveme je mamma. V subtropech se nad pevninami s extrémné
vyvinutymi Ch, které maji slozité turbulentni proudéni, poji vyskyt vira s vertikalni osou.
Tyto viry, ve kterych je vyrazny podtlak, vyrustaji z pfedni ¢asti Cb a v Americe jsou
zvany tornada, v Evrop¢ tromby.

Rozlisujeme Cb vytvafejici se uvniti vzduchové hmoty vlivem termické konvekce
(boutky z tepla) a Cb vazané na studené atmosférické fronty (frontalni bouiky).

Obla¢ny systém studené fronty

VloZ Studena_fronta.jpg

Vzhledem k tomu, Ze se studend fronta nasouva, dochazi u jejiho Cela k intenzivnimu
vystupnému proudéni, které je ptiCinou vzniku Ch. Podle rychlosti postupu rozlisujeme
studenou frontu

1.

prvniho druhu (pomalu postupujici), u které se diky jejimu pomalému postupu vzduch
teplé vzduchové hmoty dostava po frontalnim rozhrani do velkych vysek. Proto u tohoto
typu studené fronty vznikaji diky nasouvani se na teply vzduch kromé¢ Cb i na né
navazujici Ns a As. Teprve v urcité vzdalenosti se vytvari Cc. V menSich vzdalenostech
pied frontou se mohou vytvofit AC a Sc. Srazkové pole studené fronty prvniho druhu je az
400 km Siroké. Srazky na Cele fronty maji charakter piehdné€k, dale za frontou pfechazeji v
trvalé srazky.

druhého druhu (rychle postupujici), u jejihoz cela je teply vzduch nucen prudce stoupat.
Srazkové pole je Siroké 100 km. Obla¢ny systém studené fronty druhého druhu je tvoien
zpravidla Cb vazanymi na celo fronty. Za ¢elem fronty se rychle vyjasiuje. Pred i za
frontou se ale mohou objevit Cc, Ac a Sc.

U obou druhti studenych front se lisi vystup teplych vzduchovych proudu u cela fronty. Sklon
studené fronty je obecné vEétsi nez u teplé fronty. Zpravidla se pohybuje mezi 1 az 1,5° a Casto
muze nabyvat vyrazné vertikalniho tklonu, ¢imz napoméaha vyraznému vertikalnimu postupu
teplého vzduchu.

Na rovniku mohou Cb dosahovat vysek ptes 20 km, v mirnych zemépisnych Sirkach jen do 12
km. V rovnikovych oblastech tvoii vertikalné vyvinuté Cb hroznovita oblaka (cluster clouds).

Oblaény systém teplé fronty

VloZ Tepla_fronta.jpg



I v ptipadé teplé fronty dochazi k vystupnému klouzdni. Uhel sklonu teplé fronty je zpravidla
0,5°. Délka oblaéného pasma je vyrazné vétsi nez u studené fronty. Sirka oblaéného systému
je 600 az 1 000 km, srazkové pasmo je Siroké 300 az 400 km. Pti stoupani teplého vzduchu
dochazi k adiabatickym procesiim, které jsou pticinou vzniku Ci a Cs. Za Cs nasleduji As, ze
kterych mohou vypadavat srazky, které vSak nesahnou zemského povrchu. Za As nasleduje
hlavni srdzkové pasmo tvorené NS. Po jejich pfechodu se pocasi uklidituje, dochéazi k
vyjasnéni a nastava relativné teplejsi pocasi.

Typické teplé fronty se u nas objevuji jen v chladné ¢asti roku, nebot’ v 1ét€ vzniku teplych
front zabranuje ohfivani studené vzduchové hmoty vlivem insolace.

VInové oblaky

Jednd se o oblaky s vertikdlnim vyvojem objevujici se v chladném pilroce. Naznacuji
stabilitu pocasi nebo naopak oblevu. Vznikaji ochlazovanim zemského povrchu. Na hranici
mezi stabilni a méné stabilni vzduchovou hmotou vznik4 diky advekci (pfenosu vzduchové
hmoty urcitych vlastnosti) zvinéné rozhrani. Diky proudéni v mén¢ stabilni Casti atmosféry
dochazi ke vzniku 0,5 az 2 km Sirokych past vinovych oblaki. Viny jsou ¢asto vynucené,
napt. pfi pretékani vzduchu pies horské prekazky. Jakmile se objevi vinové oblaky, je zde
nadéje, ze skonéi inverze. Pruhy vilnovych oblaki jsou vétSinou slozeny z Ac lenticularis,
resp. Sc, Cc, ptipadné u zemského povrchu St.

Obla¢nost

Je to meteorologicky prvek udavajici stuperi pokryti oblohy oblaky. Pro potieby synoptické
meteorologie se oblacnost udava v soustavé osminové (0 az §), kde pocet osmin udava stupen
pokryti oblohy oblaky (9 znamena, Ze nebylo mozné oblohu pozorovat).

Pro potieby klimatologie je oblacnost uddvana v desetinach (0 az 10). Pro Zemi jako celek je
celkova hodnota oblacnosti v desetinném vyjadieni 5,4.

Hodnota oblacnosti na Zemi se 1isi z hlediska geografického i ¢asového. Velka obla¢nost je v
rovnikovém pasu a pasu podél polarnich kruhii. Naopak nejmensi oblacnost je podél
obratnikl. Ve stfedoevropském prechodném podnebi je minimum oblac¢nosti na konci srpna a
zacCatkem zafi, maximum je na zacatku zimy.

Nejvice oblacnosti se vytvaii vlivem noc¢ni radiacni inverze v rannich hodinach, pfi¢emz tato
oblacnost mé vertikalni vyvoj. Kupovitd obla¢nost se vyviji odpoledne a veCer. V naSich
podminkach je nejvice oblacnosti kolem 14 h, druhotné maximum je v obdobi vychodu
Slunce.

MLHA

Jev vznikajici kondenzaci vodni pary v ¢asti atmosféry priléhajici k zemskému povrchu. V
meteorologii hovofime o mlze, je-li zeslabena horizontdlni dohlednost pod 1 km. Pfi¢inou
zeslabeni je ptitomnost produktii kondenzace vodni pary v atmosfére.

Je-1i horizontalni dohlednost zeslabena znecistujicimi latkami, hovofime o zdkalu. Pfi
zeslabeni dohlednosti na 1 az 10 km hovotfime o kouimu, jehoz piiCinou je piitomnost
produktii kondenzace vodni pary.

Pro vznik mlhy je dilezitd velkda pomérna vihkost viduchu r. Méla by byt 100 %, avsak
vétSinou se mlha wvytvati pfi r = 98 % nebo ve  méstech
pii r = 95 %. Pii nizSich teplotach staci pro vznik mlhy niz$i hodnota r (pfi teplot€¢ mensi nez
20 °C staci r = 80 %). Pro vznik mlhy maji velky vyznam kondenzacni jadra antropogenniho



puvodu a ledové krystaly, na kterych dochazi ke kondenzaci dfive nez na “normalnich”
kondenzacnich jadrech.

Struktura mlhy je podobna struktufe oblakd. Do —8 az —12 °C jde o prechlazené vodni
castice, od — 8 az — 12 °C maji mlhy vodni i krystalickou strukturu a od —30 °C a nize se
setkavadme s ryze krystalickymi mlhami.

Mlhy mohou vznikat pfi snizovani pfizemni teploty aZ na teplotu rosného bodu - mlhy z
ochlazovani, nebo ristem obsahu vodni pary ve vzduchu az na urovein stavu nasyceni - mlhy
Z vyparovdni.

1) Mlhy z ochlazovani

Advekéni mlha vznikd ochlazovanim relativné teplého a vlhkého vzduchu pfi jeho advekei
(pfesunu) nad chladné&j$i povrch. S advekénimi mlhami se nejCastéji setkame v misté styku
teplych a studenych oceanskych proudii, nebot tyto proudy jsou zpusobeny proudénim
vzduchu. Nejvétsi vyskyt advekénich mlh je v okoli Labradoru a Newfoundlandu, v oblasti
Ochotského mote, v oblastech miSeni rovnikovych proudi omyvajicich kontinenty (pobftezi
Mexika, Kalifornie, Peru, Chile, Namibie, Angoly, Sahary). Oblasti miSeni teplych a
studenych vzduchovych hmot maji velmi mocné advekéni mlhy, které jsou az 1 000 m silné.
Radia¢ni mlha (z vyzatovani) vznika radiacnim ochlazovanim vzduchu od zemského povrchu,
jehoz teplota se snizuje nasledkem efektivniho vyzatrovani. Radia¢ni mlhy jsou typické pro
kontinentalni klima. Jsou mocné nékolik desitek, maximalné stovek, metri. Tvofi se od
podzimu do jara. Radia¢ni mlhy se $iri od zemského povrchu smérem vzhiiru, avsak nékdy
se $ifi snizovanim zakladny nizkych oblakii druhu stratus. Takovéto mlhy oznacujeme jako
vysoké a jejich pficinou je vnitini vyzatovani stratu.

Neexistuje typicky advekeni nebo typicky radiacni mlha. Mlhy, které vznikaji ochlazovanim
zemského povrchu, jsou radiaéné-advekeni nebo advekéné-radiacni.

2) Mlhy z vyparovani

Pro jejich vznik je tfeba, aby dochazelo k postupnému zvySovéani obsahu vodni pary az na
uroven stavu nasyceni. Mlha z vypatfovani vznika vypafovanim vody z povrchu teplejsi vodni
plochy do chladngj$iho vzduchu. Tyto mlhy se vyskytuji v oblasti Antarktidy, arktickych
moii, u okrajii ledovcll anad vnitinimi moii (Cerné, Baltské mote). Mlhy z vypatovani
dosahuji mocnosti pouze n¢kolika stovek metrt.

Denni chod mlh

V nizko poloZenych oblastech je maximum mlhy véazédno na ranni hodiny, v horskych
oblastech je maximum vazano na odpoledni hodiny (v horédch je chod mlhy narusovan dennim
chodem oblac¢nosti).

DRUHY SRAZEK

V meteorologii rozliSujeme dva druhy srdzek, a to srazky padajici (diive vertikalni), které u
nas prevazuji, a srazky usazené (diive horizontalni), které vznikaji pfimou kondenzaci vody
na zemském povrchu ¢i jinym mechanismem.

Padajici srazky
1. dést - z oblakl vypadavajici vodni kapky o rozméru 0,5 az 2 mm, vyjimecn¢ 1 veétsi
(takovéto vodni kapky jsou tak nestabilni, Ze se samy d¢li).



mrholeni - husté¢ vodni srazky slozené vyhradné z velmi malych kapicek o priméru
mensim nez 0,5 mm.

snih - voda v pevném skupenstvi, skladajici se z ledovych krystalkii hvézdicového tvaru
Sesterecné soustavy. Pii teplotach vysSich nez — 5 °C se jednotlivé krystaly spojuji ve vétsi
vlo¢ky. Naopak pfii nizsich teplotach maji vlo¢ky mensi rozmér.

snéhové krupky - srazky slozené z bilych ledovych ¢astic, jejichz pramér je 2 az 5 mm.
Pii dopadu na tvrdy povrch odskakuji a Casto se tfiSti. VétSinou se vyskytuji pfi
ptizemnich teplotach vzduchu kolem 0 °C.

snéhova zrna - srazka slozena z velmi malych bilych a neprtihlednych zrnek ledu, ktera
maji primér mensi nez 1 mm. Pti dopadu na tvrdy povrch neodskakuji ani se nerozbijeji.
ndamrazové krupky - snéhova zrna obalena vrstvou ledu o priméru 5 mm. Vyskytuji se pii
teploté kolem 0 °C. Po dopadu na tvrdou plochu odskakuyji a tfisti se.

kroupy - kulové, kuzelovité nebo i nepravidelné kusy ledu o priméru vétSim nez 5 mm.
Maximdlni primér krup se mize pohybovat kolem 8 cm, jejich maximalni hmotnost mtize
byt i vétsi nez 300 g. Pro stavbu krup je typické stiidani vrstev ¢iré¢ho a zakaleného ledu,
nékdy se uvnitt krup vyskytuje i kapalna voda. Kroupy jsou vazany na cumulonimby.
Béhem svého utvareni v bourkovém oblaku vodni ¢astice zaujima rizné vysky s riznou
teplotou, coz je disledek mohutnych vystupnych a sestupnych vzduSnych proudd uvnitf
bouikového oblaku. Nakonec ¢éstice nabude takovych rozméri, Ze ji turbulentni proudy
neudrzi a padé k zemi.

zmrzly dést’ - zmrzlé ledové vodni kapky dopadajici na zemsky povrch. Zmrzly dést’
naznacuje radikalni zménu pocasi.

Usazené srazky

V naSich podminkdch nejsou usazené srdzky pfili§ vyznamné, jejich ro¢ni thrn je 10
mm * rok™'. Naopak v oblastech piibfeznich pousti & v Antarktidé jsou usazené srazky velice
vyznamné, nebot’ jsou takika jedinym zplisobem, jak si atmosféra se zemskym povrchem
piedava vodu. Nejlepsi podminky pro usazené srazky jsou v rovnikovych oblastech, kde je
jejich ro¢ni thrn 30 mm * rok ™.

Podle mechanismu vzniku miizeme roz¢lenit usazené srazky na 3 skupiny:

srazky vznikajici piimou kondenzaci vody na horizontalnich plochdch zemského

povrchu (radiacné podminéné srazky)

* rosa - aby vznikla, musi byt teplota rosné¢ho bodu t vétsi nez 0 °C a minimalni teplota
tmin dosazena béhem noci musi byt taktéz vétsi nez 0 °C.

e zmrzld rosa - vznikne tak, Ze po vzniku rosy klesne teplota na bod mrazu a
zkondenzovand rosa zméni skupenstvi. Zmrzld rosa md formu pevného ledu, ktery
kompaktné drzi na télesech. Aby vznikla musi byt T > 0 °C, tmi, < 0 °C.

* Jini (Sedy mrédz) - vznika pirechodem atmosférické vodni pary do pevného skupenstvi
(desublimaci). Narozdil od zmrzlé rosy ma jini formu poprasku ledovych krystald,
ktery lze z povrchu télesa snadno setfit. Aby vzniklo musi byt 1 <0 °C (resp. Tt <—15
°C), tmin <—-5 °C.

Piedpokladem pro vyskyt téchto srazek je klidné pocasi s takika uplnym bezvétiim béhem

noci (rychlost pohybu vzduchu musi byt mensi nez2m *s'), nebot vzduch neni

promichéavan turbulenci, a pokles teploty béhem noci na teplotu rosného bodu. Podle toho,
kde se aktudlni hodnota teploty rosného bodu nachazi, vznika jeden z téchto druhii srazek.

Pfi vy$si rychlosti pohybu vzduchu, a to 2 az 4 m *s™, by doslo ke vzniku mlhy. P

proudéni o rychlosti vys§i jak 4 m*s’ nejsou podminky ani pro vznik radiaéné

podminénych srazek ani pro vznik mlhy.




2. sraZky vznikajici pFi advekci relativné teplého viduchu nad relativné studenym
povrchem (advekéné podminéné srazky)

ovlhnuti

namraza - srazka vyskytujici se pfi pronikani teplého vzduchu nad studeny povrch. K
jejimu vyskytu dochazi pii oblevé, a to tehdy, kdyz teplota pronikajiciho vzduchu se
pohybuje kolem — 5 az 0 °C a teplota pfedmétl, na nichZ se ndmraza utvafi, je mensi
nez —5 °C. Namraza vznikd jak z kapalné vody, tak z vodni pary. Pevné ulpiva
na navétrné stran¢ predmétli a nabyva takovych rozméri, az dosdhne destruktivnich
ticinku. V Ceské republice jsou idealni podminky pro vznik namrazy v horskych
oblastech.

krystalickd ndmraza (jinovatka) - vznika pii pronikani relativné teplejsiho vzduchu nad
relativné chladnéjsi povrch, ale jen pfi velmi zdpornych teplotach (teplota ptitékajiciho
vzduchu musi byt mensi
nez — 10 °C a predméti mensi nez — 15 °C). Vodni para desublimuje na navétrné
stran¢ téles ve formé krystali. Krystalickd ndmraza nevytvaii kompaktni vrstvu,
naopak je lehka a Ize ji settést.

Pro tyto srazky je typické, Ze nad relativné chladnym povrchem proudi relativné teply
vzduch. Advekéné podminéné srdzky se vytvareji na navétrnych strandch téles, priCemz
pronikajici teplejsi a vlh¢i vzduch je télesy ochlazovéan a diky tomu dojde ke kondenzaci
¢1 desublimaci vodni pary na télesech.

3. srazky, které jsou produktem fazovych zmén vody ze sraZek padajicich, na zemském
povrchu
Voda, kterd spadne ve formé deste, sn¢hu ¢i mrholeni, zmrzne na zemském povrchu.

ledovka - dochazi k mrznuti kapek prechlazené¢ho desté (teplota kapek je mensi nez 0
°C) na zemském povrchu. Ledovka je schopna obalit télesa do kompaktni ledové
vrstvy 1 na dobu nékolika dni. Vyskyt ledovky je spojen se stykem odlisnych
vzduchovych hmot ve vysSich vrstvach atmosféry, pficemz zde musi byt vyrazna
inverzni vrstva. Ledovka se vytvari neobvyklymi procesy uvniti oblasti s chladnou
vlnou vzduchu.

naledi - dochdzi k mrznuti destovych kapek na prochlazeném zemském povrchu. S
naledim se vétSinou setkavame na zacatku oblevy.

zmrazky - ledova plotna vznikla zmrznutim kaluZze.

BARICKE POLE

Tlak vzduchu vytvaii skalarni pole, tzn. Ze kazdy bod v atmosféfe mizeme definovat urcitou
hodnotou tlaku vzduchu. Izebarické plochy (hladiny) jsou takové plochy, které v atmosfére
spojuji vSechny body s urcitou hodnotou tlaku vzduchu. V niZSich hladindch atmosféry leZi
izobarické plochy s vys$si hodnotou tlaku vzduchu, zatimco vySe leZici maji hodnotu tlaku
vzduchu mensi.

Hodnoty izobarickych ploch

Vyztka km 0 1,5 3 5 9 11-12

Hodnota hPa 1 000 850 700 500 300 200




Izobarické plochy nemaji rovnobézny prubéh se zemskym povrchem. Nékde jsou vypuklé k
zemskému povrchu, jinde naopak vpouklé.

Vertikalni baricky stupen (vertikdlni vzdalenost odpovidajici poklesu tlaku vzduchu o
jednotkovou hodnotu) je zavisly na teploté. V teplém vzduchu tlak ubyva pomaleji ne; ve
vzduchu studeném. Urcita izobaricka plocha bude tedy mit v teplém vzduchu vysku vétsi nez
ve vzduchu chladnéjsim. Izobaricka plocha vlastné udava teplotu vzduchu, v némz lezi.
Nekteré izobarické plochy zemsky povrch protinaji. Cary vymezené priseéiky izobarickych
ploch se zemskym povrchem neboli izebary udéavaji ptizemni tlakové pole.

Vyskova poloha izobarické plochy k zemskému povrchu nebo k jiné izobarické plose je
dilezitym teplotnim ukazatelem. Polohu izobarickych ploch vyjadiime pomoci map barické
topografie, pricemz tyto mapy jsou dvojiho druhu:

* mapy absolutni barické topografie vyjadiuji vysku urcité izobarické plochy vzhledem k
zemskému povrchu (hladin€ mofte);

* mapy relativni barické topografie znazoriuji vyskovy rozdil mezi dvéma zvolenymi
izobarickymi plochami.

Mapy barické topografie maji velky vyznam pro tvorbu meteorologickych modelt. Nejcastéji
jsou zpracovavany mapy absolutni barické topografie zobrazujici vysku 850 a 1 500 hPa nad
zemskym povrchem. V mapach relativni barické topografie se nejcastéji setkame s hladinou
500 hPa nad hladinou 1 000 hPa.

Mapy barické topografie se vyjadiuji v métitku 10 gpm (geopotencidalni metr), pticemz gpm
je blizky klasickému metru a vychazi z jeho upravy v disledku zmény gravitacniho pole
Zemé.

Mapy barické topografie informuji o teplotnich podminkach v pfislusné vrstvé atmosféry nad
zemskym povrchem. V mistech, kde je vyssi tlak vzduchu, jsou izobarické plochy vypuklé,
naopak v mistech, kde je tlak vzduchu nizsi, jsou izobarické plochy vhloubené.

Mezi dvéma misty mizeme urcit vektor poklesu tlaku vzduchu v horizontdlnim sméru. Tento
vektor smefuje z oblasti vyssiho tlaku kolmo na normaly k izobaram do oblasti nizsiho tlaku
vzduchu. Tuto skute¢nost zapiSeme

- ap
Vp=—
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Horizontalni baricky gradient vyjadiuje pokles tlaku vzduchu na horizontdlni jednotku
vzdalenosti. Narozdil od vertikdlniho barického gradientu, jehoz tcinky eliminuje gravitace,
neni horizontalni baricky gradient eliminovan Zadnym Ccinitelem. Horizontalni baricky
gradient je jedinou silou, ktera je schopna uvddét vzduch do pohybu. Horizontalni baricky
gradient je o Ctyfi fady mensi nez vertikdlni baricky gradient, na jeden polednikovy stupeii
(111 km) je horizontalni baricky gradient 1 az 3 hPa.

U horizontalniho barického gradientu rozliSujeme sloZzku vertikélni a mnohem mensi slozku
horizontalni, av§ak horizontalni slozka uvadi vzdusnou masu v pohyb.

Mame-li vedle sebe oblast se studenym a oblast s teplym vzduchem, tak tlak v oblasti se
studenym vzduchem ubyva rychleji nez tlak v oblasti s teplym vzduchem.

V urcitych vySkadch se horizontalni tlakovy gradient zacind shodovat s horizontalnim
gradientem teploty, tj. vzestup tlaku je spjat se vzestupem teploty a naopak sestup tlaku je
spjat s poklesem teploty.



ZAKLADNI BARICKE UTVARY

Na ptizemni mapé¢ tlakového pole jsou hlavnimi utvary tlakova nize (cyklona) a tlakova
vySe (anticyklona).

* tlakova niZe (cyklona) je ttvar, kolem néjz se koncentricky uzaviré alespoii jedna izobara,
pficemz smérem do centra nize dochazi k poklesu tlaku. Kolem nize dochazi ke
koncentrickému proudéni proti sméru pohybu hodinovych rucicek.

* tlakova vySe (anticyklona) je Utvar, kolem n¢jz se koncentricky uzavird alesponl jedna
izobara, pficemz smérem do centra vySe dochézi k vzestupu tlaku. Kolem vySe dochazi ke
koncentrickému proudéni ve sméru pohybu hodinovych rucicek.

* brazda nizkého tlaku vzduchu vyjadiuje pokles tlaku vzduchu smérem k urc€ité ose.

* hieben vysokého tlaku viduchu vyjadiuje vzestup tlaku vzduchu od urcité osy na
periferii.

* barické sedlo je bod na styku dvou proti sobé lezicich tlakovych vysi (nebo hiebenii
vysokého tlaku vzduchu) a dvou proti sobé lezicich tlakovych nizi (nebo brazd nizkého
tlaku vzduchu) tak, ze tyto utvary jsou polozeny do pomysiného ktize.

Brazdy a hiebeny tlaku vzduchu a barickd sedla jsou analogii brazd, hiebend a sedel na
topografické mapé.

Jestlize bychom charakterizovali podminky urcit¢tho mista na Zemi, napf. mirnych
zemépisnych Sirek severni polokoule, dojdeme k zavéru, ze v ptedni Casti tlakové nize
(cyklony) dochazi k ptenosu teplych proudid od jihu avzadni ¢asti k piinosu chladnych
proudil od severu. U tlakové vyse (anticyklony) dochazi v predni ¢asti k ptenosu chladnych
proudll od severu a v zadni ¢asti k ptivodu teplych proudi od jihu.

Na vyskové napé€ se projevuje na Cele tlakovych nizi (resp. tyle tlakovych vysi) ptivod teplého
vzduchu. Diky tomu dojde k tvorbé vyskového hiebene na tylu tlakové nize (resp. na Cele
vyse) a vytvoii se vySkova brazda tlaku vzduchu.

VYSKOVE VARIACE TLAKU VZDUCHU

V ptipad¢ teplé tlakové niZe (cyklony) se zane projevovat to, Zze v jejim centru tlak ubyva
pomaleji nez na jeji periferii. Disledkem toho je, Ze takovato cyklona by byla jiz v malé
vysce nahrazena vyskovou tlakovou vysi (anticyklonou).

V ptipadé studené tlakové niZe (cyklony) je v jejim centru rychlejsi pokles tlaku nez na jeji
periferii. Dasledkem je, ze takova cyklona ma podobu vyskové nize. Takovéto vyskové nize
se rozkladaji v celé troposfére.

Tepla tlakova vySe (anticyklona) je vysokou tlakovou vysi a obvykle prostupuje celou
troposféru.

Studena tlakova vyse (anticyklona) mé podobu nizké cyklony a je vyjadfena na ptizemni
barické mapé.
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