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Uvod

Cilem této prace je vysvétlit na stredoskolské trovni zakladni jevy a proce-
sy souvisejici s tvorbou pocasi, tedy obecné z meteorologie ¢i fyziky atmosféry.
Uroveti textu je volena tak, aby byl srozumitelny pro studenty, ktefi maji za se-
poznatky z téchto témat, ze kterych se dale vychazi, jsou v textu vétsinou zo-
pakovany. Z matematického hlediska se vyskytuji v praci prostiedky, které by
stfedoskoldkem na dané trovni rozhodné mély byt zvladnutelné.

Kromé toho miize tato prace oslovit ty, ktefi maji zdjem o meteorologii nebo
o témata tykajici se vyvoje pocasi, avsak nemohou si z riznych divodt dovolit
studovat tato témata z knih na vysokoskolské trovni. Zaroven by tato prace mohla
slouzit i jako pomiticka pro pedagogy vyucujici na strednich skolach, zminujici se
ve své vyuce o ne€kterém tématu z meteorologie.

Cela prace je rozdélena do tii kapitol, rozebirajicich postupné zakladni veli¢iny
tykajici se stavu atmosféry, tedy atmosféricky tlak, teplotu vzduchu a oblac¢nost
spolu se srazkami. Samoziejmé plisobeni vSech téchto veli¢in je vzajemné, takze
nelze vyklad o dané veli¢iné aplné extrahovat od jinych veli¢in, avsak nékde se
zacit musi.

Mimo rozdeéleni do kapitol jsou v textu také obsazeny otazky, které by moh-
ly leckterého ctenafe napadnout a které casto koluji mezi lidmi nebo na které
neexistuji tak jednoduché odpovédi, jak by se mohlo na prvni pohled zdat.



1. Tlak vzduchu

Jedna ze zakladnich veli¢in tykajici se stavu atmosféry, tedy pocasi, je at-
mosféricky tlak. Jak déale uvidime, jeho rozlozeni je ptimo odpovédné za veskeré
pohyby vzduchu v atmosféfe, véetné pohybt ve vertikdlnim sméru, které vyznam-
né souviseji s tvorbou oblacnosti a pripadné i srazek.

1.1 Meéreni atmosférického tlaku, jeho bézné hod-
noty a jednotky

Z hodin fyziky a kapitoly o mechanice kapalin a plynt vsichni vime, zZe tlak p
je definovan jako podil sily F' ptisobici na urcitou plochu a velikosti této plochy

S, tedy
F

b= g, (1-1)

z ¢ehoz miizeme snadno odvodit jednotku tlaku. Je ji 1 N na 1 m?, oznac¢ovana jako
1 Pa (Pascal). Jelikoz bé&zné hodnoty atmosférického tlaku v nulové nadmotské
visce jsou blizké hodnot& 100000 Pa, neboli 10° Pa, pouZivaji se v meteorologii
vyhradné nasobné jednotky hPa (hektopascal), tedy 1 hPa = 100 Pa. Bé&zné
hodnoty atmosférického tlaku jsou pak blizké 1 000 hPa, konkrétné hodnota tzv.
normdlniho atmosférického tlaku na trovni motské hladiny ¢ini 1013,25 hPa [1].

V souvislosti se zménami pocasi se méni i atmosféricky tlak. Hodnoty atmosfé-
rického tlaku v nasich podminkach vétsinou nélezi do intervalu 990 az 1030 hPa,
pii¢emz nejvyssi a nejnizsi hodnoty naméfené na tizemi Ceska a Slovenska (oviem
po pfepocteni na troven more — viz dalsi kapitola) ¢ini 1055,4 a 970,1 hPa. V celo-
svétovém méfitku bylo rekordné naméfeno 1083,2 hPa (centrum sibifské tlakové
vyse) a 870 hPa (v centru tajfunu v Tichém oceanu) [1].

Nyni se vratme zpét k jednotkdm tlaku, uzivaji se totiz i dalsi jednotky mimo
Pa a hPa. Dfive se v meteorologii pouzivaly milibary (mbar), pfi¢emz 1 mbar je
roven piresné 1 hPa. 1 bar je pak roven 1000 hPa, tedy ptiblizné tlaku atmosféry.
Tato jednotka se pak ¢asto uziva pro vyjadieni maximalniho inosného tlaku pod
vodni hladinou napt. pro vodotésné hodinky ¢i jiné pristroje.

Existuje vSak i jednotka tlaku, kterda neni nasobna ani dil¢i vaci 1 Pa. Tato
jednotka souvisi s nejstarsim, nicméné vsSak stale pouzivanym métenim tlaku po-
moci rtutového barometru, zaloZzeném na stejném principu, jakym byl proveden
znamy Torricheliho pokus. Pii ném se ukézalo, ze tlak atmosféry udrzi ve shora
uzaviené trubici sloupec rtuti o vysce piiblizné 0,75 m. Vyssi atmosféricky tlak
znamend vyssi sloupec rtuti, tedy tlak atmosféry mtzeme kvantifikovat rovnou
pomoci vysky sloupce rtuti v trubici, nejcastéji v milimetrech, z ¢ehoz plyne jed-
notka tlaku 1 mm rtutového sloupce neboli 1 torr. Pro pfepocet mezi jednotkami
1 Pa a 1 torr si staci uvédomit, ze tlak atmosféry je roven hydrostatickému tlaku
sloupce rtuti v barometru a tento tlak spoc¢itat napr. pro 1 mm rtutového sloupce.
Snadno pak lze dopocitat do téchto jednotek tzv. norméalni atmosféricky tlaku,
ktery ¢ini 760 torr. Ackoli v meteorologii se tato jednotka jiz dlouho nepouziva,
stale se s ni setkdvame napt. u lékate pii métfeni krevniho tlaku.



Jak meérime tlak atmosféry? Nejstarsi, avSak stale hojné pouzivany
a velice pfesny zpisob méfeni tlaku jsme si pravé popsali, vSechny druhy tzv.
rtutovych barometrt jsou na principu vyse zminéného Torricheliho pokusu. Pii
samotném navrhu pristroje a méfeni je pak nutné brat ohled na presné méreni
vysky sloupce rtuti, tedy rozdilu mezi hladinami rtuti v uzaviené trubici a v na-
dobce, stejné jako na zamezeni tniku vypari rtuti do okolniho prosttedi.

Dale jsou pro méfeni atmosférického tlaku pouzivany tzv. deformac¢ni mano-
metry, jejichz princip je zaloZzen na uzavieném pruzném télesu, které na ménici se
tlak atmosféry reaguje ménicim se objemem ¢i uréitou deformaci. Pomoci méteni
této deformace mizeme spocitat vysledny tlak. Protoze tyto manometry nejsou
presnéjsi nez ty rtutové, jsou uzivany casto tam, kde neni vhodné uziti rtuti (napft.
sondy vypousténé na meteorologickych balénech), nebo kde je velky rozptyl hod-
not (napf. méteni tlaku v pneumatikach). Kromé toho lze tyto pfistroje snadnéji
digitalizovat, coz kromé snadnéjsiho odec¢tu muze prispét i ke zmenseni pristroje.

1.2 Pokles tlaku s vyskou nad povrchem Zemé

Cim je tvoren tlak atmosféry? Na tuto otazku lze odpovédét velice
jednoduse: Tlak atmosféry je hydrostaticky tlak vertikalniho sloupce vzduchu od
daného mista az po horni hranici atmosféry.

Proé¢ a jak rychle klesa tlak s nadmorskou vyskou? Ve vyssi nad-
motské vysce tlak vzduchu zptsobuje sloupec atmosféry pouze od daného mista
vyse, ktery je mensi nez cely sloupec atmosféry, odpovidajici za tlak atmosféry
na urovni mote. Pro hydrostaticky tlak p; plati znamy vztah

pn = hog, (1.2)

kde h je vyska sloupce atmosféry, o hustota vzduchu a g velikost tihového zrychle-
ni. Tento vztah vSak pro atmosféru jako celek nelze uzit, protoze hustota vzduchu
se s vyskou vyznamné méni, nebot vzduch jako smés plynt, na rozdil od vSech
kapalin, je velice dobfe stla¢itelny. Nicméné vztah (1.2) lze pouzit pro tenké vrst-
vy vzduchu, v rdmci nichz predpoklddame zanedbatelné zmény v jeho hustoté.
Timto zptsobem lze odvodit pokles tlaku s vyskou nebo opacéné vyskovy rozdil
mezi hladinami lisicimi se atmosférickym tlakem o 1 hPa. Vyjdeme ze vztahu
(1.2), za tlak a vysku dosadime jen jejich malé pfirustky a vyjadiime pfirustek
vysky:

Ap

09

Pro stanoveni hustoty vzduchu si pomtizeme stavovou rovnici, ve které nejpr-
ve dosadime za latkové mnozstvi n podil hmotnosti m a molarni hmotnosti M
a posléze cely vztah vydélime objemem V', pficemz hustota je podil hmotnosti
a objemu:

Ah (1.3)

m
—nRT = —~ . RT 1.4
pV =nR 7 RT, (1.4)
R
=0l - — 1.5

kde T je termodynamicka teplota, R univerzalni plynova konstanta s hodnotou
R = 8,314 J- K~ 'mol™!), M molarni hmotnost vzduchu (M = 28,96-10~2 kg-mol !
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[2], coz je blizko moléarni hmotnosti dusiku Nj). Jelikoz obé veli¢iny jsou pro
vzduch konstantni, uvazuje se vétsSinou jiz jen jejich podil, ktery se oznacuje
(bohuzel) stejné jako univerzalni plynova konstanta [1, 2]. Nazvéme tento podil
pro odligeni plynovou konstantou pro vzduch s oznacenim R, jejiz hodnota ¢ini
R = 287,10 J-)kg 'K~! [2].

Nyni uz mtizeme dosadit za hustotu ve vztahu (1.3) a dostaneme vysledny
vztah .

Athp-ﬂ, (1.6)
Pg

do kterého dosadime Ap = 1 hPa = 100 Pa, T" = 273 K, p = 1000 hPa =
10° Pa, g = 10 m-s~2, ¢imz dostaneme pfiblizné Ah = 8 m. Tedy vyskovy rozdil
mezi hladinami lisicimi se tlakem atmosféry o 1 hPa ¢ini za normalnich podminek
a blizko povrchu asi 8 m. Toto ¢islo si zapamatujme, pozdéji se k nému vratime
prfi srovnani tlakovych zmén v horizontalnim sméru.

Jestlize bychom vsak brali, Ze toto plati pro celou atmosféru, dospéli bychom
k modelu tzv. homogenni atmosféry [3] s konstantni teplotou a hustotou vzduchu
a horni hranici v 8 km, coz jsou vSechno velice nerealné predpoklady. PovsSimnéme
si ve vztahu (1.6), Ze rozdil vysek Ah zavisi, jak na teploté, tak i na tlaku vzduchu,
tedy v jaké vysce uvedeny rozdil poc¢itame. Napt. pokud bychom byli v nadmorské
vysce 5,5 km, kde je tlak atmosféry zhruba 500 hPa, tak zde pak klesa tlak
s vyskou dvakrat pomaleji, tedy na 1 hPa pfipada 16 m.

Nyni se ukazuje, pro¢ je atmosféricky tlak nutno prepocitavat na troven hla-
diny mote, nebot i mald zména ve vySce méfeni (napf. 8 m odpovidé necelym
tfem patrtim v budové a rozdilu 1 hPa) nam vysledek vyznamné ovliviiuje. Pokud
ovsem chceme prepocitavat atmosféricky tlak naméreny v urcité nadmorské vysce
na troven moiské hladiny, vztah (1.6) nelze pouzit, protoze plati jen pro tenké
vrstvy vzduchu s konstantni hustotou, coz ale pfi prepocitavani z nadmoiskych
vysek méricich stanic na droven more jiz rozhodné neplati. Proto se pouzivaji

vvvvvv

[t
p2 =piel 1T ; (1.7)
R

BT
2o — 21 = —ln]ﬂ, (18)
P2

kde T je vertikalné zprimérovana teplota, z; a z, nadmofiské vysky piislusejici
hodnotam tlaku p; a ps. Druhy ze vztahii je mozno dopocitat iipravou z prvniho.
Pomoci téchto vztaht tzv. barometrické formule [1] 1ze jednak pfepocitat namé-
feny tlak na tGroven mote pomoci znamé nadmotské vysky nebo i obracené urcit
nadmotskou vysku z poklesu tlaku (princip vyskoméri), ale také i urcit pribéh
atmosférického tlaku v zavislosti na vysce, pokud za p; dosadime tlak na trovni
proménné, napt. vliv vlhkosti vzduchu nebo i zmény v tihovém zrychleni — viz
napf. [1].



1.3 Zmény atmosférického tlaku v horizontal-
nim smeéru, tlakové atvary

Pokud pro vSechny stanice méfici atmosféricky tlak provedeme prepocteni
tlaku na droven mofe, miizeme vytvorit mapu se zakreslenymi tidaji prizemniho
tlaku. Pokud bude sit méfeni dostatecné husté, lze pak na mapé spojovat mista
se stejnym prizemnim tlakem kiivkami, které se nazyvaji izobary, a tim ziskadme
predstavu o rozlozeni tzv. prizemniho tlakového pole. V dnesni dobé pomahaji
meteorologlim s vytvarenim spojitého tlakového pole ze stani¢nich méreni po-
¢itacové programy, vysledkem miize byt mapa na obrazku 1.1, kde jsou kromé
tlakového pole a sméru vétru vyznaceny i atmosférické fronty, o nichz se zminime
pozdéji.

Af zvolime jakykoli zpiisob vytvéafeni pole izobar na mapé, dospéjeme k zé-
véru, ze ve vysledku se ndm na mapé objevuji mista s vySsim ¢i nizsim tlakem,
ekvivalent vrcholu ¢i doliku v poli vrstevnic zobrazujici priubéh terénu. Nicmé-
né v meteorologii jsou tato mista oznacovana jako tlakova vyse (anticyklona) ¢i
tlakova nize (cyklona). Ekvivalentné k hiebentim a brazddam v terénu jsou tyto
utvary v poli tlaku oznacovany jako hiebeny vyssiho tlaku ¢i brazdy nizsiho tlaku
vzduchu.

Analyza synopticke situace Termin: 27.03.2014 06 UTC e
B " :

e

-\

Obrazek 1.1: Analyza tlakového pole pro 27. 3. 2014 06 UTC s vyznacenymi
izobarami (¢erné), tlakovymi vySemi (V) a nizemi (N) vcetné hodnot pfizemniho
tlaku v hPa, atmosférickymi frontami (rtizné barvy) a sméry proudéni (Sipky),
ptejato z [4]



Proc je v urcitych mistech vétsi ¢i mensi tlak? Nehomogenita v pri-
zemnim tlakovém poli je disledkem odlisného ohfivani zemského povrchu v riz-
nych mistech. V oblastech s vétsim ohfevem povrchu a tim i pfizemnich vrstev
vzduchu dochézi ¢asto k jeho vystupu, nebot teplejsi vzduch ma mensi hustotu.
Diky tomu, ze v daném misté dochézi k vystuptim vzduchu, a tedy vzduch odtud
proudi pry¢, musi uréitym zpusobem dochézet i k néjakému pfisunu vzduchu,
jinak by v daném misté vznikalo vakuum, coz ale neni mozné. D4 se to brat
i tak, ze pokud v daném misté dochazi k vystuptim vzduchu, klesne zde o néco
tlak, nicméné pokud je v okoli tlak vyssi, je tendence tyto tlaky vyrovnat, coz se
realizuje presunem vzduchu v horizontalnim sméru, tedy jeho proudénim, neboli
vétrem. Tedy celkové v mistech s vétsim ohifevem dochézi k vystupim vzduchu,
coz se projevuje snizenim tlaku a s tim souvisejicimi pfesuny vzduchu do daného
mista.

Tento mechanismus je vidét napr. v rovnikové oblasti, kde velky ohfev zpi-
sobuje rozsahlé vystupy vzduchu, které jsou kompenzovany tzv. pasaty, coz jsou
vétry sméfujici do téchto oblasti z vyssich zemépisnych sitek, zaroven je v rovni-
kovych oblastech trvale o néco nizsi tlak. Popsany jev lze vsak vidét i v mnohem
mensim ¢asovém a prostorovém méritku, napf. na rozhrani moie a pevniny, kdy
ve dne se pevnina ohfivda mnohem vice nez more, tudiz nad pevninou dochéa-
zi k vystuptim vzduchu, na jehoz misto proudi chladnéjsi vzduch od mote, coz
vytvari tzv. mofskou brizu [1].

Na tomto misté by bylo dobré se zminit o velikosti rozdilt tlaki, které zapii-
¢inuji presuny vzduchu. Napf. na obrazku 1.1 jsou izobary lisici se o 5 hPa ve
stfedni Evropé vzdalené od sebe nékolik stovek km, tedy zhruba plati horizontal-
ni tlakova zména 1 hPa na 100 km. Pro srovnani, v minulé kapitole jsme spocetli,
ze ve vertikalnim sméru klesne tlak o 1 hPa pfi vystoupani o 8 m (!). Samozfej-
mé horizontalni tlakova zména muze byt prudsi nez uvedeny pomér (¢im prudsi,
tim rychlejsi vitr), nicméné i tak je vidét, Ze za proudénim vzduchu a tim i za
vSemi zménami pocasi stoji vzhledem k vertikdlnimu poklesu tlaku velice pozvol-
né zmeény tlaku v horizontalnim sméru, tedy opét je vidét nutnost prepocitavani
méfenych hodnot tlaku na nulovou hladinu, zminovana v minuljch kapitolach.
Kromé toho je jasné vidét, ze zmény pocasi nemohou piisobit na c¢lovéka skrze
zmény tlaku, nebot rychlost i absolutni velikost téchto zmén je minimélni vzhle-
dem k zménam tlaku nastavajicim pii vystupu o nékolik pater vyse nebo dokonce
na néjakou horu.

V jakém sméru fouka vitr? V odpovédi na minulou otdzku jsme zmi-
nili, Zze vzduch proudi ve sméru do mist s vystupy vzduchu, coz jsou zaroven
mista s relativné mensim tlakem. Jenze kdyz se podivame jesté jednou na obra-
zek 1.1, tak uvidime, Ze Sipky znazornujici sméry proudéni rozhodné primo do
mist s nejmensim tlakem (centra tlakovych nizi) nesméfuji. Je tomu tak proto,
Ze na Castice vzduchu kromé tlakové sily ptusobi i tzv. Coriolisova sila [3], tedy
jedna z tzv. nepravych sil projevujicich se v neinercialni vztazné soustave, coz je
i vztazna soustava spojena s povrchem Zemé v diisledku jeji rotace. Na rozdil od
odstfedivé sily (ta je na povrchu Zemé zahrnuta do tihové sily) ptisobi Coriolisova
sila pouze na pohybujici se télesa vzhledem k dané neinercialni vztazné sousta-
veé, tedy povrchu Zemé, a to tak, ze pohyb téchto téles je na severni polokouli
vychylovan doprava, ptritom velikost této sily je imérnéa rychlosti pohybu.



V béZném zivoté se za norméalnich podminek s Coriolisovou silou (napf. pfi
jizdé na kole — teoreticky ptisobi doprava ve sméru jizdy) ptili§ nesetkdvame, nebot
je vzhledem k jinym ptisobicim sildm (sila bo¢niho vétru, tfeni pneumatik o sil-
nici) vétsinou zanedbatelna. Nicméné ¢astice vody v Fece jsou mirné vychylovany
doprava, tedy i celkové feky maji tendenci posouvat se doprava, coz v dlouhodo-
bém méritku i nastava, proto casto pravé brehy rek na severni polokouli byvaji
prudsi nez levé biehy.

Coriolisova sila tedy vychyluje smér proudu vzduchu doprava, tim vSak uz
vektor rychlosti vétru nesmeétfuje do oblasti nejmensiho tlaku, ale vpravo vedle
ni. V hrani¢nim pripadé mtze nastat i situace, kdy dojde k rovnovaze tlakové
a Coriolisovy sily a smér vétru by byl rovnobézny s izobarami. V tomto pripadé
by vsak ustal pfisun vzduchu do centra tlakové niZze potiebny ke kompenzaci
vystupt vzduchu v téchto mistech, nebot vzduch by kolem tlakové niZze a podél
izobar jen krouzil. V redlnych ptipadech (napt. tlakova nize v levé ¢asti obrazku
1.1) je vétsinou proud vzduchu od izobar mirné vychylen ve sméru do tlakové
nize a c¢astice vzduchu se tak pohybuji po spiralovité trajektorii do centra tlakové
nize.

Vsimnéme si, ze nebyt Coriolisovy sily, proud vzduchu by sméfoval primo
do centra tlakové nize a okamzité by nahrazoval vzduch, ktery sméfuje nahoru.
V tomto pripadé by stacily ke kompenzaci vystupt® mnohem mensi rychlosti vétru
(a tedy i nizsi rozdily tlaku) nez v pfipadé spirdlovité trajektorie a tedy zadné
hluboké tlakové nize by viibec nevznikaly. Tato situace nastava v blizkosti rov-
niku, kde je Coriolisova sila nulova a kde jak uz jsme si fekli existuji rozsahlé
vystupy vzduchu spojené s relativné nizsim tlakem, avsak zadné uzaviené hlubo-
ké tlakové nize zde nevznikaji (jako v nasich zemépisnych Sirkach) a proto se tato
oblast nazyva nékdy jako rovnikové tlakové bahno.

Vidime tedy, ze Coriolisova sila je pfimo odpovédna za stabilitu tlakovych
nizi i tlakovych vysi, nebot analogicky ke tlakové nizi v tlakové vysi prevlddaji
sestupy vzduchu, pficemz vznikly prebytek vzduchu je kompenzovan spiralovitym
proudem vzduchu ve sméru od tlakové vyse. Promysleni v jakém smyslu je rotace
kolem tlakové vySe uz necham na ctenafi.



2. Teplota vzduchu

Dalsi dulezita velicina, tykajici se stavu atmosféry, je teplota vzduchu. Na
rozdil od tlaku ji vnimame mnohem citlivéji, ovliviiuje nas a biosféru primo, jeji
denni a ro¢ni chody vytvari spolu se srazkami a slune¢nim svitem zakladni charak-
teristiku klimatu daného mista. Kromé toho teplota vzduchu vyrazné ovliviuje
i tlakové pole a s nim souvisejici pohyby vzduchu popsané v minulé kapitole.

2.1 Ruzné druhy teplot

Nejprve si musime Fici, ¢im myslime bézné uzivany pojem teplota vzduchu.
Standardni méfeni teploty na méficich stanicich probihd v tzv. meteorologické
budce [5] umisténé ve 2 metrech nad povrchem. Pro zaznamenani nejvyssi a nej-
nizsi denni teploty byvaji vlozené také tzv. teploméry maximalni a minimalni,
které zaznamenéavaji krajni hodnoty, podobné jako napt. lékaisky teplomeér. Ji-
nak odecty teplot probihaji ve stanovené terminy, maximalni a miniméalni teploty
se odecitaji pochopitelné jednou za den. V piipadé automatizovanych méreni
(dnes jiz ptrevazujicich) se data z méficich stanic aktualizuji kazdych 10 minut,
¢imz se vytvari témér spojité pribéhy teplot [6].

Pokud tedy mluvime o teploté vzduchu bez dalsich privlastkd, myslime tim
automaticky teplotu vzduchu ve 2 metrech. To se tyka jak hodnoceni aktualni
situace (uvadéné napi. ve sdélovacich prostfedcich), tak i predpovédi.

Avsak méreni teploty probihd na nékterych stanicich i v jinych hladinach,
naméfené hodnoty se pfitom mohou velice lisit. Napf. ¢asto se uvadi tzv. ptizemni
teplota, tedy teplota vzduchu blizko povrchu, kde nastavaji pripady, ze prizemni
teplota klesne pod bod mrazu, zatimco vzduch ve 2 m ma teplotu nad nulou.
Tyto pripady nastavaji casto na jafe a na podzim a nazyvaji se no¢ni a ranni
mrazy na povrchu pudy [1], nékdy jen pfizemni mraziky.

Kromé prizemni teploty se také urcuje teplota pidy, a to v rtiznych hloubkach
pod povrchem. Na druhé strané, méreni ve vyssich hladinach nad povrchem Zemé
se provadi pomoci tzv. sondaznich méfeni [7], které spocivaji ve vypousténi tzv.
meteorologickych balénti se sondou métici teplotu, vlhkost vzduchu, tlak (slouzi
k urcéeni vysky balénu — viz minulé kapitoly) a polohu (slouzi k urcovani vétru).

Co znamena pocitova teplota? Tzv. pocitova teplota, se kterou se tu
a tam setkame v médiich, slouzi k popsani pocitu chladu ¢i horka, ktery nezavisi
jen na naméfené teploté (ve 2 m), ale také na rychlosti vétru a vlhkosti vzduchu.
Vitr zvySuje pocit chladu v zimé&, nebof rozrusuje vrstvu vzduchu kolem naseho
téla, ktera se vytvari pii bezvétii a tepelné nas od chladného okoli izoluje. Naopak
v 1ét& vyssi relativni vlhkost zvySuje pocit horka ¢ dusna, nebot proti prehifivani
lidsky organismus bojuje pocenim, ptricemz diky odparovani vodni pary z povrchu
téla se odvadi latentni teplo, ¢imz se organismus ochlazuje. S rostouci relativni
vlhkosti se vsak tento mechanismus zpomaluje, tim dochazi k mensimu ochlazo-
vani téla pocenim a ke zvyseni pocitu horka.



Vliv faktoru vétru na pocit chladu je zohlednén tzv. Wind chill indexem [8],
pro ktery plati empirické vztahy

W =13,124+0,6215-¢t — 11,37 - v*1° 4+ 0,3965 - ¢ - %16, (2.1)

—1,59+0,1345 - ¢

- .
kde t je teplota ve 2 m ve °C, v prumérna rychlost vétru v 10 metrech nad
povrchem v km/h a W je pak vysledna pocitova teplota. Prvni ze vztaht plati
pro teploty nizsi nez 0 °C a rychlosti vétru vyssi nez 5 km/h. Druhy ze vztahu plati
pro stejné teploty a rychlosti vétru nizsi nez 5 km/h. Nékteré zdroje pfipoustéji
pro prvni vztah vétsi rozmezi teplot, az do 10 °C. Podle téchto vztahi je napf. pfi
teploté —3 °C a vétru 10 km/h pocitova teplota témér —9 °C, pii 0 °C a 15 km/h
pocitova teplota ptiblizné —4,5 °C nebo piti —10 °C a 3 km/h pocitova teplota
zhruba —12 °C. Wind chill index ndm v podstaté udava teplotu pfi bezvétii, pri
které bychom citili stejny chlad.

Vliv faktoru vlhkosti vzduchu na pocit horka vyjadiuje tzv. Heat index [9],
avsak jeho zavislost na teploté a relativni vlhkosti vzduchu je tvorena slozitou
polynomialni rovnici, proto si uvedeme pouze tabulku Heat indexu pro nékteré
hodnoty teploty a relativni vlhkosti r:

W=t+

v, (2.2)

r teplota (°C)

(%) 27 [ 282930 [ 31 | 32 |33 [ 34| 35] 36 | 37 | 38 | 39 | 40 | 41 | 42
40 (127 128 1293031 |32|34|35[37 (39|41 |43 |46 |48 |51 |54
45 (|27 128 129 |30(32|33|35|37[39 |41 |43 |46 |49 |51 |54 |57
90 | 27|28 30|31 (33|34 |36 |38 |41 4346 |49 | 52| 55|38
95 12812930 (32|34]36|38]40 |43 |46 | 48 |52| 55|39
60 || 28 29|31 |33[35|37 (40|42 |45 |48 |51|535|39
65 || 28 |30 32|34 |36|39 |41 |44 |48 |51 |55]|59
70 12913133 35|38|40 |43 |47 |50 54|58
75 129313436 (39|42 |46 | 49| 53 | 58
80 || 30|32 |35 |38 |41 |44 |48 |52 |57
86 || 30| 33|36 |39 |43 |47 |51 |55
90 || 31|34 |37 |41 |45 |49 |54
95 || 31|35 |38 |42 |47 |51 |57
100 || 32 | 36 | 40 | 44 | 49 | 54

Tabulka 2.1: Heat index (°C) v zévislosti na teploté a relativni vlhkosti (r),
hodnoty prejaté z [9]

Analogicky Heat index nam udava teplotu pfi relativné nizké vlhkosti, pri
které bychom citili stejné horko. Oba vztahy vSak nelze brat absolutné, nebot ne-
zachycuji zdaleka vSechny efekty ovliviiujici pocit horka ¢i chladu, napf. slunecni
zafeni nebo vitr v Heat indexu.

Co znamend rosny bod a proc¢ se stanovuje? Pied odpovédi na tuto
otazku si nejprve zopakujme definici relativni vlhkosti vzduchu:

r= % -100 %, (2.3)



kde e je tzv. parcidlni tlak vodni pary a E tlak nasycené vodni péary [3], ktery
udava maximalni mozny parcialni tlak vodni pary za dané teploty. Pokud nastane
e = E, tak relativni vlhkost vzduchu je 100 % a znamené to stav, kdy nedochézi
k vyparu a pokud by z né€jakého divodu doslo k prisunu vodni pary, okamzité
by zkondenzovala, tedy vzduch zkratka vice vodni pary nepojme. OvSem toto
maximalni mnozstvi vodni pary, vyjadiené tlakem nasycenych par F, silné zavisi
na teploté vzduchu [3]:

E = E°. 107155 (2.4)

kde t je teplota ve °C, E° tlak nasycenych par pii 0 °C. Dosazovanim riiznych
hodnot teploty do tohoto vztahu snadno ovéfime, Ze s rostouci teplotou roste
také tlak nasycenych par. To ovSsem znamena, Ze ke stavu nasyceni vodni parou
se muzeme dostat nejen zvysSovanim parcialniho tlaku vodni pary e, ale také
snizovanim teploty, tedy i tlaku nasycené vodni pary E.

Rosny bod (nebo lépe tzv. teplota rosného bodu t;) ndm udava pravé tu tep-
lotu, pti které by béhem ochlazovani za stalého tlaku doslo ke stavu nasyceni.
Vétsinou plati ¢ > t;, rovnost znamena stav nasyceni vodni parou. Pokud vsak
teplota klesa déle pod rosny bod, nutné uz musi dochézet ke kondenzaci. Jestlize
napr. v 1été€ po zapadu Slunce klesa teplota, pii dosazeni teploty rosného bodu
by se teoreticky méla zacit vytvaret rosa (kondenzaci vodni pary), proto nazev
rosny bod. Zaroven by mélo dojit ke zpomaleni poklesu teploty diky uvolnénému
latentnimu teplu vyparu. Mimo to je teplota rosného bodu dobrou a také rela-
tivné stalou charakteristikou vzduchovych hmot, nebot udéva obsah vodni pary
nezavisejici na aktualni teploté, ktera se nad drovni rosného bodu miize libovolné
meénit.

2.2 Denni a roc¢ni chod teplot vzduchu

V ramci jednoho mista se nam teplota (ve 2 m nad povrchem) méni jednak
béhem dne, ale také jeji denni priméry béhem roku, oboji v disledku razné-
ho slune¢niho svitu béhem dne a roku. Uvedené pohyby teplot nazyvame denni
a roc¢ni chod teploty vzduchu.

Co ovlivriuje teplotu vzduchu? Protoze prizemni vrstvy vzduchu energii
zafeni slunecniho svétla prilis neabsorbuji a zaroven se samy priliS neochlazuji
vyzafovanim dlouhovinného elektromagnetického zareni, zmény teploty vzduchu
jsou podminény teplotou povrchu pidy, pritom prizptsobovani teplot vzduchu
probiha pomoci proudéni vzduchu a je tedy zfejmé, ze ve vétsi vzdalenosti od
povrchu se zmény teploty povrchu projevuji méné.

Teplota samotného povrchu je ovliviiovana jednak slunecnim zafenim, které
délime na dvé ¢asti [1]: P¥imé slune¢ni zafeni (rovnobézné paprsky od slune¢niho
disku) a diftzni zafeni (vznik v disledku rozptylu pfimého sluneéniho zafeni na
molekulach plynu a jinych ¢asticich v atmosféfe — zafeni oblohy). Déle je teplota
povrchu ovliviiovana vyzarovanim dlouhovinného zafeni z povrchu, nebot povrch
Zemé vyzaruje elektromagnetické zareni jako kazdé téleso s nenulovou termo-
dynamickou teplotou, pficemz Zemé nejvice vyzafuje na vlnové délce priblizné
10 mikrometri, zatimco Slunce na 0,5 mikrometru, proto hovofime o dlouhovln-
ném zafeni Zemé a nékdy o kratkovlnném zareni Slunce.
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Pokud se podivame na oba zminéné ¢leny tzv. radiacni bilance zemského po-
vrchu podrobnéji, uvazime, ze mnozstvi energie prijaté od Slunce zavisi na pro-
pustnosti atmosféry (mnozstvi a typ obla¢nosti, aerosoly), vysce Slunce nad ob-
zorem a odrazivosti povrchu (tzv. albedo). Mnozstvi vyzareného dlouhovlnného
zafeni zavisi na vyzarovacich schopnostech povrchu a jeho teploté, ale je vSak ta-
ké snizovano tzv. zpétnym zarenim atmosféry, které je tvoreno tepelnym zarenim
predevsim oblaki, vodnich par a také oxidu uhli¢itého a jez je povrchem témeér
uplné pohlceno. Rovnici pro radia¢ni bilanci zemského povrchu (teplo piijaté za-
fenim za jednotku ¢asu a na jednotku plochy — jednotky W-m™2) miZeme psat
v tomto tvaru:

Rp=('+J)(1—A)—(G—E)=8(1—A) - E*, (2.5)

kde I’ znadi tzv. insolaci (bere na rozdil od intenzity slune¢niho zafeni na kolmou
plochu [ v tivahu vysku slunce nad obzorem «, tedy I’ = I - sinr) a J mnozstvi
diftzniho zafeni, coz se v souctu nazyva globalni zafeni S. Déle je ve vztahu (2.5)
obsazeno jiz zminéné albedo A, coz je pomér mezi mnozstvim odrazeného a do-
padajiciho slunecniho zareni. G pak znac¢i mnozstvi vyzafeného dlouhovlnného
zafeni povrchem, E zpétné zafeni atmosféry, jejichz rozdil se nazyva efektivni
vyzafovani E* [1].

Pohledem na vztah (2.5) snadno uvazime, ze radia¢ni bilance zemského po-
vrchu bude kladnéa (tedy povrch teplo zafenim pfijima) tehdy, pokud mnozstvi
prijatého slunecniho zafeni je vétsi nez mnozstvi vyzareného dlouhovinného za-
feni. To nastava pouze ve dne, ovSem ne vzdy, nebot pokud je Slunce nizko nad
obzorem (typicky v zimé), tak je Casto efektivni vyzafovani vétsi neZ pfijimané
slune¢ni zareni a celkova radiac¢ni bilance je zaporna, tedy povrch Zemé ztraci
teplo zarenim.

Nyni je potifeba oziejmit vztah mezi radiacni bilanci zemského povrchu a tep-
lotou vzduchu. Teplo dodané povrchu pomoci zafeni se nezuzitkuje pouze na
ohtéati pudy, ale také na ohtati pfilehlych vrstev vzduchu (to nés zajima nejvice)
a na latentni teplo potfebné k vyparu vody z povrchu:

Ry = Hy+ LVy + Qo (2.6)

kde Hy znadi prenos tepla do atmosféry, L latentni (skupenské) teplo vypafovani,
Vo hmotnost odparené vodni pary a (g tok tepla do pidy. VSechny cleny této
rovnice tepelné bilance zemského povrchu mohou nabyvat kladnych i zapornych
hodnot, napt. ve dne diky kladné radiac¢ni bilanci dochazi k ohtevu ptdy i vzdu-
chu véetné vyparu (vSechny ¢leny kladné), naopak pii zdporné radia¢ni bilanci se
muze ochlazovat vzduch i ptida a padat rosa (latentni teplo je naopak pfijiméano
povrchem), tedy vSechny ¢leny rovnice (2.6) jsou zédporné. Nastavaji vsak i pii-
pady, kdy napi. pri témér nulové radiacni bilanci se ohfiva vzduch na tkor pidy
(typicky na podzim) nebo na tkor latentniho tepla vyparu, tedy pfi tvorbé rosy
(typicky pfi zéapadu Slunce v 16t&). Cleny v tepelné bilanci tedy mohou nabyvat
i hodnot vzajemné s odlisSnym znaménkem.

Vzduch je ohfivan ¢i ochlazovan tehdy (tedy prvni ¢len je nenulovy), pokud
existuje rozdil mezi teplotou povrchu a prilehlymi vrstvami vzduchu, pricemz
pripadné zmény v teploté povrchu se projevuji nejvice u vrstev vzduchu nejblize
povrchu, coz se projevuje napft. jiz zminénymi prizemnimi mraziky, kdy se vlivem
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zaporné radiac¢ni bilance povrchu Zemé v noci prochladi nejvice piizemni vrstvy
vzduchu, méné uz v trovni 2 m nad povrchem a napi. v hladiné 850 hPa (zhruba
1500 m n. m.) jiz zaddny denni chod teplot neni pozorovan. Opa¢na situace nastava
analogicky ve dne pfi silném slunec¢nim zéareni.

Zminény efekt velkych rozdila teplot blizko povrchu mezi dnem a noci (velké
amplitudy denniho chodu teplot) mize byt zmirnén v zavislosti na ostatnich
¢lenech v rovnici (2.6). Pokud ptida obsahuje hodné vody, tak se hodné energie
spotfebuje na vypar, coz miize jit na tkor ohrati atmosféry ve dne. Pokud vzduch
obsahuje hodné vodni pary, dochazi v noci pti poklesu teploty k padani rosy, coz
zmirtiuje ochlazovani. Sussi pida a vysuSenéjsi vzduch v tomto ohledu vedou
k vétsi denni amplitudé teploty, extrémnim pfipadem je poust. DileZitou roli zde
muze hrat také tepelnd vodivost pudy, nebot spolu s vertikalnim spadem teploty
v pudé rozhoduje o velikosti posledniho ¢lenu v rovnici tepelné bilance.

Specificky se v tomto ohledu projevuji vodni plochy, nebot voda mé velkou
tepelnou kapacitu, na rozdil od pevného povrchu se mize promichavat a pro slu-
necni zateni je Castecné propustna, tedy zde se pri kladné radiac¢ni bilanci témér
veskera energie spotfebuje na ohfev vody (i v hloubce), pfipadné i na vypar, pfi-
tom teplota povrchové vrstvy vody a vzduchu se ptilis nezméni. Podobné v noci se
zaporna radiacni bilance silné kompenzuje prisunem tepla z hloubky vodni plochy;,
popt. kondenzaci na vodni hladiné. Proto jsou vodni plochy povrchy s nejmensi
denni amplitudou teplot. Pochopitelné je zde zavislost na velikosti a hloubce dané
vodni plochy, napt. denni amplituda teplot povrchii jezer v mirném pasu je 2 az
5 °C, denni amplituda teplot na povrchu oceant jen 0,1-0,5 °C [1].

Naproti tomu denni amplituda teploty povrchu pidy byva v 1été az 20 °C,
v nékterych oblastech az 40 °C. Samoziejmé rozpéti teplot ve vysce 2 m je pod-
statné nizsi, je zde zéavislost na reliéfu krajiny (v kotlinach je rozpéti vétsi nez na
vrcholech), rychlosti vétru (zvétsuje prenos tepla do atmosféry od povrchu, tedy
sniZuje rozpéti teplot mezi dnem a noci) i na vegetaci.

Proc je v urcitych oblastech tepleji? Podobné jako v ptripadé denniho
chodu teplot pouzijeme rovnice (2.5) a (2.6) pro tvahy o ro¢nim chodu teplot.
Predevsim rozlozeni globalniho zafeni v zavislosti na zemépisné Sifce a roc¢ni do-
bé se lisi velice vyrazné. Zatimco na rovniku je hodnota globalniho zafeni béhem
roku viceméné podobna, se zvysujici se zemépisnou Sitkou nartiistaji v tomto ohle-
du rozdily mezi létem a zimou, pti¢emz v 1été i na pélech (ve dnech okolo letniho
slunovratu) je mnozstvi globalniho zareni stejné jako na rovniku (diky dlouhym
dntim), avSak v zimé (za polarnich noci) je hodnota globalniho zafeni zanedba-
telna. Tento efekt je jesté navySen velkym albedem snéhu a ledu v polarnich
oblastech. Naproti tomu hodnoty efektivniho vyzafovani se vzajemné lisi méné.
Vyzafovani sice zavisi na teploté povrchu, ale také na typu povrchu (velice dobfe
vyzafuje dlouhovlnné zareni zasnézeny povrch), kromé toho efektivni vyzarova-
ni pocita i se zpétnym zafenim atmosféry, které zavisi na mnozstvi vodni pary
a oblacnosti v atmosféfe.

7 uvedenych skutecnosti plyne, ze v oblastech blizkych rovniku je radiac¢ni
(hranici jsou pfiblizné 40. rovnobézky) je radia¢ni bilance v ro¢nim priaméru
zaporna, nebot v globalnim priméru musi byt celkové radia¢ni bilance nulova,
jinak by se Zemé jako celek oteplovala nebo ochlazovala, coz se nastésti témeér
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(viz déle sklenikovy efekt) nedéje. Tedy zde mame jednoduché vysvétleni, proc¢
je v rovnikovych oblastech tepleji, kladna radia¢ni bilance zde vede k velkému
ohtevu vzduchu, ptidy i oceanti a mori, a k velkému vyparu.

Jenze takovyto model by vedl k tomu, zZe v rovnikovych oblastech by stale
rostla teplota, zatimco v polarnich oblastech by se stale ochlazovalo, coz vsak
nepozorujeme. A to je diky transportu tepla do vyssich zemépisnych sifek, kte-
ry probihd v atmosféfe (pravidelné proudéni) i v ocednech (ocednské proudy).
Vysledny stav je pak dan rovnovahou mezi rozdily v radia¢nich bilancich a trans-
portem tepla.

Roc¢ni chod teplot je pak déan predevsim ro¢nim kolisanim globalniho zareni
nebo pravidelnymi zménami v proudéni ovliviiuji transport tepla (napf. monzu-
nové oblasti). Podobné jako u denniho chodu teplot opét plati, Ze vodni plochy
(nyni pfedevsim oceany) zapfic¢inuji mensi amplitudu teplot, coz se projevuje i na
sousi do urcité vzdalenosti od pobfezi ¢i na ostrovech (tzv. ocednské klima). Zde
je rocni amplituda primérnych meési¢nich teplot v nasich zemépisnych sitkach
do 10 °C (Anglie, pobiezi Atlantiku), avSak s rostouci vzdalenosti od mote tato
amplituda roste (tzv. kontinentalni klima), v evropské ¢asti Ruska je pfiblizné
30 °C, dél na vychod jesté vétsi [10].

Jaké nejvyssi a nejniZsi teploty se namérily? V oblasti Ceské repub-
liky byla nejvyssi teplota namétena dne 20. 8. 2012 v Dobfichovicich, hodnota
¢ini 40,4 °C [11]. Rekord nejnizsi teploty drzi 11. tnor roku 1929, kdy se v Lit-
vinovicich u Ceskych Budéjovic naméfila teplota —42,2 °C [1]. Tento rekord byl
sice malem prekonan zacatkem tinora 2012, ovSsem to je disledkem dnesniho roz-
misténi mé¥icich stanic i v mrazovych kotlinach a nikoliv témét stejnym mrazem
jako v roce 1929.

V celosvétovém méritku byla nejvyssi teplota naméfena na stanicich El Azizia
v Libyi a San Louis v Mexiku, v obou pfipadech 57,8 °C. Nejnizsi teplota byla
naméfena na stanici Vostok v Antarktidé, a to —89,2 °C [1]. Na severni polokouli
nastévaji nejnizsi teploty v severovychodni oblasti Ruska a nikoliv u pélu, nebot
na kontinentu jsou vétsi ro¢ni amplitudy teplot a tim i teplotni extrémy.

Co je to sklenitkovy efekt? Pro vysvétleni tohoto jevu se vratme k rov-
nici radiacni bilance (2.5) s tim, ze ji budeme brat pro Zemi jako celek, tedy
jednotlivé ¢leny budou znamenat globalni primeéry ¢i soucty. Rovnovazna teplota
na Zemi pak plyne z rovnosti mezi mnozstvim pfijimaného kratkovinného zare-
ni od Slunce a vyzafovaného dlouhovinného zafeni (Radiacni bilance musi byt
v globdlnim priaméru nulova, aby se neménila primérné teplota na Zemi), pfi-
tom mnozstvi vyzarovaného dlouhovinného zareni od Zemé zavisi na jeji teploté.
Pokud by z néjakého divodu doslo ke zmenseni ptijmu kratkovinného slune¢niho
zafeni, ustanovila by se po ¢ase nova rovnovaha mezi prijimanym a vyzarfovanym
zafenim, kde mensi vyzarovani znamena nizsi teplotu Zemé.
znamend v podstaté to, ze ¢ast dlouhovlnného zareni od povrchu Zemé je v at-
mosfére absorbovano a ¢astecné emitovano zpét smérem k Zemi, ¢imz atmosféra
vytvaii jakousi ochrannou vrstvu (pfirovndvanou ke skleniku), ktera snizuje radi-
acni ztraty povrchu a mé pozitivni vliv na teplotu Zemé, nebot pokud by zpétné
zafeni atmosféry neexistovalo a veskeré dlouhovlnné zafeni by unikalo od Zemé do
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vesmiru beze ztrat, primérnd teplota na Zemi by byla asi —18 °C, zatimco s ab-
sorpci a zpétnym zafenim atmosféry (tedy sklenikovym efektem) je prijemnych,
zhruba 15 °C [12].

Jak uz jsem se zminil, zpétné zareni atmosféry, a tim i absorpce dlouhovinného
zafeni je zasluhou predevsim oblakil, molekul vodni pary a dale pak tzv. radiacné
aktivnich plynt (nékdy téz sklenikovych plynil), coZ je predev§im oxid uhlicity,
metan a oxid dusny, piipadné i stratosféricky ozén. Zde nastava problém, nebot
koncentrace sklenikovych plynt (vyjma ozénu) od dob pfed prumyslovou revoluci
vyrazné vzrostly a dal rostou, coz s sebou nese vétsi absorpci dlouhovinného zareni
spolu s vétsim zpétnym zafenim atmosféry, coz vede za jinak stejnych podminek
k vyssi rovnovazné teploté na Zemi. To by mohlo znamenat nepiijemné dopady
pro zivot na Zemi, proto se tolik mluvi o potfebé snizovani emisi téchto plyni
[12].

2.3 Zmény teploty s vyskou

Tuto kapitolu za¢neme tim, Ze si zopakuje prvni termodynamicky zakon, ktery
zni, 7e teplo prijaté télesem se transformuje jednak na zvyseni vnitini energie
télesa a také na vykonani prace télesem. Je tim vyjadien zédkon zachovani energie
v termodynamice a matematicky jej zapiseme jako

Q=AU+W, (2.7)

kde @ je teplo prijaté télesem, AU zvySeni vnitini energie télesa a W prace vy-
konané télesem. Naptiklad plyn v balonku ptijal teplo od plamene svicky, pritom
zvysil svoji teplotu (tedy vnitini energii) a zaroven zvétsil sviij objem (balonek se
rozepnul, tedy plyn vykonal praci). Samozfejmé jednotlivé ¢leny mohou nabyvat
i zapornych hodnot (teplo odevzdané télesem, snizeni teploty a zmenseni objemu
télesa) nebo nulovych hodnot.

Pokud je teplo dodané télesu nulové, prace vykonana télesem mize probihat
jen na tkor vnitini energie (tedy pfi sniZzovani teploty) ¢i naopak. Takovému jevu
fikame adiabaticky déj, ktery ma v meteorologii zna¢ny vyznam, nebot vzduchové
hmoty se mnohem ¢asté&ji rozpinaji ¢ smrstuji pfi pohybech ve vertikdlnim smé-
ru (diky rozdilnému tlaku v okoli), nez ze by pfijimaly teplo od okoli & zafenim.
Ovsem pfi téchto pohybech vzduchu ve vertikdlnim sméru dochézi v dtsledku
mensiho tlaku ve vysce k rozpinani vzduchu (tlak vzduchové hmoty se musi vy-
rovnat s okolnim tlakem), to znamena vykonanou praci, ktera je na tikor vnitini
energie, pii vystupu vzduchu tedy dojde ke snizeni jeho teploty. Opacny proces
probiha pri sestupech vzduchu.

Nyni si popiseme tento pokles teploty pii adiabatickém vystupu vzduchu ma-
tematicky. Obvykle udavany tvar rovnice popisujici adiabaticky déj je

pV" = konst, (2.8)
%
pumm 2-9

kde ¢, a cy jsou mérné tepelné kapacity vzduchu pfi konstantnim tlaku, resp.
konstantnim objemu. Tento vztah nam popisuje zavislost objemu na tlaku a jeli-
koz k je kladné ¢islo, vidime i z tohoto vztahu, ze pii vystupu vzduchu do hladin
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s nizs§im tlakem dojde k zvétSeni objemu. Pomoci Mayerova vztahu ¢, = R+cy
[1] a pomoci stavové rovnice (1.4) muzeme rovnici (2.8) prepsat do tvaru

T = konst - p", (2.10)
R

= — 2.11

= (2.11)

ktery nam primo udava vztah pro teplotu v zavislosti na tlaku pfi adiabatickém
déji, opét je vidét, Ze s klesajicim tlakem klesa i teplota, nebot 71 je kladné ¢islo.
Nyni uz mizeme snadno odpovédét na otazku:

Pro¢ je na horach chladnéji? Je tak diky tomu, Ze pii adiabatickych
vystupech a sestupech vzduchu se jeho teplota snizuje, resp. zvysuje. I pokud by
se vlivem kladné radiac¢ni bilance zemského povrchu prohtaly jemu blizké vrstvy
vzduchu, tfeba i ve vyssi nadmorské vysce v horach, po promichani vzduchu opét
dojde ke stavu, kdy v nizinach je tepleji.

Prostfedky vyssi matematiky (derivovanim) lze pomoci vztahu (2.10) dospét
k zavislosti poklesu teploty s vyskou pfi adiabatickém vystupu, coz vyjadiuje tzv.
suchoadiabaticky gradient 74 [13]:

AT ¢
- -2 2.12
’Yd ﬁh Cp? ( )

pricemz hodnota mérné tepelné kapacity vzduchu pfi konstantnim tlaku ¢ini
¢, = 1004 J- K 'mol™, tedy hodnota 7, je rovna pfiblizné 0,01 K-m™" neboli
1 K na 100 m. Zapamatujme si tedy, ze pii adiabatickém vystupu klesa teplota
vzduchové hmoty o 1 °C na 100 m vysky.

Pro lepsi pochopeni tohoto jevu si uvedeme jeden ptiklad. Predstavme si vel-
kou tovarni halu 100 m vysokou, uvnitf ni vykonny ventilator, ktery stale pro-
michava vzduch uvnitt haly. K méreni teploty jsou urceny dva teploméry, jeden
pri zemi, druhy tésné pod stiechou, tedy o 100 m vyse. Zajimat nas bude roz-
dil v naméfenych teplotach na teplomérech. Na prvni pohled se muze zdat, ze
teplota na obou teplomérech bude pti dostatecném promichavani vzduchu stejna,
nicméné musime vzit na zietel, Zze promichavani vzduchu nejsou nic jiného nez
adiabatické vystupy a sestupy vzduchu, tedy zZe se v hale ustavi vertikalni pokles
teploty s hodnotou suchoadiabatického gradientu, coz je 1 °C na 100 m vysky,
tedy na hornim teploméru bude stéale o 1 °C nizsi teplota. Nic by na tom nezménil
zadny zdroj tepla umistény v hale, po promichani opét nastane zminény rozdil
v teplotach.

Zminény piiklad lze aplikovat na celou spodni ¢ast atmosféry (troposféru) za
podminky dostateného vétru (promichévani) a suchého vzduchu. Pokud ndm
zacne stoupat naopak vlhky vzduch, dojde diive ¢i pozdéji ke stavu nasyceni,
nebot v dusledku poklesu teploty klesé i tlak nasycenych par, zatimco parcialni
tlak vodnich par se pfilis neméni, coz vede k ristu relativni vlhkosti — viz rovni-
ce (2.4). Pii dalsim poklesu teploty pak dochézi jiz ke kondenzaci vodnich par,
pritom se uvolni latentni teplo vyparu, které ohriva danou vzduchovou hmotu.
Proto je pokles teploty v nasyceném vzduchu mensi nez v ptipadé suchého vzdu-
chu, hodnota poklesu teploty silné zavisi na tlaku a teploté a pohybuje se okolo
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0,65 °C na 100 m vysky [13], coZ je i primérny pokles teploty s vyskou v tro-
posféte, tudiz vliv vlhkosti na pokles teploty s vyskou v troposféfe je podstatny
a nelze jej v zadném pripadé zanedbat.

Nyni si dovolim malou odbocku. Méjme sud s vodou, vodu promichame a ve
vsech mistech bude stejna teplota. Zde vidime rozdil od atmosféry nebo od zmi-
néné tovarni haly, tam by teplota ve vSech mistech stejna nebyla, nicméné voda je
témér nestlacitelna, presunem vody do jiné tlakové hladiny se nam jeji objem ne-
zméni, nekona se tedy zadna prace na tikor vnitini energie, tudiz i teplota ztistane
stejna.

Pokud bychom vodu v sudu nepromichali, mohou nastat co se tyce rozlozeni
teplot tri ptripady: Teplota vody v sudu s vyskou stoupa, teplejsi voda méa mensi
hustotu, proto hustota s vyskou klesa, coz je stabilni usporadani, zadné vertikalni
pohyby nebudou samovolné vznikat. Pokud teplota vody s vyskou klesa, hustota
naopak s vyskou roste, coz je nestabilni usporadani, ve kterém budou vznikat
vertikalni pohyby (tzv. konvekce, napt. ve vodé v hrnci na vari¢i). Jakysi mezni
stav (indiferentni rovnovaha) nastava pfi promichéni, kdy teplota a tim i hustota
s vyskou neklesaji ani nerostou.

Podobné i v atmosfére, jen s tim rozdilem, ze mezni stav s indiferentni rovno-
vahou (po promichéni) nastavéa ne pii izotermii (teplota je s vyskou konstantni),
ale pfi poklesu teploty s vyskou o suchoadiabaticky gradient, tedy 1 °C na 100 m
(plati pro suchy vzduch). Pokud teplota s vyskou klesd méné nez zminéna hodnota
nebo neklesa viibec (izotermie), piipadné dokonce roste s vyskou (teplotni inver-
ze), jednd se o stabilni uspofadani vzduchu. Zvlasté teplotni inverze predstavuje
velmi stabilni usporadani, charakteristické hromadénim aerosolt, znecistujicich
pfimési (Spatné rozptylové podminky) a vyskytem mlh, které lze rozrusit pouze
silnym vétrem, tedy promichanim vedoucim k ustaveni indiferentni rovnovahy.
Naproti tomu pokud je pokles teploty s vyskou vétsi nez 1 °C na 100 m, jedna
se 0 nestabilni (instabilni) rovnovahu, ve které vznikaji vertikdlni pohyby (kon-
vekce) podobné jako v hrnci s vodou na vafi¢i. Pokud vzduch obsahuje vodni
paru, nastane v urc¢ité hladiné vlivem poklesu teploty pfi vystupu vzduchu stav
nasyceni a kondenzaci vodnich par za¢nou vznikat kapicky vody, coz pozorujeme
jako vznik obla¢nosti od urcité hladiny.

Proc¢ se v zimé pri vétru otepli? Vitr zptsobuje promichéni vzduchu,
pri kterém se ustavuje indiferentni rovnovaha, tedy pokles teploty s vyskou o 1 °C
na 100 m. Pokud pfed vyskytem vétru byla v daném misté teplotni inverze ¢i
izotermie (Casté v zimé v dusledku zdporné radiacni bilance zemského povrchu
a nasledného prochlazeni prizemnich vrstev vzduchu), dojde k jejimu rozruseni
a k povrchu se dostava vzduch napt. z vysky 1 km, ktery mél piivodné tieba
stejnou teplotu, nicméné u povrchu je jeho teplota vlivem adiabatického sestu-
pu o 10 °C vyssi. Pocitova teplota sice stoupne vlivem vétru o mensi hodnotu,
nicméné muze to znamenat napf. vyznamnou oblevu spolu s vy¢isténim spod-
nich vrstev atmosféry od aerosolt a znecistujicich pfimési. Otepleni u povrchu
je vSak na ukor teploty ve vysce, proto na horach mtze dojit za téchto situaci
i k ochlazeni, navic pocitové zesilené vétrem.
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3. Vertikalni pohyby vzduchu
a tvorba oblac¢nosti

Nyni se uz dostavame k veli¢iné, ktera ndm rozhoduje o tom, jak se lidové tika,
zda je pocasi pékné ¢i skaredé. Jde tedy o mnozstvi a typ oblac¢nosti, resp. ob-
racené mnozstvi slunecniho svitu. S mnozstvim a typem obla¢nosti pochopitelné
souvisi i charakter pfipadnych srazek.

Oblaky, tedy shluky kapicek vody (ve vysSich patrech téz krystalky ledu),
nam obecné vznikaji kondenzaci vodni pary pfi takovém ochlazovani vzduchu,
kdy dojde ke stavu nasyceni vodni parou. K tomu miize dojit v disledku dvou
jevi: Ochlazovanim vzduchu v daném misté pfi neménném tlaku nebo pfi vystu-
pech vzduchu do vyssich hladin, ktery je provézen snizenim teploty (viz minulé
kapitoly).

Ochlazenim vzduchu pfi konstantnim tlaku na teplotu rosného bodu dojde
k nasyceni vodni parou, dalsi pokles teploty je jiz provazen kondenzaci vodni
pary, coZ se typicky kromé rosy ¢i produktii kondenzace na povrchu [13] projevuje
vznikem mlh a nizké nesrazkové oblac¢nosti typu stratus. V dennich hodinach se
mlhy v disledku slune¢niho zatreni rozpousti, ale v noci je vznik mlh podporovan
mimo jiné i intenzivnim vyzafovanim dlouhovlnného zareni nahromadénou vodni
parou [1].

Jak souvist vystupy vzduchu s tvorbou oblacnosti? Pii vystupu vlh-
kého vzduchu dochézi k jeho adiabatickému ochlazovani podle rovnice (2.10), tim
v8ak zéarover klesa tlak nasycenych par dle vztahu (2.4) a roste tak relativni vlh-
kost — vztah (2.3), az dojde ke stavu nasyceni. Pokud vystup vzduchu pokracuje,
nutné uz musi dochazet ke kondenzaci vodni pary a vzniku kapicek, tedy castic
oblakii.

Proé¢ oblaky mespadnou? Na dcéstice oblaki (vodni kapicky ¢i ledové
krystalky) pusobi tihova sila F' = mg, ale také odporova sila vzduchu, kterd
plisobi ve sméru proti pohybu kapicky vzhledem k okolnimu vzduchu. Pro kapic-
ky o velikosti 0,1 mm ¢ mensi lze pro vyjadieni odporové sily pouzit Stokestiv
vztah

F, = 6mnro, (3.1)

kde 7 je koeficient dynamické viskozity (vazkosti), r je polomér kapicky a v jeji
rychlost vzhledem k okolnimu vzduchu [13]. Porovnanim tohoto vztahu s tihovou
silou mtizeme dospét k rovnomérné rychlosti, kterou by kapicka o daném polo-
méru padala. Napi. pro kapicky mlhy (0,01 mm) je tato rychlost jen 0,3 cm-s™,
pro kapicky mrholeni (0,1 mm) zhruba 30 cm-s™!, pro kapky desté (1 mm, zde
jiz neplati Stokestiv vztah) je podle mé¥eni rychlost padu jiz 4 m-s~! [13]. Tedy
¢im mensi kapicka, tim je jeji padova rychlost mensi, proto kapicky mlhy se z at-
mosféry padem témér viibec neodstranuji. Hranice mezi srazkovym a obla¢nym
elementem je udavana jako 0,1 mm, u vétsich kapicek je uz vyznamné jejich vypa-
davani, a proto je lze povazovat za srazky, kdezto mensi kapicky spiSe setrvavaji
na svém misté a tvori oblaky.
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Na tomto misté je jesté nutné nezapomenout na pripady, kdy jsou kapicky
nadnaSeny vzestupnymi proudy, které nabyvaji rychlosti od fadové cm-s~! az
po jednotky m-s~! (viz dale), coZ vede k tomu, Ze se v atmosféie udrzi nékdy
i mnohem vétsi kapicky nebo krystalky ledu a mohou tak vyrtst kondenzaci do

velikosti jednotek mm, diive nez vypadnou z oblaku.

Pro¢ dochazi k vystupum vzduchu? K vystuptuim vzduchu dochézi
z riznych pric¢in, které si nasledné podrobnéji probereme. Jsou to pretékani vzdu-
chu pfes horskou prekazku (vynucené vystupy vzduchu v disledku terénu), ne-
rovnomérné zahiivani zemského povrchu a pfizemnich vrstev vzduchu (termicka
konvekce), tlakové utvary (uspofadané vertikalni pohyby) a atmosférické fronty.

3.1 Vystupy vzduchu vynucené priubéhem teré-
nu

P1i proudéni vzduchu pres horskou prekazku dochézi k vynucenému vystupu
vzduchu, vyska vystupu vzduchu zavisi na vysce masivu viaci okolnimu terénu.
Prikladem je zde pretékani horskych hiebent v nejlépe kolmém sméru, v nasich
podminkéch je typické pretékani proudu vzduchu ze zédpadu pfes Sumavu nebo
Krusné hory.

V téchto pripadech je uzitecné znat tzv. vystupnou kondenzacni hladinu, coz je
hladina, ve které se ptivodné nenasyceny vzduch vlivem adiabatického rozpinani
a poklesu teploty pfi vystupu stava nasycenym [3]. Pfi vystupu nad tuto hladinu
se zaCina tvorit oblacnost, vystupna kondenzacni hladina tak zaroven udava vysku
spodni hranice oblac¢nosti. Ke tvorbé oblacnosti pii pretékani horské prekazky
tedy dochéazi tehdy, pokud je vyska vystupné kondenzacni hladiny mensi nez
vyska horské prekazky vici okoli.

Kromeé toho dochézi v diisledku platnosti rovnice kontinuity ke zrychleni prou-
déni nad horskymi hiebeny, nebot plocha, skrz kterou proudi vzduch je zde hor-
skou prekazkou zmensena oproti okoli, coz se musi projevit vétsi rychlosti.

Co je to fénové proudéni? Pokud je vzduch pred vystupem pies horskou
prekazku dostatecné vlhky, dojde rychle k nasyceni a kondenzaci, v diisledku toho
je dalsi vystup provazen poklesem teploty o zhruba 0,65 °C na 100 m vysky, coz
je méné nez suchoadiabaticky gradient, nebot na rozdil od vystupu nenasyceného
vzduchu se zde uvoltiuje skupenské teplo vypafovani (viz minulé kapitoly). Kon-
denzovand vodni para se zde (na navétrné strané) projevuje vypadavanim srazek.
Po prekonani hfebenu hor dochazi k sestupu vzduchu, pti ném roste teplota rych-
losti suchoadiabatického gradientu, v disledku rostouciho tlaku nasycenych par
klesa i relativni vlhkost. Po navratu na pivodni hladinu obsahuje vzduch na za-
vétrné strané méné vodni pary a je také teplejsi, nebot pfi sestupu rostla teplota
rychleji nez klesala pii vystupu.

Pokud mame horsky hieben o vysce 1000 m nad okolnim terénem a na na-
vétrné strané vzduch o teploté 10 °C, ktery je témér nasycen, tak po vystoupani
na hieben bude jeho teplota pfiblizné 4 °C, pfitom na navétrné strané vypada-
vaji srazky. Po poklesu na ptvodni hladinu na zavétrné strané dojde k otepleni
vzduchu na pfiblizné 14 °C, pritom obla¢nost zdanliveé ziistava na navétrné strané
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a nad hrebenem, pii sestupu na zavétrné strané se okamzité rozpousti. Z pohledu
pozorovatele na zavétrné strané je tedy vidét nad horami oblaky tvorici tzv. fé-
novou zed [1], pfitom od hor proudi relativné teplejsi a sussi vzduch, vytvarejici
pekné pocasi. Fén je tedy mozno nazvat jako teply vitr z hor.

Efekt fénu je tim vétsi, ¢im je vyssi horska prekazka, kterou vzduchova hmota
pretéka. Napr. v Alpach mize znamenat fén vyrazné otepleni na zavétrné strané,
coz v kombinaci s vétrem vede k velkym oblevam. Avsak fénové proudéni méa
podstatny vliv také na prostorové rozloZeni srazek, nebot srazky pii dané situaci
vypadavaji jen na navétrné strané. Pokud pak urc¢ité sméry proudéni prevladaji
(u nés proudéni ze zépadu), tak i srazky jsou v ur¢itych mistech pravidelné vétsi
(efekt navétii) a jinde mnohem mensi (srazkovy stin). Neni proto divu, Ze roéni
uhrny srazek byvaji u nas nejvyssi na hiebenech hor a nejnizsi v mistech ve sméru
od zépadu za horami (napt. Zatecko), nebot pfi prevladajicim zdpadnim proudéni
jsou tyto oblasti vétSinou v zavétii hor.

3.2 Termicka konvekce

Jak uz jsme si fekli v minulych kapitolach, v diisledku slune¢niho zateni do-
chazi k ohfevu povrchu a od né€j se ohfivaji nejvice ptrizemni vrstvy vzduchu. To
muze mit za nasledek, ze pokles teploty s vyskou bude vétsi nez 1 °C na 100 m
vysky (hranice nestability v nenasycenym vzduchu), coz se projevi vznikem ver-
tikalnich pohybt. K vétsimu rozvoji vertikalnich pohybti napomaha to, ze ohiev
povrchu, a nasledné i prizemnich vrstev vzduchu probiha z diivodu riznych vlast-
nosti povrchii nerovnomérné, tim nad misty se silnéjSim ohfevem vznikaji vze-
stupy vzduchu a nad misty se slabsim ohfevem vzduch klesa. Tyto samovolné
vzniklé vertikdlni pohyby se souhrnné oznacuji jako tzv. termickd konvekce [13].

Pro tyto pripady se urcuje tzv. konvekéni kondenzac¢ni hladina, ktera urcuje
vysku hladiny, v niz by dochéazelo ke kondenzaci pii termicky vyvolanych verti-
kalnich pohybech. Tato hladina se lisi od vystupné kondenzacni hladiny, protoze
k vynucenému vystupu vzduchu muize dojit i pii stabilnim vertikalnim usporadani
vzduchu.

Termicky vyvolané vertikalni pohyby se mohou svoji rychlosti, vertikalnim
a horizontalnim rozsahem i svoji usporadanosti velice lisit, coz vede k velké riiz-
norodosti vzniklych jevii. Pokud je rozsah vertikalnich pohybii shora omezen tak,
ze ani nedojde ke kondenzaci (horni hranice konvekce je pod konvekéni konden-
zacni hladinou), nastava tzv. sucha konvekce, charakteristicka ¢asto viditelnym
tetelenim vzduchu a malou usporadanosti. Pokud je horni hranice konvekce vyse
nez konvekéni kondenzacni hladina, dochézi jiz ke kondenzaci a vzniku konvekéni
(nékdy konvektivni nebo téz kupovité) oblacnosti.

Zde opét zavisi na vertikdlnim rozsahu a usporadanosti vystupnych proudi.
Pokud je oboji nevelké, vznikaji oblaky typu cumulus humilis (zn. Cu hum), na-
zyvany téz oblaky pékného pocasi, z nichz srazky nevypadavaji a jejichz vyska
je vétsinou zdanlivé mensi nez jejich Sifka. Jestlize vsak je rozsah a usporada-
nost vystupnych proudt vétsi, vznikaji oblaky s vétsim vertikalnim rozsahem,
cumulus mediocris (Cu med) nebo az cumulus congestus (Cu con), coz jsou vyssi
kupovité oblaky majici ¢asto vzhled kvétakovych hlavek [1]. Vzhledem k vysce
uz casto obsahuji i ledovou fazi a také se uz mohou projevit kratkymi, nicméné
intenzivnimi prehankami.
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Nejrozsahlejsi a do nejvétsich vysek sahajici vertikalni pohyby se projevuji
vznikem boufkovych oblaki typu cumulonimbus (Cb), jejichz vertikalni rozsah
je Casto pres celou troposféru a ¢astecné i nad ni. Rychlosti vzestupnych proudt
zde dosahuji az nékolika m-s~!, coz umoziuje vytvoreni vétsich kapek nebo krup.
Vzhledem k velké vysce oblaku dochézi od urcité hladiny ke vzniku ledové faze,
procesy spojené s krystalizaci jsou dulezité jak pro vznik velkych kapek, tak
i pro separaci elektrického naboje do riznych mist oblaku, projevujici se nasledné
elektrickymi vyboji vnimanymi ¢lovékem jako blesk a hrom.

Nebezpecnost bourkovych oblak®l nespociva pouze v bleskovych vybojich, ale
také v intenzivnich srazkach, doprovazenych nékdy krupobitim. Kromé toho rych-
1é a uspotadané vzestupy vzduchu vyzaduji prisun vzduchu z okoli, coz se pro-
jevuje silnymi narazy vétru v blizkosti boufe, v centru boufe vznika jakasi mala
tlakova nize. Nejvétsi cumulonimby, nazyvané supercely, charakterizované rotaci
vzduchu kolem vertikalni osy podobné jako okolo tlakové nize, jsou obcas prova-
zeny vyskytem tornad nebo tromb. Tornadda a tromby jsou nevelké pohybujici se
utvary charakteristické rychlou rotaci kolem ptiblizné vertikalni osy, pficemz tor-
nado se lisi od tromby jen tim, Ze se béhem své existence alesponi jednou dotkne
povrchu Zemé, kde ma devastujici G¢inky [14].

Ve stfedni Evropé je nastésti vyskyt supercel a tornad celkem tidky, castéjsi
je v teplejsich a méné kopcovitych oblastech, ve kterych vznika konvektivni ob-
la¢nost (napt. stepni oblasti USA, Australie). Kromé toho v nasich podminkéch
boutkové oblaky vétsinou nevznikaji ¢isté spontanné termickou konvekei, ale jsou
iniciovany napf. jiz zminénymi vynucenymi vystupy vzduchu pfi pretékani hor-
skych prekazek (typickd témét kazdodenni bouikova ¢innost v 1été v Karpatech)
nebo prechodem atmosférickych front, o nichz se jesté zminime. Nicméné i tak
u nas bourkové oblaky kazdoro¢né zptisobuji mnoho skod, predevsim v disledku
narazi vétru a intenzivnich srazek, které mohou vést k lokalnim povodnim.

3.3 Vertikalni pohyby v tlakovych utvarech

V prvni kapitole se rozebiraly tlakové utvary z hlediska pohybii vzduchu a do-
slo se k zavéru, ze v tlakovych nizich dochéazi k vystuptim vzduchu, zatimco v tla-
kovych vysich vzduch klesa. Oproti konvektivni oblacnosti jsou vsak rychlosti
vystupnych proudt nejméné o rad mensi, typické hodnoty téchto rychlosti jsou
cm-s™! [13].

Vystupné pohyby v tlakovych nizich vedou k tvorbé oblac¢nosti a srazek, vétsi-
nou se jednd o vrstevnatou (stratovitou) obla¢nost typu stratus (do 2 km, zn. St),
altostratus (mezi 2-5 km, As), cirrostratus (vyse nez 5 km, Cs) a nimbostratus
(srazkovy oblak s vétsim vertikdlnim rozvojem, Ns). Srazky jsou vétSinou méné
intenzivniho, avSsak trvalejSiho charakteru a pokryvajici vétsi tizemi. Konkrétni
rozlozeni oblacnosti a srazek pak zavisi na poloze atmosférickych front, které jsou
vétsinou soucasti tlakovych nizi v nasich podminkach — viz obréazek 1.1.

Naopak v tlakovych vysich dochézi k sestuptim vzduchu (subsidencim), coz
vede k rozpousténi oblacnosti a k omezovani vzniku konvektivni oblac¢nosti. V 1été
tak vznikaji slune¢né dny s minimem oblacnosti, avSak v zimni poloviné roku ve-
dou sestupné pohyby ¢asto k hromadéni aerosolii a znecistujicich latek v blizkosti
povrchu, k vytvareni teplotnich inverzi a mlh, coz vede k epizodam s chladnym
pocasim beze Slunce a se zvySenymi koncentracemi skodlivych latek v ovzdusi.
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Z tohoto hlediska znamena tlakova nize diky vystuptim vzduchu a srazkam vzdy
lepsi rozptylové podminky.

Tlakové nize spolu s frontami béhem svého vyvoje putuji vétsinou skrz Evropu
od zapadu na vychod rychlostmi 30-40 km-hod ™!, pficemz srazky jsou vytvare-
ny z vlhké vzduchové hmoty piivodné z prostoru Atlantského ocednu. Obcas se
vSak stava, ze k nam prichézeji tlakové nizZe (cyklony) z oblasti Stfedozemniho ¢i
Cerného mofie, v tom piipadé dana vzduchova hmota obsahuje vice vlhkosti, ne-
bot tyto oblasti jsou (v 1ét¢€) teplejsi a teplejsi vzduch je schopen kumulovat vice
vodni pary, nebot tlak nasycenych par s teplotou roste — viz rovnice (2.4). Vice
nakumulované vlhkosti ve vzduchové hmoté pak znamena intenzivnéjsi srazky,
proto cyklony pfichazejici z téchto oblasti (tzv. retrogradni cyklony [13]) vytvéa-
feji ve stfedni Evropé velice nebezpecné situace, které staly za vétsinou povodni
v poslednich letech u nas (v roce 1997 a 2010 na Moravé, 2002 a 2013 v Cechéch).

V zimnim obdobi ob¢as dochazi v severnim Atlantiku k tvorbé hlubsich tla-
kovych nizi, které prinédseji zvlasté v primoiskych oblastech Evropy silny vitr
a snézeni i tam, kde to neni uplné obvyklé, a dokonce v zimé neobvyklé bourky
[15]. Vzhledem k velkym negativnim dopadiim téchto cyklon je zvykem je ozna-
¢ovat jménem, v minulosti prosly pres Evropu tlakové nize Kyrill, Emma, Daisy
a Xaver.

Co jsou to hurikany? Hurikany jsou velice hluboké tlakové nize horizon-
talné ne prili§ rozsédhlé (mensi nez cyklony nasich zemépisnych §ifek), vznikajici
v tropickych oblastech teplych mofi, ale ne vSak Uplné na rovniku, nebotf tam
je Coriolisova sila nulova, a stabilni hluboka tlakova nize tam proto vzniknout
nemuze. Tyto tlakové nize jsou jednotné nazyvany tropické cyklony, avsak podle
mista vyskytu jsou nazyvany hurikany (oblast Karibského mofte), tajfuny (dalny
vychod), willy-willy (kolem Austrélie) a cyklony (severni oblast Indického oceé-
nu) [1]. Tyto nefrontalni niZe jsou charakteristické velice nizkym tlakem ve svém
centru (rekordné nizké hodnoty tlaku), extrémné silnymi vétry a pasem oblac-
nosti kolem stfedu tlakové niZe (oka boufe). Vznikaji nad teplymi mofi, tedy
typicky na podzim, pii postupu nad pevninu maji zvlasté na pobtezi katastrofal-
ni dopady. Podobné jako v pripadé zimnich hlubsich tlakovych nizi je zvykem jim
pridélovat jména. V Evropé se tyto cyklony nevyskytuji, nicméné ve Stfedozemi
jsou typicky na podzim piitomné podstatné slabsi verze hurikant, zvané Medi-
cany (Mediterranean tropical cyclone), majici za nasledek silné srazky na daném
tzemi.

3.4 Vertikalni pohyby na atmosférickych fron-
tach

Za atmosférické fronty povazujeme sklonéné plochy, které nam oddéluji vzdu-
chové hmoty rtznych fyzikdlnich vlastnosti, lisici se pfedevsim svoji teplotou
a vlhkosti (vyjadfenou tfeba rosnym bodem). Na téchto plochach tak teoreticky
dochazi ke skoktim v téchto veli¢inach, avsak realné jde spise o tizké prechodové
zony, v nichz zminéné veli¢iny rychle, avsak spojité méni svoje hodnoty. Sklony
frontalnich ploch jsou obvykle velmi malé, vétsinou okolo 0,5 © od horizontalni
roviny [13], coz odpovidé vyskové odchylce 1 km na 100 km délky frontalni plochy
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od povrchu Zemé.

Pokud relativné teplejsi vzduch postupuje ve sméru, kde byl ptivodné relativ-
né chladnéjsi vzduch, hovotime o teplé fronté, teplejsi vzduch je diky své mensi
hustoté nad frontalni plochou a studenym vzduchem. Pokud naopak relativné
chladnéjsi vzduch postupuje do mist, kde byl ptivodné relativné teplejsi vzduch,
jedna se o studenou frontu, pricemz studeny vzduch je opét pod frontalni plo-
chou, viz obrazek 3.1. Pro pozorovatele na povrchu znamena priichod teplé fronty
teoreticky skokové otepleni, naopak priichod studené fronty rychlé ochlazeni.

Z 4

Obrazek 3.1: Tepla fronta (vpravo) a studend fronta (vlevo) s vyznacenym smé-
rem normalové slozky proudéni (vy), a tim i postupu front, teplé (T) a studené (S)
vzduchové hmoty. Jasné viditelny vliv tfeni o zemsky povrch na velikost rychlosti
proudéni a tvar frontalnich ploch, piejato z [16]

Jak vypada okluzni fronta? Béhem vyvoje frontalnich tlakovych nizi
dochézi k tomu, Ze rychleji pohybujici se studena fronta dostihne v urcitém oka-
mziku teplou frontu, ¢imz vznika okluzni fronta. Teply vzduch je vytlacen nahoru,
u povrchu dojde ke spojeni obou studenych sektori, zde pak zalezi, ktery z obou
studenych sektort je teplejsi. Pokud je teplejsi studeny vzduch, ktery prichéazel
puvodné za studenou frontou, jedna se o okluzni frontu charakteru teplé fronty
(tepla okluze). Naopak pokud je vzduch pfichazejici pivodné za studenou frontou
chladnéjsi, hovotime o okluzni fronté charakteru studené fronty (studené okluze)
[13]. Pro snadnéjsi pochopenti jsou tyto situace vyobrazeny na obrazku 3.2. Svymi
ucinky se pak tepla okluze podoba teplé fronté a studena okluze fronté studené,
ovsem s méné vyraznymi projevy.

Prinik frontalni plochy se zemskym povrchem neboli polohu fronty na po-
vrchu zakreslujeme do prizemnich map tlakového pole, v ptipadé teplych front
jde o cervenou caru s obloucky ve sméru postupu fronty, v pfipadé studenych
front kreslime modrou ¢aru s trojihelnicky naznacujici smér pohybu fronty a ko-
necné polohu okluzni fronty znacime fialovou ¢arou s obloucky i trojuhelnicky ve
sméru postupu — viz obrazek 1.1.

Nyni se uz dostaneme k vertikdlnim pohybtim a tvorbé oblac¢nosti v souvis-
losti s atmosférickymi frontami. V piipadé teplé fronty se teply vzduch, nebot je
leh¢i, nasouva nad studeny vzduch, pritom stoupa po frontalni plose do vyssich
hladin, diky ¢emuz se adiabaticky rozpina a ochlazuje, coz vede ke kondenzaci.
Nad frontalni plochou tak vznika typickd predfrontalni (z hlediska pozorovatele
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Obrazek 3.2: tepla okluze (a) a studend okluze (b), spolu s na piizemni mapé
vyznacenymi polohami front na povrchu a ve vysce a také s pasmy srazek, piejato

z [17]

ve studeném sektoru pred prichodem fronty) oblacnost teplé fronty, jak je to
na obrazku 3.3. Vidime zde oblac¢nost vyplnujici teply sektor nad frontalni plo-
chou, v nejvétsi vzdalenosti od ¢ary fronty se jedna o vlaknitou oblacnost typu
cirrus (zn. Ci), blize fronté pak jde o vrstevnatou obla¢nost typu cirrostratus
(nesrazkovy), altostratus (mohou byt slabé srazky) a nimbostratus (trvalé sraz-
ky). V mistech srazek se pak mohou vyskytnout oblacné cary typu stratus fractus
(St fra), v teplém sektoru za teplou frontou pak mlhy ¢ nizkd obla¢nost (stratus).
Srazkové pasmo je Siroké néekolik stovek kilometri, coz znamena trvalejsi srazky,
a je ukonceno stykem frontalni plochy s povrchem. Naznacena struktura oblakt
je typicka hlavné pro zimni obdobi, v 1été situaci komplikuje vznik konvektivni
oblac¢nosti, ktery je iniciovan vystupem vzduchu po frontalni plose.

lem
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Obrazek 3.3: Vertikélni fez teplou frontou s vyznac¢enim srazkového pasma na
pfizemni mapé, piejato z [17]

V pripadé studené fronty se tézsi studeny vzduch podsouva pod teplejsi vzduch,
¢imz se teply vzduch nadzvedava a vytvari se oblacny systém studené fronty, kte-
ry je v prvnim pfiblizeni opa¢ny k systému oblakti na teplé fronté, coz je vidét
na obrazku 3.4. Kromé opac¢ného poradi oblaki je vsak rozdil studené fronty také
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v tom, ze srazkové pasmo je kolem Cary fronty a je také mnohem uzsi, srazky
jsou tedy kratsiho trvani, nicméné intenzivnéjsi nez v pripadé teplé fronty. Ta-
ké vystup vzduchu okolo styku povrchu a frontalni plochy je v pripadé studené
fronty mnohem rychlejsi, coz se hlavné v letnim obdobi projevuje tvorbou mohut-
né konvektivni obla¢nosti typu cumulonimbus. Srazky jsou tedy nejintenzivnéjsi
v okamziku prechodu fronty, poté prechéazi v trvalejsi a méné intenzivni z oblaki
typu nimbostratus, brzy vsSak ustavaji a dochazi k protrhavani alespon nizsich
pater obla¢nosti. Projevy studené fronty jsou obecné vyraznéjsi v 1été [1], proto-
ze snadnéji dochazi k rozvoji konvektivni obla¢nosti a siln€jsim srazkam, také se
vice projevi ochlazeni v souvislosti s priichodem studené fronty.

ket STRATOSFERA

Obrazek 3.4: Vertikalni fez studenou frontou s vyznacenim srazkového pasma
na prizemni mapé, prejato z [17]

Jak poznat prichazejict fronty? Jako piedzvést prichodu teplé fronty
lze brat oblaky vysokého patra, nejdiive vlaknitych cirri, které postupné precha-
zeji v obla¢nou vrstvu cirrostratu. Kromé toho se zvysuje rychlost vétru a klesa
tlak. Obla¢nost se déle zahustuje a klesa, pfes oblaky stiedniho patra (altostratus)
prejde az na pasmo nimbostratii, z nichz vypadavaji srazky trvalejsiho charakte-
ru. Pfechodem fronty srazky ustévaji, mohou se vyskytnout mlhy, zaroven klesa
rychle tlak, méni se smér vétru a teplota zacina rtist. Tento proces zacinajici Tid-
kymi cirry a koncici prechodem fronty trva piiblizné jeden den, tato doba se vSak
muze vyznamné lisit v obou smérech [13].

V konkrétnich situacich mohou byt projevy teplé fronty odlisné, zvlasteé v 1été,
kdy vlivem zbylé obla¢nosti a predchozich srazek dojde prichodem teplé fronty
spiSe k ochlazeni nez k otepleni, coz se oznacuje jako maskovani teplé fronty.

Naproti tomu u studené fronty zadné vyrazné predzvésti, které by ukazovaly
na jeji pfichod, neexistuji. Dochazi sice k poklesu tlaku, jenze prvnim opravdu
viditelnym znakem je az samotna hradba boutkovych oblakt nachézejici se nad
¢arou fronty, spolu s narazy vétru s nimi souvisejicimi. Po odeznéni nejintenziv-
néjsich srazek mohou nastat mensi srazky trvalejsiho charakteru, zaroven roste
tlak a staci se vitr [13]. Pak jiz nastava od nejnizsich partii protrhavani oblac-
nosti. Teplota rychle klesa v dobé intenzivnich srazek, po protrhani oblac¢nosti se
ustali, avsSak jiz na nizsi hodnoté oproti teploté pred studenou frontou.
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Opét plati, ze projevy studené fronty se mohou v jednotlivych ptipadech li-
sit, variabilita studenych front je jesté obecné vétsi nez v pripadé teplych front.
V zimni ¢asti roku jsou projevy studenych front obecné vyrazné slabsi.

Pfiznaky okluznich front jsou zavislé na tom, jestli se jedna o teplé ¢i studené
okluze. Tepla okluze ma ptiznaky podobné teplé fronté, analogicky studena oklu-
ze studené fronté, avsak obecné jsou projevy okluznich front méné vyrazné nez
v pripadé teplé a studené fronty.
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7. avér

Tento text samoziejmé nepokryva vSechna zajimava témata z meteorologie ¢i
fyziky atmosféry, existuje pochopitelné i mnoho dalsich zajimavych jevl v souvis-
losti s atmosférickou optikou, elektfinou nebo akustickou. Mimo to dalsi dilezita
témata souvisi s chemickymi procesy v atmosfére, v prvé fadé jde o tvorbu a za-
nik stratosférického, ale i troposférického ozonu a obecné tedy o problematiku
znecistujicich latek v atmosfére.

Avsak i samotné kapitoly o tlaku, teploté a oblac¢nosti v atmosféfe pocho-
pitelné nepopisuji vSechny znamé poznatky, zvidavého ctenare tak l1ze odkazat
na literaturu pouzitou pri tvorbé této prace, ktera je uvedena v zavérecném se-
znamu. Tato prace vSak myslim miize seznamit Ctenare se zékladnimi procesy
a jevy probihajicimi bézné v atmosféfe, majicimi vliv na povétrnostni podminky,
tedy jednoduse feceno na pocasi v daném okamziku, nebo na klima daného mista
z dlouhodobéjsiho pohledu.

Doufam, ze tyto kapitoly prinesou pripadnému ¢tenari uspokojeni z vysvét-
leni dosud neznamych pficin jevll a procesii v atmosféie a pomiizou tak zlepsit
povédomi o meteorologii ¢i popt. vyvratit nékteré zazité nespravné predstavy.
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