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Vliv charakteristik větru a vlhkosti vzduchu na velikost a směr toku vlhkosti 

Abstrakt 

Tato bakalářská práce se věnuje vlivu větru a vlhkosti vzduchu na velikost a směr toku 

vlhkosti. Práce vychází z reanalýz ERA-40, zájmovou oblastí je Evropa a přilehlá část 

Atlantského oceánu. Použita jsou data ze čtyř vybraných tlakových hladin z období od 

září 1957 do srpna 2002. Pro výzkum vlivu větru a specifické vlhkosti vzduchu na 

velikost toku specifické vlhkosti je vytvořen normovaný podíl obou veličin a na jeho 

základě je zkoumáno regionální rozdělení, vertikální rozdělení a roční chod vlivu 

veličin na velikost toku vlhkosti. S rostoucí zeměpisnou šířkou a výškou nad zemským 

povrchem roste vliv rychlosti větru na velikost toku vlhkosti. Vliv rychlosti větru je také 

větší v zimě než v létě. Rozdíl v normovaném podílu mezi zimou a  létem roste s rostou-

cí vzdáleností od oceánu. 

Klíčová slova: tok vlhkosti, směr větru, rychlost větru, specifická vlhkost vzduchu, 

reanalýzy ERA-40, euroatlantická oblast 

 

Determination of flux of moisture magnitude and direction by wind and 

moisture characteristics 

Abstract 

This thesis deals with determination of moisture flux magnitude and direction by wind 

and moisture characteristics. A source of this thesis is the ERA-40 reanalysis, a service 

area is Europe and adjoining part of the Atlantic ocean. There are used data from four 

selected preasure levels from period since September 1957 to August 2002. 

A standardized share of wind speed and specific humidity is created for research of the 

influence of these values on specific moisture flux magnitude and a regional 

distribution, a vertical distribution and an annual run of the influence of values is 

researched on its base. The influence of wind speed on moisture flux magnitude 

increases with rising latitude and altitude. The influence of wind speed is also higher in 

winter than in summer. A difference in standardized share between winter and summer 

increases with rising distance from an ocean. 

Keywords: moisture flux, wind direction, wind speed, specific humidity, ERA-40 

re-analysis, Euroatlantic area 
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PŘEHLED POUŽITÝCH ZKRATEK 

ECMWF European Centre for Medium-Range Weather Forecasts = Evropské cen-

trum pro střednědobou předpověď 

ERA-40 European Re-Analysis = Evropské reanalýzy 

Fq Flux of q = Tok specifické vlhkosti 

N Norma = podíl průměrné rychlosti větru a průměrné specifické vlhkosti 

vzduchu ve studované oblasti 

Np Normovaný podíl průměrné rychlosti větru a průměrné specifické vlhkosti 

vzduchu v jednom gridovém bodě 

RV Rychlost Větru 

s. š. severní šířka 

SVV Specifická Vlhkost Vzduchu 

UTC Universal Time Coordinated = Koordinovaný světový ĉas 

v. d. východní délka 

z. d. západní délka 
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1. ÚVOD 

 

Tok vlhkosti je významnou veliĉinou z hlediska hydrosynoptického výzkumu, jejímņ 

zkoumáním bychom mohli objasnit příĉiny některých extrémních hydrometeorologic-

kých jevů. Hydrosynoptika se zabývá vztahem mezi sráņkovými a hydrologickými 

extrémy a meteorologickými podmínkami, které je způsobují, v synoptickém měřítku. 

 Tok vlhkosti je vektorová veliĉina, která představuje horizontální pohyb vodní 

páry v atmosféře. Je závislý na dvou meteorologických prvcích – na větru a vlhkosti 

vzduchu. Z hlediska větru jsou pro tok vlhkosti významné směr a rychlost, z hlediska 

vlhkosti vzduchu je významné absolutní mnoņství vodní páry, které je ve vzduchu 

obsaņeno. Velikost toku vlhkosti je dána souĉinem rychlosti větru a vhodné veliĉiny 

popisující vlhkost vzduchu, směr toku vlhkosti je shodný se směrem větru (Müller et 

Kańpar, 2009). 

Tato práce se bude zabývat vlivem jednotlivých meteorologických prvků na tok 

vlhkosti. Cílem práce je zkoumat třírozměrné rozloņení vlivu jednotlivých prvků na 

velikost a směr toku vlhkosti na základě jejich klimatologie. Dalńím cílem této práce je 

zkoumat, jaký je roĉní chod tohoto vlivu, tedy jestli je tok vlhkosti v urĉitém roĉním 

období v urĉité oblasti více závislý na rychlosti větru, nebo na vlhkosti vzduchu. 

Vycházím z hypotézy, ņe velikost toku vlhkosti bude s rostoucí zeměpisnou ńířkou 

a výńkou nad zemským povrchem více závislá na rychlosti větru. S rostoucí 

zeměpisnou ńířkou a nadmořskou výńkou totiņ klesá teplota vzduchu a vlhkost vzduchu 

koreluje s teplotou vzduchu (Roth, 1999). Naopak průměrná rychlost větru 

s nadmořskou výńkou roste (Chromov, 1968). Z hlediska roĉního chodu bude nejspíńe 

velikost toku vlhkosti v teplé ĉásti roku více ovlivňována vlhkostí vzduchu, v chladnějńí 

ĉásti rychlostí větru. 

Práce bude vycházet z dat z reanalýz ERA-40 spoleĉnosti ECMWF (The Euro-

pean Centre for Medium-Range Weather Forecasts). Zájmovou oblastí je Evropa 

a přilehlá ĉást Atlantského oceánu. Oblast je vymezena na jihu 30° severní ńířky, na 

severu 70° severní ńířky, na západě 30° západní délky a na východě 40° východní 

délky. Analýzy jsou prováděny v mříņce se zonálním i meridionálním krokem 2,5°, na 

ĉtyřech tlakových hladinách (850, 700, 500 a 300 hPa). 
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Reńerńní ĉást práce se obecně zabývá meteorologickými prvky popisujícími tok 

vlhkosti, tedy větrem a vlhkostí vzduchu, a také samotným tokem vlhkosti. Představeny 

jsou také výsledky některých prací, které dosud o problematice toku vlhkosti vznikly. 

V metodické ĉásti je podrobněji představena zájmová oblast a zdroje dat. Dále je 

představena metodika, která bude pouņívána pro popis vlivu rychlosti větru a vlhkosti 

vzduchu na velikost a směr toku vlhkosti, a postup při tvorbě mapových výstupů. 

Vlastní výzkum se zaměřuje nejprve na klimatologii větru a vlhkosti vzduchu v zájmové 

oblasti. Následuje popis charakteristik toku vlhkosti na jednotlivých tlakových hladinách 

a v jednotlivých roĉních obdobích. V diskuzi budou shrnuty dosaņené výsledky, které 

budou porovnány s výsledky dosaņenými v dalńích pracích. Zároveň budou popsány 

klady a zápory metod pouņitých ve výzkumné ĉásti. Závěr je pak zaměřen předevńím 

na moņnosti dalńího vyuņití toku vlhkosti v hydrosynoptickém výzkumu. 
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2. METEOROLOGICKÉ PRVKY POPISUJÍCÍ 
TOK VLHKOSTI 

 

Evropa a přilehlá ĉást Atlantiku se podle Köppenovy klasifikace klimatu nachází na 

rozhranní pásem C (mírně teplé) a D (chladné). Vyńńí nadmořské výńky pak přecházejí 

do pásma E (polární; Peel et al., 2007; Kottek et al., 2006). Tato oblast vykazuje 

znaĉnou proměnlivost poĉasí, zejména větru, sráņek a teploty vzduchu. Silně je 

vyvinuta cyklonální ĉinnost. Dochází k pravidelnému střídání ĉtyř roĉních období. 

Oblast Atlantského oceánu, ostrovů a přilehlé pevniny má oceánské klima, 

charakteristické nevýrazným roĉním chodem sráņek a teploty vzduchu. S rostoucí 

vzdáleností od oceánu v průměru roste kontinentalita klimatu, která se vyznaĉuje 

výraznějńí sezonalitou teploty vzduchu a sráņek (Trefná, 1970). 

2.1 Vítr 

Proudění vzduchu je způsobeno prostorovou diferenciací tlakového pole. Atmosféra 

má tendenci vyrovnávat rozdíly v tlaku vzduchu. Vzduńné proudění má tendenci 

směřovat z oblasti vyńńího tlaku do oblasti niņńího tlaku vzduchu. Vzduńné proudění se 

dělí na dva základní typy – laminární a turbulentní. Laminární proudění představuje 

pohyb vzduchových ĉástic ve vrstvách rovnoběņných se směrem proudění. Proudnice 

mají hladký průběh. V přírodě se laminární proudění vyskytuje zřídka, a to pouze v tzv. 

laminární vrstvě. Laminární vrstva se obvykle vyskytuje nad hladkými povrchy, jakými 

jsou například vodní hladina nebo sněhová pokrývka. Její tlouńťka je obvykle jen 

několik milimetrů. Nad touto vrstvou přechází laminární proudění nejprve ve smíńené, 

poté v turbulentní. Turbulentní proudění je typ proudění, ve kterém se vyskytují 

nepravidelné turbulentní víry a fluktuace rychlosti. Příĉina vzniku vírů můņe být 

mechanická (drsnost povrchu) nebo termická (nestabilní teplotní zvrstvení atmosféry). 

V přírodě turbulentní proudění zcela převládá (Vysoudil, 1997; Sobíńek et al., 1993). 

Pod pojmem vítr se rozumí pohyb vzduchu v atmosféře vzhledem k zemskému 

povrchu. Význam má předevńím horizontální sloņka tohoto pohybu. Jedná se o vektor, 

u kterého se sleduje směr a velikost (Munzar et al., 1989). Směr větru se oznaĉuje 

poĉáteĉními písmeny světových stran nebo azimutem, odkud vítr vane. Pokud se směr 

větru v krátkých ĉasových intervalech mění o více neņ 45°, oznaĉujeme vítr jako 
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proměnlivý. Rychlost větru se měří v metrech za sekundu nebo v uzlech. Vítr, který 

mění krátkodobě rychlost o více neņ 5 m/s, oznaĉujeme jako nárazovitý. Pro vyjádření 

úĉinků přízemního větru na pevnině se pouņívá třináctidílná Beaufortova stupnice 

(Chromov, 1968; Vysoudil, 1997). 

Příĉinou horizontálního pohybu vzduchu je síla horizontálního barického 

(tlakového) gradientu. Horizontální barický gradient je kolmý na izobarické plochy 

a vyjadřuje změnu atmosférického tlaku připadající na jednotkovou vzdálenost ve 

směru, v němņ dochází k největńí prostorové změně tlaku. Zatímco vertikální sloņka 

síly tlakového gradientu je kompenzována silou zemské tíņe, horizontální sloņka 

uděluje vzduchu zrychlení. V okamņiku, kdy se vzduch dostane do pohybu, zaĉnou na 

něj působit dalńí faktory, které obnovují rovnováhu sil. Jedním z nich je Coriolisova síla 

(Vysoudil, 1997; Sobíńek et al., 1993). 

Coriolisova síla A, neboli uchylující síla zemské rotace, způsobuje stáĉení vńech 

hmot na severní polokouli doprava a na jiņní doleva od směru pohybu. Její velikost je 

dána vztahem: 

A = v ∙ 2 ω ∙ sinφ (2.1) 

kde v je rychlost větru, ω úhlová rychlost zemské rotace a φ zeměpisná ńířka. Ze 

vztahu vyplývá, ņe horizontální sloņka Coriolisovy síly je největńí ve vysokých 

zeměpisných ńířkách, naopak na rovníku je její velikost nulová (Řezáĉová et al., 2007). 

Dalńí silou působící na pohybující se vzduch je odstředivá síla C, jejíņ velikost je 

dána vztahem: 

 (2.2) 

kde v je lineární rychlost vzduchové ĉástice a r poloměr zakřivení dráhy (Vysoudil, 

1997). 

Proti směru pohybu vzduchu působí síla tření R, která zpomaluje rychlost 

proudění vzduchu. Její velikost je vyjádřena vztahem: 

R = k ∙ v (2.3) 

kde k je koeficient tření (Vysoudil, 1997). 

Výsledná rovnice pohybu vzduchu je tedy: 

 (2.4) 

kde G je síla horizontálního tlakového gradientu a t je ĉas. 

Geostrofický vítr představuje ideální horizontální proudění bez tření v atmosféře. 

Směřuje podél přímkových izobar tak, ņe postavíme-li se ĉelem po směru proudění, 
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máme po pravé ruce vyńńí a po levé niņńí tlak. Síla tlakového gradientu a Coriolisova 

síla jsou stejně velké, avńak opaĉně orientované, odstředivá a třecí síla jsou nulové 

(Sobíńek et al., 1993).  

Gradientový vítr představuje ideální horizontální rovnoměrný pohyb vzduchu bez 

tření po zakřivené dráze. Směr pohybu vzduchových hmot je dán velikostí odstředivé 

a Coriolisovy síly. Gradientový vítr dobře odpovídá skuteĉnému větru ve volné 

atmosféře, v cyklóně a v anticyklóně. Síla horizontálního tlakového gradientu G 

směřuje v cyklóně do středu a v anticyklóně od středu. Odstředivá síla C směřuje vņdy 

od středu k okraji. Horizontální tlakový gradient G směřuje kolmo na vektor rychlosti 

pohybu vzduchu. Kolmo na směr gradientu G leņí teĉna k izobaře, a proto gradientový 

vítr směřuje podél izobar (Vysoudil, 1997). Pro cyklónu má rovnice pohybu vzduchu 

tvar: 

C + A - G = 0 (2.5) 

Pro anticyklónu má rovnice tvar (Vysoudil, 1997): 

C – A + G = 0 (2.6) 

V případě souĉasného působení tření musí být při přímoĉarém pohybu vzduchu 

v rovnováze síla tlakového gradientu G, Coriolisova síla A a síla tření R. Při pohybu po 

zakřivené dráze pak musí být tyto síly v rovnováze i s odstředivou silou C (Vysoudil, 

1997). 

Vlivem tzv. Taylorovy spirály dochází s rostoucí výńkou nad zemským povrchem 

ke stáĉení proudění kolmo ke směru horizontálního tlakového gradientu (Barry et 

Chorley, 1992). V případě, kdy úhel sevřený směry přízemního a geostrofického větru 

se rovná 45°, hovoříme o spirále Ekmanově (Sobíńek et al., 1993). 

Proudění vzduchu je výrazně ovlivňováno reliéfem. Konvexní tvary reliéfu 

způsobují na návětrné straně ohyb proudnic nahoru a zároveň jejich přiblíņení 

(konfluenci), na závětrné straně opětovné rozbíhání (difluenci; Vysoudil, 1997). 

Pokud dochází k prostorové změně vektoru rychlosti proudění, hovoříme o střihu 

větru. Střih větru vyjadřuje nejĉastěji změnu rychlosti ve vertikálním směru. Vyjadřuje 

se v m/s na 100 m. Střih větru můņe představovat také změnu rychlosti větru v horizon-

tálním směru, pak se vyjadřuje v m/s na 100 km (Sobíńek et al., 1993). 

Dalńí veliĉinou popisující vlastnosti větru je vorticita (vírnatost) ξ, která obecně 

charakterizuje míru rotace kolem dané osy, v meteorologii se jedná o rotaci vzduchu 

kolem vertikální osy (Sobíńek et al., 1993). 

Proudění vzduchu v troposféře ovlivňuje podnebí a poĉasí. Horní hranicí tropo-

sféry je tropopauza, která leņí v nadmořské výńce 9-15 km (Hoinka, 2009). Jedná se 

o vrstvu, ve které poklesne teplotní gradient na méně neņ 2 °C / km. Tropopauza 



13 
 

odděluje níņe leņící troposféru od výńe leņící stratosféry. V troposféře probíhá neustálá 

cirkulace vzduchu. Rychlost proudění vzduchu roste od zemského povrchu a nejvyń-

ńích rychlostí dosahuje bezprostředně pod tropopauzou (Sobíńek et al., 1993). 

Vlastnostmi tropopauzy se ve své práci zabývá Hoinka (2009). Nejvýńe se tropopauza 

nachází v tropických oblastech, kde leņí v nadmořské výńce více neņ 15 km. S rostoucí 

zeměpisnou ńířkou se poloha tropopauzy sniņuje. Nad póly leņí tropopauza méně neņ 

9 km vysoko. V oblasti mírných ńířek se výńka tropopauzy mění s roĉní dobou, v létě 

leņí výńe neņ v zimě. Rychlost větru v oblasti tropopauzy znázorňuje obr. 2.1. 

Nejvyńńích rychlostí dosahuje v oblasti tropopauzy vítr v mírných ńířkách. 

 

Obr. 2.1: Rychlost větru v tropopauze v m/s a) zonální složka; b) meridionální složka (Zdroj: 

Hoinka, 2009) 

 

Ve výńkách 1-2 km pod tropopauzou se nachází oblast tryskového proudění (jet 

streamů). Jet streamy jsou silné proudy vzduchu ve tvaru zplońtělé trubice. Jsou 

charakterizovány velkými rychlostmi a výraznými horizontálními i vertikálními střihy 

větru. Rychlosti jet streamů překraĉují 30 m/s. Horizontální střih větru je u jet streamů 

5 m/s na 100 km a vertikální střih větru je 5–10 m/s na 100 m. Dagirmenņić et Wibig 

(2007) rozdělují jet streamy do 15 hlavních typů podle synoptické situace, během které 

vznikají. 

Jet streamy patří stejně jako cirkulace vzduchu v cyklonálních a anticyklonálních 

systémech a pasátová a monzunová cirkulace k základním velkoprostorovým 

atmosférickým pohybům. Vńeobecnou cirkulaci atmosféry ovlivňují předevńím tyto 

faktory (Vysoudil, 1997): 

1. Zářivá energie Slunce, předevńím její nerovnoměrné rozloņení v různých 

ĉástech Země; 

2. Rotaĉní pohyb Země, jehoņ důsledkem je Coriolisova síla; 

3. Rozmístění pevnin a oceánů; 

4. Tření vzduchu o zemský povrch; 

5. Změna teploty s výńkou; 

6. Vertikální struktura atmosféry. 

Důsledkem těchto faktorů jsou následující zákonitosti (Vysoudil, 1997): 

1. Vyńńí horizontální rychlosti proudění neņ vertikální; 
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2. Převaha zonálního proudění nad meridionálním; 

3. Převládající západní větry ve spodní troposféře; 

4. Změna směru a rychlosti vzduńných proudů mezi jednotlivými vrstvami 

atmosféry; 

5. Sezónní změny směru a rychlosti větru. 

Vńeobecná cirkulace atmosféry je znázorněna na Obr. 2.2. V oblasti kolem 

rovníku vznikají oblasti nízkého tlaku vzduchu charakterizované nízkými rychlostmi 

větru a oznaĉované jako rovníkové tińiny. V důsledku vysokého přísunu sluneĉní 

energie zde dochází k silné konvekci. Nachází se zde oblasti trvale nízkého tlaku 

vzduchu. Ve výńkách kolem 4–12 km dochází k transportu vzduchu do mimotropických 

ńířek formou antipasátů. V oblastech kolem obratníků dochází k sestupu vzduchu 

a v těchto oblastech vznikají oblasti vysokého tlaku vzduchu. Nad Atlantikem se 

v pásmu kolem 25–30° severní ńířky vytváří Azorská tlaková výńe. Z oblastí tlakových 

výńí vanou zpět k rovníku pasáty. V oblastech kolem 60–65° zeměpisné ńířky vznikají 

oblasti převáņně nízkého tlaku vzduchu. V oblasti Atlantiku se jedná o Islandskou 

tlakovou níņi. V mírných ńířkách převládají západní větry, které výrazně ovlivňují klima 

v Evropě. V oblastech pólů se opět nachází tlakové výńe. Ve vysokých zeměpisných 

ńířkách převaņuje naopak proudění východní, oznaĉované jako cirkumpolární vítr 

(Pidwirny, 2006). 

 

 

Obr. 2.2: Zjednodušené schéma všeobecné cirkulace atmosféry L – oblasti nízkého tlaku 

vzduchu; H – oblasti vysokého tlaku vzduchu (Zdroj: Pidwirny, 2006) 
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Pro území mezi subtropickými a polárními oblastmi je typická intenzívní 

cyklonální ĉinnost. V mírných zeměpisných ńířkách vznikají atmosférické poruchy 

velkých měřítek oznaĉované jako cyklóny (tlakové níņe) a anticyklóny (tlakové výńe). 

Cyklóny se dělí podle původu na frontální a nefrontální. Nefrontální cyklóny vznikají 

vlivem nestejného zahřívání pevniny a vody. Svým rozsahem jsou spíńe malé. Větńí 

význam mají cyklóny frontální, které se vytvářejí na atmosférických frontách. Pokud 

dojde ke zvlnění fronty, například v důsledku teplotní nestability nebo orografických 

podmínek, vzniká první stádium cyklóny oznaĉované jako stádium vlny. Pokud se 

cyklóna dále prohlubuje, dojde k jejímu uzavření a teplý vzduch zaĉne pronikat do 

studeného. Vytváří se teplý a studený sektor cyklóny, které se otáĉí proti směru chodu 

hodinových ruĉiĉek. Protoņe studený vzduch se pohybuje rychleji, postupně vytlaĉí 

teplý vzduch do větńích výńek. Celá cyklóna se tak ocitne ve studeném vzduchu, zaĉne 

se vyplňovat a postupně zanikne (Keńner, 1977). 

Kromě globální a cyklonální cirkulace vzduchu existují také místní cirkulaĉní 

systémy. Mezi ně patří například pobřeņní vítr oznaĉovaný jako bríza, který vane přes 

den od moře nad pevninu a v noci od pevniny nad moře. Horský teplý vítr klesající 

z hor do údolí se oznaĉuje jako fén. Na pobřeņí Dalmácie vane z hor k teplému pobřeņí 

silný padavý nárazovitý vítr oznaĉovaný jako bóra (Vysoudil, 1997). 

Vzduńné proudění se mění také v průběhu roku. Lolis et al. (2008) se ve své 

práci věnují sezonalitě vzduńného proudění v oblasti Středomoří, kde vymezují dva 

základní cirkulaĉní typy – letní a zimní. Tyto typy jsou silně závislé na poloze Azorské 

anticyklóny. Na tlakové hladině 500 hPa se vyskytují kromě těchto dvou jeńtě dalńí dva 

typy proudění, které jsou ale výrazně slabńí. 

2.2 Vlhkost vzduchu 

Míra vlhkosti vzduchu představuje mnoņství vodní páry ve vlhkém vzduchu (Řezáĉová 

et al., 2007). Suchý vzduch je vzduch, který neobsahuje ņádnou vodní páru. Vlhký 

vzduch představuje směs suchého vzduchu a vodní páry (Sobíńek et al., 1993). 

Vlhkost vzduchu charakterizuje několik veliĉin. 

Napětí (tlak) vodní páry e je tlak vyvolaný vodní párou jako plynem, který přispívá 

svou hmotností k celkovému tlaku vzduchu (Munzar, 1989). Jeho hodnota je daná 

stavovou rovnicí vodní páry (Řezáĉová et al., 2007) 

e = ρv ∙ Rv ∙ T (2.7) 

kde ρv je hustota vodní páry, Rv je měrná plynová konstanta pro vodní páru, jejíņ 

hodnota je 461,5 J∙kg-1∙K-1, a T je teplota vyjádřená v Kelvinech. Jednotkou napětí 

vodní páry je hektopascal (hPa, Řezáĉová et al., 2007). 



16 
 

Absolutní vlhkost vzduchu, jinak nazývaná také hustota vodní páry ρv, je 

definována jako hmotnost vodní páry v objemové jednotce vlhkého vzduchu. Absolutní 

vlhkost vzduchu spoĉítáme podle vzorce (Keńner, 1977): 

  (2.8) 

Tlak (napětí) nasycené vodní páry E představuje tlak vodní páry, při kterém 

nastává rovnováņný stav mezi vodou a vodní párou. Do vzduchu se odpaří stejné 

mnoņství vodní páry, jako kondenzuje zpět. Napětí nasycení je významně závislé na 

teplotě. Ĉím je vzduch teplejńí, tím více vodní páry můņe pojmout. Napětí vodní páry 

se vypoĉítá pomocí Magnusova vzorce (Roth, 1999; Keńner, 1977): 

  (2.9) 

kde E0 představuje tlak nasycení při teplotě 0 °C, coņ je přibliņně 6 hPa (Řezáĉová et 

al., 2007) a t je teplota vyjádřená ve °C. 

Relativní (poměrná) vlhkost vzduchu představuje poměr napětí vodní páry e 

k napětí nasycené vodní páry E. Obvykle se vyjadřuje v procentech (Vysoudil, 1997). 

Poĉítá se podle tohoto vztahu: 

 (2.10) 

Sytostní doplněk d, nazývaný rovněņ deficit vlhkosti, vyjadřuje rozdíl mezi 

napětím nasycené vodní páry E a napětím vodní páry e (Vysoudil, 1997). 

d = E - e (2.11) 

Specifická vlhkost vzduchu qv je definována jako poměr hustoty vodní páry ρv 

a hustoty vlhkého vzduchu ρ (Řezáĉová et al., 2007). Jedná se o mnoņství vodní páry 

obsaņené v jednom kilogramu vlhkého vzduchu (Munzar, 1989). Specifickou vlhkost 

vzduchu spoĉítáme podle vztahu: 

 (2.12) 

Směńovací poměr vodní páry rv je definován jako poměr hustoty vodní páry ρv 

a hustoty suchého vzduchu ρd (Řezáĉová et al., 2007). 

 

 (2.13) 

Teplota rosného bodu τ je definována jako teplota, při které by vodní pára, která 

se nachází ve vzduchu, mohla vzduch nasytit. Při izobarickém poklesu teploty na 

hodnotu teploty rosného bodu dochází ke kondenzaci vodní páry obsaņené ve 

vzduchu. 
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Vodní pára se do atmosféry dostává výparem (evaporací) a transpirací. 

Evaporace vyjadřuje mnoņství vody, které se vypaří za urĉitou dobu do ovzduńí 

z povrchu půdy a volné vodní plochy. Transpirace oznaĉuje výpar z rostlinných orgánů. 

Celkový výpar se oznaĉuje pojmem evapotranspirace (Vysoudil, 1997). Výparnost 

(potenciální výpar) oznaĉuje maximální moņný výpar, kterého by bylo dosaņeno při 

dostateĉném mnoņství vody k odpařování (Sobíńek et al., 1993). 

Je-li dosaņeno napětí nasycené vodní páry, coņ se děje při poklesu teploty 

vzduchu na teplotu rosného bodu, dochází ke kondenzaci vodní páry. K poklesu teploty 

dochází obvykle při výstupu vzduchu do vyńńích vrstev atmosféry, který je spojen 

s jeho rozpínáním, při kterém klesá teplota, aniņ by přitom docházelo k energetické 

výměně s okolním vzduchem. Kondenzace se projevuje vytvářením mikroskopických 

vodních kapek, k jejichņ vzniku je nezbytná přítomnost mikroskopických kondenzaĉ-

ních jader. Kapiĉky mají tendenci shlukovat se do větńích kapek, ĉímņ dochází k tvorbě 

oblaků (Vysoudil, 1997). 

Problematikou vlhkosti vzduchu v různých výńkách atmosféry se zabývá řada 

autorů. Large et Yeager (2009) například zkoumají meziroĉní změny toků mezi 

oceánem a atmosférou. Přicházejí k závěru, ņe dochází k dlouhodobému poklesu 

vlhkosti vzduchu nad oceány, naopak rychlosti větru rostou.  

Meziroĉní variabilitě vlhkosti se věnuje také Brogniez et al. (2009), který ovńem 

zkoumá změny vlhkosti vzduchu ve volné troposféře. Zabývá se mimo jiné zdroji 

vlhkosti ve volné atmosféře v subtropické oblasti. Obr. 2.3 zachycuje relativní vlhkost 

vzduchu v oblasti Středomoří v letních měsících. Jedná se o průměrné hodnoty z let 

1984, 1985 a 2000. Zajímavostí je extrémně nízká vlhkost vzduchu v oblasti jihový-

chodního Středomoří. V zobrazených letech byla tato anomálie extrémně hluboká, 

ovńem velmi nízká relativní vlhkost vzduchu je pro oblast východního Středomoří 

typická i v ostatních letech. 

 

Obr. 2.3: Relativní vlhkost vzduchu v oblasti Středomoří na hladině 500 hPa v červenci 

a srpnu v letech 1984, 1985 a 2000 (Zdroj: Brogniez et al., 2009) 
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Problematikou relativní vlhkosti vzduchu v oblasti tropopauzy se zabývá Hoinka 

(2009). Obr. 2.4 zachycuje relativní vlhkost vzduchu v oblasti tropopauzy. Z mapy je 

patrné, ņe nejvlhĉí vzduch v tropopauze je v oblasti tropů, naopak nejsuńńí v mírném 

pásu. Vysoká relativní vlhkost vzduchu nad tropickými oblastmi je dána předevńím 

vyńńí polohou tropopauzy a tedy niņńí teplotou vzduchu. Relativní a absolutní vlhkost 

vzduchu mají obvykle opaĉnou klimatologii, v oblastech vysoké relativní vlhkosti 

vzduchu bývá nízká absolutní vlhkost vzduchu a naopak, coņ je dáno vlastnostmi 

těchto dvou veliĉin, popsanými výńe. 

 

Obr. 2.4: Relativní vlhkost vzduchu v tropopauze (Zdroj: Hoinka, 2009) 

2.3 Tok vlhkosti 

Tok vlhkosti  je fyzikální veliĉina, která popisuje mnoņství vody, které se přesouvá 

atmosférou. Tok vlhkosti popisuje mnoņství vody, které projde urĉitým průřezem za 

urĉitý ĉas. Jedná se o vektorovou fyzikální veliĉinu. Směr toku vlhkosti je shodný se 

směrem větru. Velikost toku vlhkosti se poĉítá různými vzorci a uvádí v různých 

jednotkách. Podle Müllera a Kańpara (2009) se tok vlhkosti vypoĉítá takto: 

 (2.14) 

kde ρv je absolutní vlhkost vzduchu vyjádřená v kg/m3 a v je rychlost větru vyjádřená 

v metrech za sekundu. S vyuņitím specifické vlhkosti vzduchu lze vzorec pro výpoĉet 

toku vlhkosti napsat takto: 

 (2.15) 

kde ρ představuje hustotu vlhkého vzduchu, v rychlost větru a qv specifickou vlhkost 

vzduchu (Müller et Kańpar, 2009). Směr toku vlhkosti se skládá ze zonální a meridi-

onální sloņky. Zonální sloņka směru toku vlhkosti představuje pohyb vzduchu 
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v rovnoběņkovém směru, meridionální sloņka představuje pohyb vzduchu v poledníko-

vém směru. Jednotkou toku vlhkosti je kg∙m-2∙s-1. 

Problematikou toku vlhkosti se dosud zabývalo jen málo autorů. Ve své 

diplomové práci se toku vlhkosti věnuje Benco (2009), který zkoumá vliv typu 

synoptické situace na velikost toku vlhkosti v oblasti gridového bodu se středem na 

souřadnicích 50° s. ń., 15° v. d., tedy v oblasti Ĉeské republiky. Benco ve své práci 

vychází ze stejných dat jako tato práce. Jeho práce zkoumá mimo jiné denní chod toku 

vlhkosti a dochází k závěru, ņe je nevýrazný. Velikost toku vlhkosti je na tlakové 

hladině 700 hPa ve srovnání s tlakovou hladinou 850 hPa přibliņně poloviĉní, na 

tlakové hladině 500 hPa je ńestnáctkrát menńí a na tlakové hladině 300 hPa je zhruba 

třicet sedmkrát menńí. „Ak sa pohybujeme z izobaricky niņńích hladín do vyńńích, 

stretávame sa s výrazným úbytkom vlhkosti v troposfére.“ (Benco, 2009, s. 62) 

Dominantním směrem toku vlhkosti je směr západní, přiĉemņ nejmarkantnějńí je 

to na tlakové hladině 850 hPa. Západní směr, pokud pomineme směr severozápadní, 

převyńuje ostatní směry proudění asi ĉtyřnásobně. V roĉním chodu je směr toku 

vlhkosti nejvyrovnanějńí na jaře. V květnu vykazuje anomálně vysoké zastoupení 

jihovýchodní proudění. Na podzim se výrazněji projevuje proudění z jiņní Evropy, coņ 

zřejmě souvisí s teplotní singularitou babí léto. Východní proudění má malý význam, 

projevuje se zejména v létě. Roĉní chod směrů vzduńného proudění se projevuje 

předevńím na tlakové hladině 850 hPa, směrem do vyńńích hladin sezonalita klesá. Při 

porovnání roĉního chodu velikosti toku vlhkosti s roĉním chodem teploty vzduchu je 

patrný posun hodnot velikosti toku vlhkosti způsobený setrvaĉností oceánu. 

Minimálních hodnot dosahuje tok vlhkosti v dubnu, maximálních v ĉervenci. Pokles 

velikosti toku vlhkosti je na podzim pozvolný. Velikost toku vlhkosti na podzim je větńí 

neņ na jaře. „V medziroĉnej variabilite veľkostí a smerov FQ nie sú zjavné výrazné 

trendy.“ (Benco, 2009, s. 63) 

Dalńí prací, která se zabývá problematikou toku vlhkosti, je ĉlánek Müllera 

a Kańpara (2009), který se zabývá vlivem toku vlhkosti na extrémní sráņkové jevy ve 

střední Evropě. Průzkum v povodí Odry prokázal, ņe k extrémně vysokým sráņkám 

v povodí dochází pouze při ĉtyřech typech synoptické situace podle klasifikace 

Ĉeského hydrometeorologického ústavu. Tyto ĉtyři typy synoptické situace se vńak 

v letech 1949-2003 vyskytly celkem 601krát, z toho pouze třináctkrát nastaly povodně. 

Z tohoto důvodu není moņné na základě synoptické situace předpovídat povodně. 

Tok vlhkosti představuje kvantitativní aspekt typů synoptické situace. Pro studium 

vlivu toku vlhkosti na extrémní sráņkové jevy byla střední Evropa rozdělena do ĉtyř 

oblastí, které se od sebe lińí typy synoptické situace způsobující extrémní sráņky. První 

oblastí je východní region (severní Rakousko, Ĉeská republika, západní Slovensko, 

Sasko), kde tok vlhkosti v případech silných sráņek dosahuje statisticky odlehlých 

hodnot při proudění ze severního kvadrantu. Druhou oblastí je region jihovýchodních 

Alp, kde největńí sráņky vznikají při vysokém toku vlhkosti z jiņního kvadrantu. Třetí 
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oblastí je jihozápadní region (severní Ńvýcarsko a jihozápadní Německo), kde nejsou 

maxima toku vlhkosti spojena s prouděním z urĉitého směru. Ĉtvrtou oblastí je 

severozápadní Německo, kde extrémní sráņky nejsou spojené s vysokými hodnotami 

toku vlhkosti v letním půlroce. 

Sráņkové události spojené s „přímým“ směrem toku vlhkosti (od západu nebo 

od jihu) se typicky objevují na podzim nebo v zimě, sráņkové události spojené 

s „převráceným“ směrem toku vlhkosti (od severu nebo od východu) se koncentrují do 

vrcholného léta (Müller et Kańpar, 2009). 

James et al. (2004) zkoumá klimatické aspekty sráņek v Evropě v srpnu 2002. 

Snaņí se hledat trajektorie vlhkosti, která byla přenáńena do střední Evropy, a její 

zdroje. Dochází k závěru, ņe v poĉáteĉní fázi sráņek byla vlhkost do střední Evropy 

přenáńena z Egejského a Ligurského moře, zatímco později se hlavním zdrojem 

vlhkosti stala východní Evropa a Ĉerné moře (viz obr. 2.5). 

 

Obr. 2.5: Specifická vlhkost vzduchu [g/kg] na tlakové hladině 700 hPa a) 10. srpna 2002; 

b) 11. srpna 2002; c) 12. srpna 2002; d)13. srpna 2002 (Zdroj: James et al., 2004) 

Povodněmi v roce 2002 se zabývá také Řezáĉová et al. (2005), která srovnává 

synoptické podmínky povodní v roce 2002 s povodněmi v letech 1997, 1890, 1897 

a 1903. Ve vńech těchto případech byl zaznamenán velký horizontální tlakový gradient. 

Vńechny tyto povodně byly způsobeny velmi pomalým retrográdním pohybem cyklóny, 

který způsoboval příliv vlhkosti do střední Evropy z oblasti Středomoří. Tok vlhkosti byl 

ve dnech extrémních sráņek, které zapříĉinily povodně, anomálně vysoký. Hodnota 

distribuĉní funkce toku vlhkosti převyńovala 99,9 %, to znamená, ņe vyńńí hodnoty toku 

vlhkosti uņ byly zaznamenány pouze v méně 0,1 % případů. 

Podobnou problematikou se zabývá také Müller et al. (2009). Jeho práce mezi 

sebou porovnává 14 významných letních povodní v letech 1958–2002 z hlediska 
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extremity 26 různých veliĉin. Autoři se snaņí zjistit, které veliĉiny vykazují v obdobích 

vysokých sráņek extrémní hodnoty. Mimo jiné zkoumají také tok vlhkosti. Zjińťují, ņe 

vysoké hodnoty toku vlhkosti ve střední Evropě jsou v případech silných sráņek na 

poĉátku zaznamenávány od jihu. Na západ od oblasti vysokých toků vlhkosti směrem 

od jihu leņí oblast vysokých toků vlhkosti od severu. V dalńí fázi sráņkové události 

zaĉíná tok vlhkosti od severu převládat (viz obr. 2.6). 

 

Obr. 2.6: Extrémní hodnoty toku vlhkosti na hladině 850 hPa 12. srpna 2002 (Zdroj: Müller 

et al., 2009) 

Vńechny práce, které se dosud problematikou toku vlhkosti zabývaly, zkoumaly 

pouze velikost a směr této veliĉiny v případech silných sráņek. Vńechny práce se 

shodují v tom, ņe tok vlhkosti je v těchto případech extrémně vysoký, ale dosud ņádná 

práce se nepokusila hledat příĉiny této skuteĉnosti. 
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3. POUŽITÁ DATA A METODY 

3.1  Data a zájmová oblast 

Celá práce vychází z reanalýz ERA-40 spoleĉnosti ECMWF. ECMWF je nezávislá 

mezivládní organizace podporovaná 31 státy, vĉetně Ĉeské republiky, se sídlem 

v britském Readingu (ECMWF, 2010). ERA-40 zpětně dopoĉítává údaje o velkém 

mnoņství meteorologických veliĉin v období od září 1957 do srpna 2002. Způsob 

zpětného získávání hodnot jednotlivých meteorologických veliĉin závisí na stáří údajů. 

Data byla získávána z pozemních měření, bójí, leteckých měření, satelitních měření ĉi 

radiosond (Uppala et al., 2006). V předkládané práci jsou pouņita data o specifické 

(měrné) vlhkosti vzduchu, zonální sloņce větru a meridionální sloņce větru, a to na 

ĉtyřech tlakových hladinách (850, 700, 500 a 300 hPa). Tlaková hladina 850 hPa leņí 

v mírných ńířkách přibliņně v nadmořské výńce 1,5 km, hladina 700 hPa leņí ve výńce 

3 km, hladina 500 hPa ve výńce 5,5 km a hladina 300 hPa ve výńce 9 km (ĈHMÚ, 

2010). Reanalýzy ERA-40 obsahují pro kaņdou veliĉinu na kaņdé tlakové hladině údaje 

ze ĉtyř ĉasů (0, 6, 12, 18 h UTC). Tato práce nemá za cíl zkoumat denní chod jednotli-

vých veliĉin, a proto jsou v práci vyuņity pouze údaje z 12 hodin UTC. 

Zájmovou oblastí této práce je Evropa, přilehlá ĉást Atlantského oceánu a se-

verní Afrika. Zájmová oblast je vymezena na západě 30° západní délky, na východě 

40° východní délky, na severu 70° severní ńířky a na jihu 30° severní ńířky. Rozsah 

zkoumané oblasti se shoduje s rozsahem dat reanalýz ERA-40. ERA-40 rozděluje 

zájmovou oblast do mříņky se zonálním i meridionálním krokem 2,5°. Mříņka má tedy 

rozměr 17 bodů v zonálním a 29 bodů v meridionálním směru. K vizualizaci pouņitých 

dat i výsledků jsou v předkládané práci pouņity mapy v Marinově zobrazení. 

3.2  Směr a rychlost větru; specifická vlhkost 

Údaje o převládajících směrech větru, které představují souĉasně převládající směry 

toku vlhkosti, byly vypoĉítány ze zonální sloņky větru a meridionální sloņky větru 

z reanalýz ERA-40. Pro výpoĉet byly pouņity dlouhodobé průměry obou sloņek za celé 

období let 1957-2002. Výpoĉet byl proveden zvláńť pro kaņdý gridový bod. Azimuty 

směru větru byly rozděleny do osmi základních směrů (sever, severovýchod, východ, 

jihovýchod, jih, jihozápad, západ a severozápad; viz obr. 3.1). Termín převládající směr 
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větru v této práci oznaĉuje průměrný směr, ze kterého vítr vane, nikoliv směr, ze 

kterého vane nejĉastěji. Pro urĉení převládajícího směru větru jsem pouņil vektorový 

souĉet zonální a meridionální sloņky větru. 

 

Obr. 3.1: Rozdělení azimutů směru větru do základních světových stran 

Při výpoĉtu rychlostí větru jsem postupoval obdobně jako při výpoĉtu směrů 

větru. Rychlosti větru byly opět poĉítány pro kaņdý gridový bod zvláńť, a to opět ze 

zonální a meridionální sloņky větru. Rychlost větru vńak byla poĉítána zvláńť pro kaņdý 

den v období od září 1957 do srpna 2002. K výpoĉtu byla pouņita Pythagorova věta. 

Z rychlostí větru pro kaņdý den byly vypoĉítány dlouhodobé průměrné rychlosti větru 

pro kaņdý gridový bod. 

Při vytváření map dlouhodobých průměrů specifické vlhkosti vzduchu v euro-

atlantické oblasti nebylo nutné provádět ņádné výpoĉty, neboť data o specifické 

vlhkosti vzduchu pocházejí přímo z reanalýz ERA-40. Poĉítány byly pouze dlouhodobé 

průměry pro jednotlivé gridové body. 

3.3  Tok vlhkosti 

Velikost toku vlhkosti podle Müllera a Kańpara (2009) představuje souĉin rychlosti větru 

a absolutní vlhkosti vzduchu. Tok vlhkosti o velikosti 1 kg∙m-2∙s-1 představuje 1 kilogram 

vody, který projde za 1 sekundu skrz 1 m2 (Benco, 2009). V předkládané práci vńak 

nepracuji s daty za absolutní vlhkost vzduchu, ale za specifickou vlhkost vzduchu. 

Absolutní vlhkost vzduchu totiņ představuje hmotnost vodní páry obsaņenou 

v jednotkovém objemu vzduchu. Objem vzduchu o stejné hmotnosti vńak roste 

s klesajícím tlakem vzduchu, tedy s rostoucí výńkou nad zemským povrchem 

(Okołowicz, 1976). Z toho je zřejmé, ņe při stejné specifické vlhkosti vzduchu s rostoucí 
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výńkou nad zemským povrchem klesá absolutní vlhkost vzduchu. Při přemístění 

1 kilogramu vzduchu z niņńích vrstev atmosféry do vyńńích nedochází na rozdíl od 

absolutní vlhkosti vzduchu k poklesu specifické vlhkosti vzduchu. Aby mohly být mezi 

sebou porovnávány jednotlivé tlakové hladiny, vycházím v této práci z dat o specifické 

vlhkosti vzduchu, nikoliv o absolutní vlhkosti vzduchu. Na rozdíl od Benca (2009) 

a Müllera a Kańpara (2009), kteří ve svých pracích vycházejí z toku absolutní vlhkosti, 

já vycházím z toku specifické vlhkosti Fq, který je moņné definovat jako souĉin rychlosti 

větru RV a specifické vlhkosti vzduchu SVV (viz vzorec 3.1). Vzhledem k tomu, ņe 

jednotkou SVV je kg/kg, za jednotku Fq lze povaņovat m∙kg∙s-1∙kg-1, tedy po vykrácení 

m/s. Tato jednotka není pro popis toku vlhkosti příliń vhodná, avńak v práci 

s konkrétními hodnotami velikosti Fq nepracuji. Fq se vypoĉítá podle tohoto vztahu: 

Fq = v ∙ qv (3.1) 

Za úĉelem vlastního výzkumu vlivu rychlosti větru a vlhkosti vzduchu na velikost 

toku vlhkosti bude vytvořen normovaný podíl rychlosti větru a specifické vlhkosti 

vzduchu, který jsem oznaĉil Np. Z dlouhodobé průměrné rychlosti větru  a z dlou-

hodobé průměrné specifické vlhkosti vzduchu  pro celou zájmovou oblast je 

vypoĉítán průměrný podíl, který představuje tzv. normu N pro urĉení vlivu jednotlivých 

veliĉin na velikost Fq. Vzorec pro výpoĉet normy je: 

 (3.2) 

Touto normou byly děleny jednotlivé dílĉí podíly průměrných RV a SVV v jednotlivých 

gridových bodech podle tohoto vztahu: 

 (3.3) 

Np dosahuje hodnot okolo jedné. Np velikosti 1 je dosahováno v oblastech, kde 

mají RV a SVV průměrný vliv na velikost Fq. Hodnot vyńńích neņ 1 je dosahováno 

v oblastech, kde má nadprůměrný význam RV, naopak niņńích hodnot je dosahováno 

v oblastech, kde má větńí význam SVV. Na vńech mapách v této práci jsou oblasti 

s převládajícím významem RV znázorněny odstíny ĉervené barvy, oblasti 

s převládajícím významem SVV odstíny zelené, oblasti s průměrnými hodnotami Np 

odstíny ņluté. 

Np o velikosti 2 znamená, ņe v daném bodě má RV oproti průměru v celé 

zájmové oblasti dvojnásobný vliv na velikost Fq neņ SVV. Naopak hodnota 0,5 znaĉí 

poloviĉní vliv RV oproti SVV vzhledem k průměru v celé zájmové oblasti, a tedy 

dvojnásobný vliv SVV na velikost Fq. Průměrný podíl dlouhodobých průměrů RV 

a SVV, který oznaĉuji termínem norma, je poĉítán pro kaņdou tlakovou hladinu zvláńť. 
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Dalńí problematikou, které se tato práce věnuje, je výzkum sezonality Np. 

Sezonalita Np je zkoumána na základě dat za jednotlivá roĉní období, která byla 

vymezena nikoliv jako astronomická, nýbrņ jako klimatologická roĉní období. 

Roĉní chod Np je zkoumán na tlakové hladině 850 hPa. Práce se zabývá 

regionálním rozloņením Np v jednotlivých ĉástech roku a dále také roĉním chodem Np 

ve dvou vybraných gridových bodech. Sezonalita je posuzována také z hlediska rozdílu 

Np mezi létem a zimou a mezi jarem a podzimem. 

Pro zobrazení regionální diferenciace Np v jednotlivých roĉních obdobích je 

pouņívána stejná norma pro vńechna roĉní období, a to průměrný podíl průměrných RV 

a průměrných SVV v celé zájmové oblasti na tlakové hladině 850 hPa. Tato hodnota 

ĉiní 1 985,827. Vypoĉítány jsou také průměrné podíly RV a SVV pro jednotlivá roĉní 

období, ty vńak nejsou pouņity jako normy pro stanovení regionálních rozdílů, ale 

slouņí pouze k porovnání průměrného vlivu jednotlivých veliĉin v průběhu roku. 

S rostoucí nadmořskou výńkou klesají rozdíly ve velikosti toku vlhkosti mezi 

jednotlivými roĉními obdobími (Benco, 2009). Sezonalitou Np na vyńńích hladinách se 

proto tato práce nezabývá, také vzhledem k tomu, ņe z pohledu velikosti toku vlhkosti 

je nejvýznamnějńí tlaková hladina 850 hPa. 
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4. VLIV VĚTRU A VLHKOSTI NA TOK VLHKOSTI 

4.1 Klimatologie větru v euroatlantické oblasti 

4.1.1 Převládající směr větru 

Převládajícím směrem větru v euroatlantické oblasti je směr západní (viz obr. 4.1). 

Obr. 4.1a zobrazuje převládající směr větru na tlakové hladině 850 hPa. V oblasti 

severního Atlantiku je převládajícím směrem větru jihozápad, nad Atlantikem 

v subtropické oblasti převládá severozápadní proudění. Prostorově variabilní směr 

větru je typický pro oblasti v okolí Islandu a Azorských ostrovů, coņ souvisí s polohou 

významných kvazipermanentních tlakových útvarů na klimatických mapách - Islandské 

tlakové níņe a Azorské tlakové výńe (Barry et Chorley, 1992). Směr větru na této 

tlakové hladině je také ovlivňován horskými hřbety, které působí jako bariéra pro 

převládající směr větru. 

 

 

 

Obr. 4.1: Převládající směr větru v euroatlantické oblasti a) na hladině 850 hPa; b) na hladi-

ně 700 hPa; c) na hladině 500 hPa; d) na hladině 300 hPa 

a) b) 

c) d) 
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Na tlakové hladině 700 hPa se jiņ ve studovaném měřítku neprojevuje vliv bariér 

v proudění (viz obr. 4.1/b). Mění se směr proudění v oblastech tlakových útvarů, a to 

v oblasti Islandské tlakové níņe z jihozápadního na severozápadní a v oblasti Azorské 

tlakové výńe ze severozápadního na jihozápadní. Příĉinou této změny je patrně úklon 

osy frontálních cyklón do studeného vzduchu, tedy k severu. 

S dalńím růstem nadmořské výńky neustále klesá vliv vńech faktorů a vzduńné 

proudění se ve vńech oblastech postupně přibliņuje západnímu směru. Na tlakové 

hladině 500 hPa jiņ zcela zaniká vliv Azorské tlakové výńe. Vliv Islandské tlakové níņe 

je patrný jeńtě i na tlakové hladině 300 hPa, kde v oblasti Grónska převládá 

jihozápadní proudění vzduchu. Jinak v celé euroatlantické oblasti převládá téměř 

ideální západní proudění. 

4.1.2 Roční chod směru větru 

V jarních a podzimních měsících je směr proudění vzduchu podobný a koresponduje 

s převládajícím směrem proudění během celého roku (viz obr. 4.2). V letních měsících 

se převládající směr větru mění v předevńím oblasti Balkánského poloostrova, a to ze 

západního na severozápadní. Příĉinou je pravděpodobně Íránská tlaková níņe, která 

se tvoří v letním období v oblasti Íránu. V urĉitých ĉástech Evropy se více prosazuje 

severní a severovýchodní proudění. V zimních měsících se Islandská tlaková níņe 

a Azorská tlaková výńe posouvají k jihu (Barry et Chorley, 1992), coņ se projevuje také 

na směru větru, který je typický pro oblasti, ve kterých se tyto tlakové útvary nacházejí.  

 

 

 

Obr. 4.2: Převládající směr větru v euroatlantické oblasti na hladině 850 hPa a) v jarním 

období; b) v letním období; c) v podzimním období; d) v zimním období 

a) b) 

c) d) 
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V oblasti Balkánského poloostrova a poloostrova Malá Asie se v zimě ĉásteĉně 

projevuje proudění vzduchu od jihozápadu. 

4.1.3  Regionální rozložení průměrné rychlosti větru 

Na tlakové hladině 850 hPa je dlouhodobá průměrná RV v euroatlantické oblasti 

znaĉně variabilní. Průměrná RV se v různých oblastech na tlakové hladině 850 hPa 

pohybuje v rozmezí 2–13 m/s. Nejvyńńích rychlostí dosahuje vítr nad oceánem mezi 

45° a 55° severní ńířky (viz obr. 4.3). Jedná se o oblast mezi Islandskou tlakovou níņí 

a Azorskou tlakovou výńí. V jádrech těchto tlakových útvarů jsou rychlosti větru niņńí. 

Nad Evropou rychlost větru klesá od severu k jihu, a také od západu k východu, coņ 

můņe souviset s větńí ĉetností výskytu frontálních cyklón v severní polovině Evropy. Ty 

se utvářejí nad oceánem, postupují směrem nad pevninu a tam se postupně vyplňují 

a zanikají (Vysoudil, 1997). Patrné je také slabńí maximum RV nad Středozemním 

mořem. 

S rostoucí výńkou nad zemským povrchem rostou průměrné RV. Dlouhodobá 

průměrná RV v euroatlantické oblasti na tlakové hladině 850 hPa je 8 m/s, na hladině 

700 hPa 9,8 m/s, na hladině 500 hPa 14 m/s a na hladině 300 hPa 21 m/s. RV na 

tlakové hladině 300 hPa je přibliņně 2,6krát vyńńí neņ na hladině 850 hPa. Rozdíl mezi 

tlakovými hladinami 850 hPa a 700 hPa je malý, v některých oblastech roste

  

  

   

  

Obr. 4.3: Průměrná rychlost větru [m/s] v euroatlantické oblasti a) na hladině 850 hPa; 

b) na hladině 700 hPa; c) na hladině 500 hPa; d) na hladině 300 hPa 

a) b) 

c) d) 
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dlouhodobá průměrná RV mezi těmito hladinami o méně neņ 1 m/s. RV na niņńích 

hladinách roste předevńím v jiņní Evropě a ve Středomoří. Význam zeměpisné ńířky se 

s rostoucí výńkou sniņuje. Pokles RV směrem od severu k jihu je na tlakové hladině 

700 hPa méně výrazný. Naopak výrazněji se projevuje rozdíl v RV mezi oblastí nad 

Atlantikem mezi 45° a 55° severní ńířky a zbytkem euroatlantické oblasti. Od tlakové 

hladiny 500 hPa vliv zeměpisné ńířky na RV zcela zaniká. Ve vńech oblastech dochází 

k nárůstu RV vzhledem k tlakové hladině 700 hPa. Na tlakové hladině 300 hPa jiņ není 

vůbec patrný vliv kontinentu na RV. Vysokých rychlostí vítr ve velkých výńkách 

dosahuje stále nad Atlantikem mezi 45° a 55° severní ńířky, ale souĉasně také nad 

východním Středomořím a Blízkým Východem. Naopak nejniņńích rychlostí vítr 

dosahuje v oblasti Azorské tlakové výńe a také nad jihovýchodní Evropou a Ĉernomo-

řím (viz obr. 4.3d). 

4.1.4  Roční chod průměrné rychlosti větru 

Dlouhodobá průměrná RV v celé euroatlantické oblasti je na hladině 850 hPa 8 m/s. 

V jarních měsících ĉiní dlouhodobý průměr 7,8 m/s, v letních měsících 6,3 m/s, coņ je 

nejméně ze vńech roĉních období. V podzimních měsících se rychlosti větru opět 

zvyńují. Dlouhodobý průměr rychlostí větru pro podzimní měsíce v euroatlantické 

oblasti je 8,2 m/s, coņ je o 0,2 m/s více neņ představuje celkový dlouhodobý průměr. 

V zimním období jsou rychlosti větru v euroatlantické oblasti na hladině 850 hPa 

nejvyńńí, dosahují 9,7 m/s. 

 

  

 

Obr. 4.4: Průměrná rychlost větru [m/s] v euroatlantické oblasti na hladině 850 hPa 

a) v jarním období; b) v letním období; c) v podzimním období; d) v zimním období 

a) b) 

c) d) 
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Geografické rozloņení RV na hladině 850 hPa v jednotlivých roĉních obdobích 

odpovídá celoroĉním průměrům (viz obr. 4.4). V letních měsících dochází v celé euro- 

atlantické oblasti k poklesu RV. Naopak v zimních měsících dochází k nárůstu RV. 

K největńímu nárůstu RV dochází v oblasti Atlantiku a severní Evropy. Naproti tomu 

v oblasti Středomoří je nárůst RV v zimním období oproti celkovému průměru malý. 

4.2  Klimatologie specifické vlhkosti vzduchu 

v euroatlantické oblasti 

4.2.1 Regionální rozložení specifické vlhkosti vzduchu 

Na tlakové hladině 850 hPa se dlouhodobé průměry SVV v euroatlantické oblasti 

pohybují přibliņně v rozmezí 1,5–8 g/kg, přiĉemņ dlouhodobý průměr v celé euroatlan-

tické oblasti ĉiní 4 g/kg. SVV v euroatlantické oblasti na tlakové hladině 850 hPa klesá 

od jihu k severu (viz obr. 4.5). Nejvyńńích hodnot dosahuje v oblasti Azorské tlakové 

výńe. To zřejmě souvisí s velkým výparem z vodní hladiny v této oblasti. Jiné 

zákonitosti v rozmístění průměrných hodnot SVV na tlakové hladině 850 hPa nejsou 

patrné, neprojevuje se ani kontinentalita. SVV nad oceánem je ve srovnatelné 

zeměpisné ńířce velmi podobná SVV nad kontinentem. 

  

  

  

  

Obr. 4.5: Specifická vlhkost vzduchu [g/kg] v euroatlantické oblasti a) na hladině 850 hPa; 

b) na hladině 700 hPa; c) na hladině 500 hPa; d) na hladině 300 hPa 

a) b) 

d) c) 
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S rostoucí nadmořskou výńkou klesá teplota vzduchu, s ĉímņ souvisí také pokles 

SVV. Zatímco na tlakové hladině 850 hPa ĉiní dlouhodobý průměr SVV pro celou 

euroatlantickou oblast 4 g/kg, na tlakové hladině 700 hPa je to přibliņně 2,1 g/kg, na 

tlakové hladině 500 hPa 0,7 g/kg a na tlakové hladině 300 hPa uņ pouze 0,08 g/kg. 

Rozdíl ve SVV mezi tlakovými hladinami 300 hPa a 850 hPa je téměř padesátiná-

sobný. Z hlediska regionálního rozmístění dlouhodobých průměrů SVV s výńkou 

k výrazným změnám nedochází. Na tlakové hladině 700 hPa uņ není tak jasně patrný 

severojiņní gradient SVV, například v oblasti severní Afriky je SVV výrazně vyńńí neņ 

ve východním Středomoří. S dalńím nárůstem výńky se zvýrazňuje vliv Azorské tlakové 

výńe na SVV. 

4.2.2  Roční chod specifické vlhkosti vzduchu 

V průběhu roku rovněņ dochází k velkým změnám ve specifické vlhkosti vzduchu. 

Průměrná SVV v euroatlantické oblasti v jarních měsících ĉiní 3,4 g/kg, v letních 

měsících 5,5 g/kg, v podzimních měsících 4,3 g/kg a v zimních měsících 2,8 g/kg. 

Rozdíl ve SVV v euroatlantické oblasti na tlakové hladině 850 hPa mezi létem a zimou 

je tak přibliņně dvojnásobný. Regionální rozloņení SVV na hladině 850 hPa v jarních 

měsících přibliņně odpovídá celoroĉnímu průměru (viz obr. 4.6). SVV klesá od jihu 

k severu bez závislosti na zeměpisné délce. Ke změně dochází v letních měsících, kdy 

se projevuje vedle severojiņního také západovýchodní gradient, i kdyņ pouze 

v omezené míře. Příĉinou vyńńích hodnot SVV ve východní Evropě jsou zřejmě vyńńí 

průměrné teploty vzduchu, které ve východní Evropě v letních měsících panují ve 

 

  

 

Obr. 4.6: Specifická vlhkost vzduchu [g/kg] v euroatlantické oblasti na hladině 850 hPa 

a) v jarním období; b) v letním období; c) v podzimním období; d) v zimním období 

b) a) 

d) c) 
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srovnání s oblastí západní Evropy a Atlantiku ve srovnatelné zeměpisné ńířce. 

V podzimních měsících se geografické rozloņení SVV v euroatlantické oblasti zaĉíná 

otáĉet. V zimních měsících SVV na tlakové hladině 850 hPa v kontinentální Evropě 

roste od severovýchodu k jihozápadu. Nad oceánem zůstává zachován severojiņní 

gradient. 

4.3  Vliv veličin na tok vlhkosti 

V práci jsem jiņ uvedl, ņe Fq je závislý na větru a SVV. Směr Fq je přímo dán směrem 

větru. Vítr proudí v horizontálním i vertikálním směru, proto také směr Fq má 

horizontální a vertikální sloņku. Vertikální sloņkou směru Fq se v této práci nezabývám. 

Horizontální sloņka směru větru a tedy i směru Fq je popsána v kapitole 4.1, a to na 

jednotlivých tlakových hladinách. Na tlakové hladině 850 hPa je pak popsán také roĉní 

průběh směru větru v euroatlantické oblasti. 

Význam RV i SVV pro velikost Fq je stejný, neboť při vysoké RV a souĉasně 

nízké SVV je tok vlhkosti malý, stejně jako při nízké RV a vysoké SVV. Jedním z cílů 

práce je urĉit, která z těchto veliĉin je více variabilní, a tudíņ její změny více ovlivňují 

změny velikosti toku vlhkosti. 

4.3.1  Vertikální rozdělení 

Průměrná RV směrem od zemského povrchu vzhůru stoupá, zatímco SVV klesá. 

Dlouhodobá průměrná RV v euroatlantické oblasti je na tlakové hladině 300 hPa 

2,6krát vyńńí, dlouhodobá průměrná specifická vlhkost vzduchu je zhruba 50krát niņńí. 

Podle Benca (2009) je velikost toku vlhkosti v gridovém bodě 50° s. ń., 15° v. d. na 

hladině 300 hPa 37krát niņńí neņ na hladině 850 hPa. Z těchto údajů je jasné, ņe ve 

vertikálním směru dosahuje větńí variability SVV, která také více ovlivňuje změnu 

velikosti Fq s výńkou. Souĉasně platí, ņe velikost Fq klesá s rostoucí nadmořskou 

výńkou a ņe tedy niņńí hladiny mají pro přenos vodní páry mnohem větńí význam. 

S rychlým poklesem SVV v atmosféře s výńkou souvisí nárůst normy N pro 

výpoĉet Np na jednotlivých tlakových hladinách. Pro tlakovou hladinu 850 hPa ĉiní 

norma 1 985,827, pro tlakovou hladinu 700 hPa 4 637,997, pro tlakovou hladinu 

500 hPa 20 783,22 a pro tlakovou hladinu 300 hPa 260 421,8 (viz obr. 4.7). S rostoucí 

výńkou se zvyńuje tempo růstu normy, a to zejména díky velmi nízkým hodnotám SVV 

ve velkých výńkách nad zemským povrchem. 

Vyńńí tlakové hladiny se vyznaĉují menńími rozdíly mezi maximy a minimy Np 

v dané hladině. Obr. 4.8 znázorňuje podíly velikosti Np v gridovém bodě, kde Np 

dosahuje na dané tlakové hladině maximální hodnoty, a velikosti Np v gridovém bodě, 

kde Np dosahuje minimální hodnoty. Pokles variability Np je nejvýraznějńí v niņńích 

nadmořských výńkách, od tlakové hladiny 500 hPa uņ k němu nedochází. Příĉinou 

velkých rozdílů Np v malých nadmořských výńkách je pravděpodobně velká míra 
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ovlivnění jednotlivých veliĉin zemským povrchem, tedy přítomností vodních ploch 

a reliéfem. S rostoucí výńkou tento vliv zaniká. Rozdíly mezi maximy a minimy RV se 

s rostoucí výńkou stále zmenńují. Rozdíly mezi maximy a minimy SVV se s rostoucí 

výńkou rovněņ zmenńují, ovńem na tlakové hladině 300 hPa je rozdíl ve SVV mezi 

maximem a minimem větńí neņ na hladině 500 hPa. Tab. 4.1 znázorňuje extrémní 

hodnoty průměrné RV a SVV v různých bodech zájmové oblasti. Zachycen je vņdy 

bod, ve kterém je průměr dané veliĉiny na dané tlakové hladině extrémní. 

 

Obr. 4.7: Závislost normy N na výšce 

 

Obr. 4.8: Podíl maximálních a minimálních hodnot Np v jednotlivých tlakových hladinách 
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Tab. 4.1: Charakteristiky extrémních hodnot rychlostí větru a specifických vlhkostí vzdu-

chu a jejich podílů 

 Rychlost větru  Specifická vlhkost vzduchu 

Tlaková 

hladina 

max. 

[m/s] 

min. 

[m/s] 

max./min.  max. 

[g/kg] 

min. 

[g/kg] 

max./min. 

850 hPa 12,1 1,7 7,3  6 1,3 4,7 

700 hPa 14,5 5,8 2,5  3,8 1,1 3,3 

500 hPa 20 9,3 2,1  1 0,43 2,4 

300 hPa 28,4 15 1,9  0,13 0,051 2,5 

4.3.2 Regionální rozdělení 

Z hlediska regionálního rozdělení Np v euroatlantické oblasti je jasně patrný nárůst 

významu RV na velikost Fq směrem od jihu k severu a naopak nárůst významu SVV 

v opaĉném směru (viz obr. 4.9). To souvisí s vyńńími RV v severních oblastech 

a vyńńími SVV v jiņních oblastech (srovnej obr. 4.3, 4.5). Dalńí zákonitosti Np jsou 

následující: 

1. Nad oceánem v severní polovině zájmového území má ve stejné zeměpisné 

ńířce na tvorbu Fq vyńńí vliv RV neņ nad pevninou. V severní polovině zájmové 

oblasti je patrný nárůst významu SVV směrem od západu k východu. Na jihu 

toto pravidlo neplatí. Rozdíl v Np mezi oceánem a pevninou klesá s rostoucí 

výńkou, ale i na tlakové hladině 300 hPa je stále patrný. 

2. RV má na velikost Fq největńí vliv v oblasti severního Atlantiku, na sever od 

Islandu. S rostoucí nadmořskou výńkou se maximum vlivu RV posouvá 

k západu. Np v oblasti maximálního vlivu větru na velikost Fq s rostoucí 

nadmořskou výńkou klesá. Zatímco na hladině 850 hPa ĉiní Np v oblasti 

severního Atlantiku aņ 2,04, na hladině 700 hPa klesá na 1,57 a na hladině 500 

hPa na 1,44. S dalńím růstem výńky uņ Np v oblastech maximálního vlivu větru 

neklesá, na hladině 300 hPa ĉiní 1,47. Na této hladině se navíc oblast 

maximálního vlivu RV nenachází v severním Atlantiku, ale v oblasti Blízkého 

Východu. 

3. SVV má na velikost Fq na niņńích hladinách největńí vliv v oblasti východního 

Turecka. Na tlakové hladině 850 hPa dosahuje v této oblasti Np hodnoty pouze 

0,15. Na hladině 700 hPa uņ se Np nad východním Tureckem zvyńuje na 0,33. 

S dalńím nárůstem výńky v této oblasti zaĉíná vzrůstat vliv RV, který dokonce 

na tlakové hladině 300 hPa jiņ dominuje nad významem SVV. Z tohoto důvodu 

se minimum Np, a tedy maximum významu SVV na velikosti Fq přesouvá. Na 

hladině 500 hPa leņí toto minimum v oblasti severní Afriky, kde Np dosahuje 
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hodnoty 0,55 a na hladině 300 hPa leņí v oblasti Azorské tlakové výńe, kde Np 

ĉiní 0,49. 

4. Hranice mezi oblastmi s převládajícím vlivem RV a SVV leņí nad pevninou 

přibliņně na 50. rovnoběņce, nad oceánem přibliņně o 7° jiņněji.  

5. Patrný je také vliv vnitřních moří a reliéfu na velikost Np. Na niņńích hladinách 

má nad vnitřními moři větńí význam na tvorbě Fq rychlost větru. Od hladiny 

500 hPa jiņ není vliv vnitřních moří zřetelný. Urĉitý nárůst významu SVV je 

patrný na tlakové hladině 850 hPa ve vysokohorských oblastech, jako jsou 

Alpy, Balkán nebo Skandinávské pohoří. V těchto oblastech jsou zaznamená-

vány vyńńí SVV, ale přitom niņńí RV. Na vyńńích hladinách rozdíl mezi vysoko-

horskými oblastmi a zbytkem pevniny zaniká.  

6. V oblasti nad východním Balkánem dosahuje Np oproti okolnímu území na 

vyńńích hladinách niņńích hodnot. Tato oblast je ve větńích výńkách 

charakteristická vyńńí SVV a ĉásteĉně niņńí RV. Anomálie nad východním 

Balkánem se projevuje zejména na tlakové hladině 500 hPa. S dalńím růstem 

výńky zaniká.  

7. Druhou oblastí, ve které Np neodpovídá okolním hodnotám, je oblast 

východního Středomoří, vĉetně přilehlého pobřeņí, kde naopak dosahuje 

výrazně vyńńích hodnot. Tato anomálie se objevuje na tlakové hladině 500 hPa 

a na rozdíl od anomálie nad východním Balkánem se s rostoucí výńkou dále 

prohlubuje. 

 

  

 

 

Obr. 4.9: Np v euroatlantické oblasti a) na hladině 850 hPa; b) na hladině 700 hPa; c) na hla-

dině 500 hPa; d) na hladině 300 hPa 

d) c) 

b) a) 
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Niņńí hodnoty Np ve vysokohorských oblastech na hladině 850 hPa jsou dány 

předevńím niņńími RV. Niņńí RV ve vysokohorských oblastech jsou způsobeny drsností 

reliéfu. Naměřené hodnoty RV jsou výrazně ovlivněny polohou měřicích stanic. Tlaková 

hladina 700 hPa jiņ leņí mimo oblast, kde by bylo v menńím měřítku vzduńné proudění 

nějak výrazně ovlivňováno reliéfem, a proto se také anomálie Np ve vysokohorských 

oblastech na této hladině jiņ neprojevují. 

Zajímavé je podívat se na hodnoty RV a SVV v oblastech naměřených extrémů, 

coņ by mohlo objasnit konkrétní vliv těchto veliĉin na velikost Fq. V oblasti severního 

Atlantiku, kde Np dosahuje maximálních hodnot, dosahuje RV na hladině 850 hPa 

8,3 m/s, na hladině 700 hPa 9,7 m/s a na hladině 500 hPa 13,5 m/s. Ani v jednom 

z těchto případů se nejedná o maximální RV v zájmové oblasti, které je na vńech 

tlakových hladinách dosahováno v oblasti nad Atlantikem mezi 45° a 55° severní ńířky. 

Rychlost větru nad Atlantikem mezi 45° a 55° severní ńířky je v průměru o 5 m/s vyńńí 

neņ v oblasti, kde je dosahováno maximálních hodnot Np. 

Specifická vlhkost vzduchu dosahuje v severním Atlantiku na hladině 850 hPa 

2 g/kg, na hladině 700 hPa 1,3 g/kg a na hladině 500 hPa 0,45 g/kg. Ani v případě SVV 

se v severním Atlantiku nejedná o oblast extrémních hodnot. Nejmenńí SVV je na 

vńech hladinách dosahováno nad Grónskem. 

Na niņńích hladinách dosahuje Np minimálních hodnot v oblasti východního 

Turecka. Tentokrát ovńem platí, ņe oblast minimálních hodnot Np je souĉasně oblastí 

minimálních hodnot RV. Rychlost větru v této oblasti dosahuje na hladině 850 hPa 

pouze 1,7 m/s, na hladině 700 hPa 5,8 m/s. SVV dosahuje v této oblasti na hladině 

850 hPa vysokých hodnot, byť ne maximálních. Těch je dosahováno v oblasti Azorské 

tlakové výńe. Na vyńńích tlakových hladinách se minimum Np posouvá k západu. Na 

nízké hodnotě Np se podílí jak nízká rychlost větru, tak vysoká specifická vlhkost 

vzduchu. 

Z uvedených zákonitostí je patrné, ņe extrémních hodnot Np nemusí být 

dosahováno v oblastech extrémů veliĉin, z kterých je odvozen Fq. Zajímavostí je, ņe 

zatímco v oblasti na sever od 55. rovnoběņky s rostoucí zeměpisnou ńířkou klesá RV, 

význam RV na tvorbě Fq roste. To znaĉí relativně větńí závislost velikosti Fq v této 

oblasti na SVV. Ve větńině ostatních oblastí vńak vysoké hodnoty Np téměř kopírují 

oblasti vysokých RV. Z toho plyne větńí míra ovlivnění velikosti Fq rychlostí větru oproti 

specifické vlhkosti vzduchu. 

4.3.3 Roční chod 

Tato ĉást práce se věnuje roĉnímu chodu Np na tlakové hladině 850 hPa. Zkoumá 

regionální rozloņení Np v zájmové oblasti v jednotlivých roĉních obdobích a také se 

zaměřuje na roĉní chod Np ve dvou vybraných gridových bodech. 
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V průměru má RV na velikost Fq největńí vliv v zimě, zatímco SVV v létě (viz 

obr. 4.10). Průměrný podíl RV a SVV pro jarní měsíce ĉiní 2 279, pro letní měsíce 

1 149, pro podzimní měsíce 1 902 a pro zimní měsíce 3 422. 

 

Obr. 4.10: Roční chod průměrného podílu rychlosti větru a specifické vlhkosti vzduchu 

na tlakové hladině 850 hPa 

Roĉní chod obou veliĉin, které se na tvorbě Fq podílejí, tomu odpovídá (viz 

tab. 4.2). Průměrná RV je nejvyńńí v zimě a nejniņńí v létě, naopak průměrná SVV je 

nejvyńńí v létě a nejniņńí v zimě. Obě veliĉiny pak dosahují vyńńích hodnot na podzim 

neņ na jaře. Rozdíl mezi jarem a podzimem je větńí u SVV neņ u RV, a proto má na 

podzim SVV na velikosti Fq větńí podíl neņ RV. To je zřejmě dáno tepelnou 

setrvaĉností oceánu, který je na podzim teplejńí neņ na jaře, a tudíņ se z něj odpařuje 

více vody (Roth, 1999). 

Tab. 4.2: Průměrné hodnoty rychlostí větru a specifických vlhkostí vzduchu v průběhu 

roku 

Roční období Rychlost větru [m/s] Vlhkost vzduchu [g/kg] 

jaro 7,8 3,4 

léto 6,3 5,5 

podzim 8,2 4,3 

zima 9,7 2,8 

Geografické rozloņení Np na hladině 850 hPa v euroatlantické oblasti se v jarních 

a podzimních měsících podobá celoroĉnímu průměru (srovnej obr. 4.9a a 4.11). K vý-

razným změnám vlivu jednotlivých veliĉin na velikost Fq dochází v letních měsících. 
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Letní období je charakteristické výrazným nárůstem vlivu SVV. V celé euroatlantické 

oblasti dochází k poklesu průměrné RV a souĉasně k nárůstu průměrné SVV (srovnej 

obr. 4.4b, 4.6b). Téměř v celé zájmové oblasti převládá vliv SVV na velikost Fq. 

Výjimkou je oblast severního Atlantiku jihozápadně od Islandu a východně od Grónska. 

Pouze v těchto oblastech je hodnota Np vyńńí neņ 1. V ostatních oblastech, vĉetně 

Grónska a celé severní Evropy, je hodnota Np menńí neņ 1. Oblastí s největńím vlivem 

RV na velikost Fq je oblast nad Atlantským oceánem 5° jiņně od Islandu. Zde Np 

dosahuje hodnoty 1,06. Zajímavostí je velký vliv SVV nad Grónskem. Np zde v letním 

období dosahuje hodnoty 0,48. Tato anomálie není způsobena vysokou SVV, která 

v této oblasti nevyboĉuje z typických hodnot pro oblast severního Atlantiku, ale nízkou 

RV typickou pro oblasti klimaticky stálých tlakových útvarů, v tomto případě Islandské 

tlakové níņe. 

V podzimním období se objevuje mírná odchylka od celoroĉního průměrného 

rozmístění Np ve východní Evropě, kde má oproti celoroĉnímu průměru na podzim 

větńí vliv RV, a také v severní Africe, kde má naopak vzhledem k celoroĉnímu průměru 

na podzim větńí vliv SVV. Zajímavostí je v podzimním období velký vliv RV nad 

Grónskem. Zatímco v letním období zde vysoce převaņuje vliv SVV, na podzim se 

situace zcela otáĉí a tato oblast je oblastí, ve které je z celého zájmového území 

nejvyńńí Np. Ten dosahuje hodnoty 2,41. Důvodem dominance RV v oblasti nad 

Grónskem v podzimních měsících je velmi nízká SVV, která zde na podzim dosahuje 

pouze 3,4 g/kg, coņ je nejméně z celé zájmové oblasti (srovnej obr. 4.6c a 4.11c). 

 

  

 

Obr. 4.11: Np v euroatlantické oblasti na hladině 850 hPa a) v jarním období; b) v letním 

období; c) v podzimním období; d) v zimním období 

d) c) 

b) a) 
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V zimním období má dominantní vliv na velikost Fq rychlost větru. Zimní období 

je charakteristické velkým rozdílem mezi severními a jiņními oblastmi (viz obr. 4.11d). 

V oblasti nad Grónskem dosahuje Np hodnoty 5,1 a potvrzuje se tak velký rozdíl ve 

významu jednotlivých veliĉin mezi létem a zimou v této oblasti. Zatímco v létě téměř 

v celé euroatlantické oblasti dominovala SVV, dominance RV v zimě tak vńeobecná 

není. V řadě oblastí má i v zimě na tvorbu Fq větńí vliv SVV. Jedná se o oblast 

Atlantiku na jih od 35. rovnoběņky, západu severní Afriky, Blízkého Východu a Tu-

recka, severní Itálie a jihu Balkánského poloostrova. Vńechny tyto oblasti jsou typické 

nízkými RV v zimě. Zajímavou anomálií je mírně větńí vliv SVV v zimním období 

v oblasti severní Itálie. Tato oblast leņí v závětří Alp, a proto jsou zde nízké RV. Dalńí 

odchylkou od celoroĉního normálu je v zimním období větńí dominance RV ve 

východní Evropě. Ta je způsobena niņńími SVV, které ve východní Evropě v zimním 

období, ve srovnání s jinými oblastmi, panují. 

Nyní se budu věnovat roĉnímu chodu Np ve dvou konkrétních gridových bodech. 

Cílem je zjistit, zda se roĉní chod Np lińí v různých ĉástech zájmové oblasti. Zvolenými 

body jsou bod o souřadnicích 70° s. ń., 17,5° z. d., coņ je bod, ve kterém má z celé 

zájmové oblasti na velikost Fq největńí vliv RV, a bod o souřadnicích 40° s. ń., 

40° v. d., ve kterém má největńí vliv SVV (viz obr. 4.9). První bod se nachází v sever-

ním Atlantiku severně od Islandu, druhý v severovýchodním Turecku. 

V severním Atlantiku dosahuje Np průměrné hodnoty 2,04, v severovýchodním 

Turecku 0,15. Hodnota 0,15 znaĉí více neņ třikrát větńí vliv SVV v severovýchodním 

Turecku oproti vlivu RV v severním Atlantiku. Základní roĉní chod Np je v obou 

sledovaných bodech podobný (srovnej obr. 4.12 a 4.13). V Turecku je větńí rozdíl ve 

významu jednotlivých veliĉin pro velikost Fq mezi zimou a létem a také relativně větńí 

vliv SVV na podzim. Nejzajímavějńí je ovńem skuteĉnost, ņe zatímco v severním 

Atlantiku dochází v létě k vyrovnání vlivu jednotlivých veliĉin na velikost Fq, v Turecku 

zůstává i v zimě zachován výrazný vliv SVV na velikost Fq. 

 

Obr. 4.12: Roční chod Np na hladině 850 hPa v gridovém bodě 70° s. š., 17,5° z. d. 
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Obr. 4.13: Roční chod Np na hladině 850 hPa v gridovém bodě 40° s. š., 40° v. d. 

4.3.4 Výraznost ročního chodu 

Zajímavé je také provést srovnání velikosti Np mezi jednotlivými roĉními obdobími 

v různých ĉástech zájmové oblasti. Největńí rozdíl mezi Np v zimě a v létě je v oblasti 

Grónska, kde podíl Np v zimě a v létě ĉiní 9,83 (viz obr. 4.14). Jedná se tedy o oblast 

s největńí sezonalitou vlivu jednotlivých veliĉin na velikost Fq. Naopak nejmenńí 

sezonalitu vykazuje oblast Azorské tlakové výńe. Podíl Np v zimě a v létě zde ĉiní 

pouze 1,33. Obecně se na sezonalitě projevuje vliv kontinentality klimatu, výraznost 

roĉního chodu roste s rostoucí vzdáleností od oceánu. Mírný nárůst sezonality lze 

pozorovat směrem od jihu k severu. 

 

Obr. 4.14: Sezonalita Np v euroatlantické oblasti na hladině 850 hPa, vyjádřená podílem 
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Téměř v celé zájmové oblasti platí, ņe velikost Fq je na jaře více závislá na RV 

neņ na podzim. Výjimkou je pouze oblast východní Evropy a některých dalńích malých 

území, kde má naopak na velikost Fq rychlost větru větńí vliv na podzim (viz obr. 4.15). 

 

Obr. 4.15: Podíl Np na jaře a na podzim 
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5.  SHRNUTÍ VÝSLEDKŮ A JEJICH DISKUZE 

Převládajícím směrem větru, a tudíņ převládajícím směrem toku vlhkosti, je v zájmové 

oblasti směr západní. Význam západního proudění s výńkou roste. Tato práce 

potvrzuje některé výsledky, kterých dosáhl ve své diplomové práci  Benco (2009). 

Podle Benca je ovńem západní proudění nejmarkantnějńí na hladině 850 hPa a s ros-

toucí výńkou dominance západního proudění klesá. Při pouņití jiné metodiky 

v předkládané práci vńak docházím k závěru, ņe význam západního proudění naopak 

s výńkou roste. Tento rozdíl je způsobený jinou pouņitou metodou pro urĉení 

převládajícího směru větru. Benco vycházel z ĉetnosti výskytu jednotlivých směrů 

proudění, zatímco já vyuņívám dlouhodobý průměrný směr proudění. Rozdíl mezi 

předkládanou prací a diplomovou prací Benca je také v zájmové oblasti. Moje práce se 

zabývá celou euroatantickou oblastí, zatímco Bencova jedním konkrétním gridovým 

bodem. 

Základní hypotézou této práce bylo, ņe s rostoucí zeměpisnou ńířkou a výńkou 

nad zemským povrchem bude tok specifické vlhkosti více závislý na rychlosti větru. 

Tato hypotéza se potvrzuje. Práce zároveň tento nárůst významu rychlosti větru 

kvantifikuje. Růst významu rychlosti větru se s rostoucí výńkou zrychluje. 

Základní regionální rozloņení významu jednotlivých veliĉin je stejné na vńech 

hladinách. Na vńech hladinách s rostoucí zeměpisnou ńířkou roste význam rychlosti 

větru na úkor specifické vlhkosti vzduchu. Ze zjińtěných výsledků je pak moņné zjistit 

jeńtě dalńí zákonitosti regionálního rozmístění Np. Na niņńích hladinách je patrný větńí 

vliv rychlosti větru nad Atlantským oceánem a vnitřními moři. Vliv vnitřních moří 

s rostoucí výńkou klesá a postupně zcela zaniká. Význam oceánu rovněņ klesá. Na 

vysokých hladinách uņ je Np ovlivňován prakticky pouze zeměpisnou ńířkou a hlavními 

tlakovými útvary. 

Dalńím zjińtěním této práce je postupné vyrovnávání regionálních rozdílů ve vlivu 

jednotlivých veliĉin na velikost toku specifické vlhkosti s rostoucí výńkou nad zemským 

povrchem, avńak pouze do tlakové hladiny 500 hPa. Tento pokles heterogenity je 

patrně způsoben postupným poklesem vlivu reliéfu a vodních ploch na jednotlivé 

veliĉiny. Vliv povrchu od hladiny 500 hPa výńe zcela zaniká. 
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Dalńí hypotézou této práce bylo, ņe v teplé ĉásti roku bude velikost toku 

specifické vlhkosti více ovlivňována specifickou vlhkostí vzduchu, zatímco v chladné 

ĉásti roku rychlostí větru. Také tato hypotéza se potvrzuje. V letním období v celé 

euroatlantické oblasti, s výjimkou plońně málo významných oblastí v severním 

Atlantiku, převaņuje při tvorbě toku specifické vlhkosti specifická vlhkost vzduchu. 

V zimním období dominuje naopak rychlost větru, avńak rozsáhlé oblasti zůstávají 

i v zimě pod převládajícím vlivem specifické vlhkosti vzduchu. V jarním období je 

velikost toku specifické vlhkosti více ovlivňována rychlostí větru neņ na podzim, 

výjimkou je pouze ĉást východní Evropy a několik dalńích menńích území. 

Dalńí zákonitostí, kterou práce odhaluje, je vliv kontinentality na výraznost 

roĉního chodu Np. S rostoucí vzdáleností od oceánu se totiņ zvětńuje rozdíl mezi 

velikostí Np v létě a v zimě. Vńechny hypotézy, nastíněné v úvodu, tato práce potvrzuje 

a odhaluje řadu dalńích zajímavých zákonitostí. 

K výzkumu vlastností Np byly pouņívány geopotenciální hladiny, které neleņí 

v konstantní nadmořské výńce. Na regionální rozmístění a roĉní chod Np tak můņe mít 

vliv také nadmořská výńka, ve které se v jednotlivých oblastech a roĉních dobách tyto 

geopotenciální hladiny nacházejí. 

Np byl pro kaņdou tlakovou hladinu vytvořen pouze pro úĉely této práce a nelze 

jej aplikovat do jiné oblasti. Nejedná se o veliĉinu, kterou by bylo moņné aplikovat 

v jiných oblastech světa, neboť je vypoĉítán pouze na základě dat ze zájmové oblasti. 

Oblasti s průměrným Np v zájmové oblasti se neshodují s oblastmi s průměrným 

podílem rychlosti větru a specifické vlhkosti vzduchu z celosvětového hlediska. Np 

rovněņ není moņné aplikovat na různé tlakové hladiny a musí být pro kaņdou tlakovou 

hladinu poĉítán zvláńť. Tlakové hladiny pouņité v této práci byly totiņ zvoleny výběrově. 

Tato práce nepoĉítá s průměrnými hodnotami rychlosti větru a specifické vlhkosti 

vzduchu ve vertikálním průřezu atmosférou. Np by bylo moņné vypoĉítat na základě 

dat ze vńech výběrových tlakových hladin dohromady, avńak kromě popsaného 

problému by Np také hůře vystihoval regionální rozdíly. Hlavním cílem této práce bylo 

studium regionální diferenciace vlivů jednotlivých veliĉin na velikost toku specifické 

vlhkosti a tomu byl přizpůsoben postup při tvorbě Np. 
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6. ZÁVĚR 

Tato práce se zabývá pouze omezeným okruhem aspektů, které by bylo moņné u toku 

vlhkosti zkoumat a kterými se dosud nikdo nezabýval. Cílem bylo vytvořit trojrozměr-

nou popisnou klimatologii pole větru a specifické vlhkosti vzduchu v zájmové oblasti. 

Na jejím základě pak byl zkoumán podíl rychlosti větru a specifické vlhkosti vzduchu na 

velikost toku vlhkosti z hlediska prostoru a sezonality. 

Na tuto práci je moņné navázat studiem dalńích zákonitostí vlivu jednotlivých 

veliĉin na tok vlhkosti. Je moņné zkoumat například závislost podílu rychlosti větru 

a vlhkosti vzduchu na směru proudění nebo na velikosti toku vlhkosti. Tato práce se 

zabývá pouze průměrnými hodnotami jednotlivých veliĉin, avńak je moņné přejít ke 

studiu konkrétních termínů. Přispět k lepńí předpovědi extrémních sráņkových jevů by 

mohlo například stanovení vlivu jednotlivých veliĉin na tok vlhkosti v případech 

extrémních sráņek. Moņné je pouņít také opaĉný postup, tedy sledovat, zda v obdobích 

vysokého toku vlhkosti dochází souĉasně k vysokým sráņkám. Je moņné, ņe vysoké 

sráņky se budou při vysokých hodnotách toku vlhkosti vyskytovat pouze při dominanci 

jedné z veliĉin, které tok vlhkosti tvoří. Zajímavé by bylo například zkoumat, která 

veliĉina má dominantní vliv na velikost toku vlhkosti v případě extrémních sráņek 

v horských a která v níņinných oblastech a zda se vůbec tyto události nějak lińí. To vńe 

lze zasadit do prostorového rámce a hledat různé zákonitosti v jednotlivých oblastech 

Evropy. Samozřejmě nemusí zůstat jen u Evropy a přilehlé ĉásti Atlantského oceánu, 

ale výzkumy je moņné provádět pro různé oblasti po celém světě. 

Mimořádné toky vlhkosti lze sledovat také například v jednotlivých sezónách. Je 

moņné, ņe mimořádně velké toky vlhkosti způsobuje kladná odchylka jen jedné 

z veliĉin nebo ņe se dominance té ĉi oné veliĉiny během vysokých hodnot toku vlhkosti 

mění během roku. Zkoumat by bylo moņné také například dráhy vlhkosti. Nelze 

vylouĉit, ņe extrémním sráņkám například v oblasti Ĉeské republiky předchází zvýńený 

tok vlhkosti v jiné ĉásti Evropy. 

Tok vlhkosti je zkrátka neprobádanou veliĉinou, která nabízí řadu moņností 

dalńího výzkumu.  
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