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1. Uvod

Atmosféricky aerosol je suspenzi kapalnych nebamyevcastic nebo jejich sosi

v atmosfée. Castice dosahuji v pméru velikosti 0.001 — 10 mikroméitr
Troposférické aerosoly se mohou dostavat do ovzzei&vych firozenych zdraj
nebo ze zdrdj antropogennich. Uvidbvani oxidu dic¢itého ze spalovani fosilnich
paliv a organického a elementarniho uhliku ze s@alb biomasy, jsou hlavni
antropogenni zdroje aerosolu.

Primérni aerosoly majitpmy emisni zdroj (prach z loimnebo z fdy, casteky
moiské soli pi vinobiti, vulkanicky popel p sope&nych erupcich). Sekundarni
aerosoly vznikaji chemickymi reakcemi latek v atfétes které pemeni plyny na
castice — tzv. konverze plynna ¢astice (vznik nitrat oxidaci oxidi dusiku nebo
sirani z oxidu sficitého).

Atmosféricky aerosol je idezitou sloZzkou atmosféry a podili se na vyznamnych
atmosférickych &ich, jako je tvorba a vypadavani srazek, vzniloébemického
smogu nebo radéai bilance Zems. Aerosoly mohou ovlivnit radiéi bilanci Zend
dvéma zmsoby. Jednak prastdnictvim absorpce a rozptylu kratkovinného a
dlouhovinného z&ni — tzv. pimy inek. Nebo slouZi jako konderira jadra, na
kterych se tvii zarodky vodnich kapkek. Aerosoly tak mohou ovlivovat utvédeni,
mnozstvi, délku existence a rathavlastnosti mrak — tzv. nepimy (inek.

Ve své praci jsem se z&hl na tyto mechanismy, kterymi aerosoly owliyi
radiani bilanci Zen§. Ze sodasného poznéni vyplyva, Zéimy radigni &inek
pusobi ochlazovani. Népny kinek je stale jegtnejasny, ale prawpodobré vede
také k ochlazovani zemského povrchu. Je tedym@, Ze aerosoly hrajiakzitou

roli v globalnim klimatickém systému.



2. Atmosféricky aerosol

Atmosférickym aerosolem se rozumi vSechny pevnepalkécaste&ky vyskytujici
se vzemském ovzduSi. Mezi aerosolowdmpsi v atmosfée paitame mdni a
prachovécastice, jemné krystalky nmigkych soli, vulkanicky popel, kosmicky prach
pronikly do zemského ovzduSi, produktyitmi meteorii, mala seminka rostlin,
pylova zrna, bakterie, vytrusy, spory, produkty padu rostlin apod. Uvedené
piiklady jsou sotiasti girozeného atmosférického aerosolu. V posledniédb
vénovana velka pozornost aerasol antropogenniho gvodu. Ty vznikaji jako
produkty gimé nebo nefmé lidské aktivity (i dalni nebo pémyslové cinnosti,

v dopra¥, v zengdélstvi, v disledii vytapeni budov, apod.). iesné odliSeni
antropogennich aipozenych zdraj neni vzdy mozné. kfe se stat, Ze se do
ovzdusi dostanotidstice stejnych fyzikalnich a chemickych vlastnagtfirozenych
nebo antropogennich zdéoj Prikladem mohou byt {mni casté&ky, které jsou
souasti girozeneho atmosférického aerosolu, ale mohou s dakovzdusi dostat
zesilenim ¥trné eroze nevhodnym zedtlskym obhospodavanim Bedn&, 2003).
Aerosolové castice mohou v atmogf pisobit jako kondenzai jadra ¢asteky
hygroskopickych soli, ¢které typy ko) nebo jako krystalizai (ledova) jadra.
Dale mohou mit zrmy vyznam v souvislosti se zeslabovanim staflgo z&eni

zemskym ovzdusSim, snizovanim dohlednosti apeldr{&, 2003).

2.1. Velikost a dleni aerosolovychtastic

Jednim z nejilezitéjSich parametfr ovliviiujicim chovani aerosblje velikostéastice
aerosolu. Jejich velikost se pohybuje atkalika nanomeit (nm) az po desitky
mikrometi (um). Pimérna velikostcastic se pohybuje kolem 0y8n a jsou tedy
okem nepogehnutelnéCastice mohou #mit svoji velikost a sloZeni kondenzaci par
nebo evaporaci, koagulaci s jinyitéisticemi, chemickymi reakcemtastice mensi
nez lum v priméru maji v atmosfi koncentraci &kolik desitek az &olik tisic na

1 cm3. Aerosoly s imérem WtSim nez Jum maji WtSinou koncentraci mensi nez 1
na cm? (Hinds, 1999; Seinfeld, 2006).

Aerosoly mohou byt gleny podle jejich fyzikalnich vlastnosti a podle ahanisni
jejich vzniku (Hinds, 1999; Seinfeld, 2006).



Bioaerosol - mrtvé nebo Zijicfastice, které pochazeji z Zivych organisnvezi
bioaerosoly mzemerfadit viry, bakterie, houby a produkty organispakou jsou
spory hub nebo pylova zrna.

Mraky - viditelny aerosol s jagrdefinovanymi hranicemi téeny drobnymi vodnimi
kapickami a ledovymi krystalky s pmérem 0,001 mm.

Prach - suspenze pevnyc¢lstéek produkovanych mechanickym rozruSovanim
materialu (drcenim, brouSenim nebo rozpadem nadu¢riAerodynamicky gmer
castic gresahuje velikost im. Tyto nepravideln€astice mohou byt&sSi nez 100
pm.

Dym - pevné&astice generované kondenzaci par nebo plynnychuktipdpalovani.
Tyto castice jsowasto shluky nebo provazce primarnighstic. Jejich velikost se
obycejr¢ pohybuje pod 0,0pm.

Opar - atmosféricky aerosol, ktery owliyje viditelnost a mize se skladat
z kombinaci vodnich kagek, polutani a prachu. Aerodynamicky jmér c¢astic je
mensi nez um.

Mlha - kapalné&astice aerosolu vzniklé kondenzaéégycenych par nebo atomizaci
kapaliny v atmosfi@ blizko zemskému povrchGastice maji kulovy tvar a dosahuiji
velikosti desetin mikrometru az 2@n.

Smog — termin pro viditelné z&igteni atmosféry hlavk v méstskych oblastech. Je
to odvozenina ze slov smoke a fog (k@ mlha). Fotochemicky smog oznige
aerosol vytveéeny v atmosfée za intenzivniho slugaiho zdeni pisobenim na
uhlovodiky a oxidy dusikiuCéastice jsou obeémensi nez 1 nebojn.

Kour — viditelnécastice pochazejici z nedplného spalovani uhliyehirspalitelnych
materiaf. Castice jsou kapalné nebo pevné atnpru mensi nez im. Mohou
tvorit aglomeraty.

Sprej —¢asteky aerosolu pochazejici z mechanického rozruSoxapealiny. Typicky
vznika @i vinobiti na vodni hladitt Céastice dosahuji velikostistsi nez &kolik
mikrometi.

Velikost, tvar a hustotaastic jsou nejllezitéjSi parametry ovlisujici chovani
aerosolu v atmosfé. Rizr¢ velké castice se budou ve vzduchu chovéagrg.
Napriklad ¢astice o velikosti blizké velikosti molekuly vzducii0,37 nm) se bude
pohybovat v ovzduSi hlagnBrownovym pohybem danym zejména difuzi, naproti
tomu pohybéastice viditelné okem budeda@n silami setrvénosti a gravitace. Popis

Castice je omezen na d&enou fyzikalni vellinu, jejimz netitelnym nebo



spaitatelnym indexem je ekvivalentni gomér ¢astice. Ekvivalentni gmer ¢astice

je definovan jako @meér hypotetické kulovéiastice o standardni gmé hustat
(1000 kg/m3), ktera ma stejnou hodnotdremé fyzikalni veliiny jako sledovana
castice. Druhy ekvivalentnich jméra jsou odvozeny od chovani nebo vlastnosti
¢astice. Nafiklad @i popisu pohybu aerosolu v atmasfée dilezitou fyzikalni
charakteristikou jeji padova rychlost. Tento pohjgbdan rovnovahou silového
pusobeni nacastici mezi silou gravitai a silou teci. RisluSnym ekvivalentnim

praimérem je aerodynamicky pmer (Branis, 2009).

2.2 Velikostni distribuce aerosolu

Jednotlivécastice jsou charakterizované ekvivalentnim aeraaycieym primérem.
Atmosféricky aerosol je souborem velikéhasfuocastic (stovky az miliony / cm3) a
raizné velikosti (rozsah az Badi). Je nevhodné charakterizovat kazdiastici
souboru, ale je lepSi &it pocet, povrch nebo hmotnostastic ve vybranych
velikostnich skupinach (stanovit velikostni distiib ¢astic aerosolu). Velikostni
distribuci Ize poté firadit vhodné statistické rozigni dat, které Ize charakterizovat
stanovenim fislusnych charakteristik (Branis, 2009).

Distribuci povrchucéastic ukazuje obrazek 1. Diribuce je trimodalni, se dma
mody v oblasti jemnyclastic aerosolu a jednim modem v oblasti hrubyastic.
Hranice mezi jemnymi a hrubymiasticemi je fiblizné¢ 2,5um. U jemnychcastic se
rozliSuji mody nukle&ni (20 nm) a akumutai (300 nm) (Branis, 2009).

Castice nuklegniho modu vznikaji § vysokoteplotnich procesech eai, taveni
rud, kowi,, svaovani) a fotochemickych reakci v atmasféKondenzaci horkych par
vznikaji primarni kulovécastice, které vzajemnou koagulaci vytvéetzovité
agregaty a jejich shluky, nebo mohou koagulov&ssicemi akumukaniho modu.
Tyto castice pevladaji co do p&iu, ale vzhledem ke své malé velikostiifvpouze
malou ¢ast aerosoluCéstice jsou vtomto modu velmi reaktivni a jejicbbe
setrvani v atmosfé se pohybuje pouze od fite po desitky minut. Doba setrvani
zavisi na velikosti¢astic a exponenci&nklesa s rostouci koncentrac¢astic,
se kterymicastice nebo jejich agregaty koagulustice se odstiaji z atmosféry
hlavre vymytim, vyprSenim a difazi (Branis, 2009).

Castice akumukniho modu tvéi prevaznou ¢ast povrchu a podstatnodést

hmotnosti atmosférického aerosolu. Vznikaji hkawondenzaci plyin (konverze



plyna na ¢éstice), chemickymi reakcemi. Dale mohoutssat kondenzaci vody a
jinych par na jiz existujictastice a koagula@éstic nuklearniho modu.&&inou se
jedna a sekundarni aerosol. Jejich doba setrv&adm& dny az tydny, a proto jsou
castice akumukinino modu nejpeetrejSi skupinou aerosblv troposfée. Odstrauji
se v mokré depozici vyprsenim nebo vymytim (Bra2@)9).

Mod hrubych¢astic tvdi castice vzniklé mechanickymi procesy. iPatem prach
vznikly vétrem nebo dopravni a stavelgimnosti, @i spalovani uhli nebo zpracovani
rud nebocastice resuspendované. NejmenSi mechanicky gemgr@astice maji
pramér vétSi nez 0,6um. Toto omezeni velikosti je dano adheznimi silan@zi
¢asticemi acasticemi a povrchem, na kterém ulpivaji.cébtic s aerodynamickym
primérem mensim nez 1m se jednotlivéastice neuvolnigtrem , ale pouze jejich
shluky nebo vrstvy. Doba setrvani v atmosf§e vysledkem rovnovahy mezi
sedimentaci a turbulentnim promichavanimiizgmni vrst¢ atmosféry. Ve vySce
do 1 km se udrzfadow nekolik hodin aZ ®kolik dni. Céstice jsou z atmosféry
odstraiovany kron¢ mokré depozice v poddbvymyti také impakci, intercepci a

sedimentaci (Branis, 2009).

2.3 Depozice aerosdl

Aerosolovécastice jsou z atmosféry odstewvany atmosférickou depozici. Je to
velice dilezity proces santisténi atmosféry, ktery umalije p‘echazet aerosinin

do jinych slozek progedi (hydrosféry, litosféry, pedosféry, boosféryydgaféry).
(Hanova, 2004)

Atmosféricka depozice ma 2 slozky - mokrou a suchou

Mokra depozice je spojena se srazkami vertikalnfdds’, snih kroupy) nebo
horizontalnimi (namraza, jinovatka, mliha ).

Pfi suché depozici dochézi kgstupu latek z ovzdusSi na vegetaci, zemsky povrch
nebo maskou hladinu pomoci proagssedimentace, impakce nebo absorpce na
povrchy latek.

Sucha depozice probiha neustale, zatimco mokrazaepge epizodickd. Sucha
depozice pevlada v blizkosti emisnich zdtoj(ve nestech, v pimyslovych
aglomeracich a vjejich blizkosti). Mokra depozige vyznamgjSi v tzv.

pozal’ovych oblastech (oblastech bez vyznamnych vilastrdebji) (Hanova, 2004).
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Céstice akumukniho modu slouZi jako konderizd jadra pro vznik srézek nebo
jsou vymyty z podobkné vrstvy, kdy jsou zachytavany kapkami deSachyt
aerosolu da®vou kapkou je komplikovany procesg¢ibnost zachytu roste s dobou a
intenzitou de&, s mistem padové rychlosti a poklesemamperu defové kapky
(Branis, 2009).

2.4 Vertikalni distribuce

Hmotnost aerosolu v atmoséukuje predevsim fitomnostéastic hrubého modu,
jehoz doba setrvani je dana zejména sedimentaofo Re vertikalni distribuce
hmotnosti aerosolu v tropo$& monotonni funkci vysky nad terénem. V delSim
c¢asovém horizontu obeérplati, Ze hmotnostni koncentrace aerosolu v ati®sf
exponencialé klesa se vzdalenosti od povrchu az dét@rvysky, kterd zavisi na
druhu povrchu a obsahu vodni pary nad terénem. jPadoncentrace prakticky
konstantni (Branis, 2009).

Na rozdil od hmotnosti aerosolu, vertikalni disiib pd@tu castic v troposfie nema
tak jednoduchy pibéh (obrdzeké. 2). S rostouci vySkou nad terénenize paet
¢astic s rostouci vyskou klesat nebo stoupat. Tdajeo hlave lokalni velikostni
distribuci aerosolu.

Prizemni pdetni koncentracéastic na pozéiovych stanicich nad kontinentem se liSi
asi v rozsahu jednohi@du a je dana z velké&sti gitomnosti¢éastic hrubého modu
odstraiovaného z atmosféry zejména gravitaci. Proto stowes vzdalenosti od
povrchucetnostcastic klesa. Naopak nad ms&ou hladinou jsou gatesni patetni
koncentrace ve zdaém rozptylu a velikostni distribuce mohou byt dastliSné.
Prevladaji-li ¢astice ultrajemného aerosolu, pak s rostouci vmdaté od povrchu
dochazi vlivem snizené intercepce s povrchem kgsoklrychlosti Ubytkwstic,
ktery neni kompenzovan grautd sedimentaci &etnost aerosolu roste. Pro polarni
oblasti je charakteristicka nizka gae:ni koncentrace a nizka variabilita velikostni
distribuce dand omezenymdem zdrogi (Branis, 2009).

Cetnost aerosolu exponenciélroste nebo klesa se vzdalenosti od povrchu aZ do
vySKky, ktera je zavisla na typu povrchu zenV pripadd marské hladiny se jeji
hodnota pohybuje vrozmezi 290-440 m. V kratSéasovych intervalech (dny,

hodiny) se ale e hmotnost nebo petnost aerosolu s vyskou prudcenim
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v zavislosti na emisi aerosolu nebo jeho prekurze zdroji, na meteorologickych
parametrech,iijpadré vzniku novychéastic z prekurzdr (Branis, 2009).

Trvalou globalni charakteristikou vertikalni distiice aerosolu v atmogéje jeho
zvySena koncentrace ve vysce mezi 18-30 km (odikdsti tropopauzy do spodni
Casti stratosféry). Tato 12 km mocnd vrstva atmgsférazvana podle jejiho
objevitele Jungeho vrstva, obsahuje zejméastice aerosolu 0,1-im velké o
koncentraci 0,1 na cm3, cozZ je astam vySSi koncentrace oproti okolnim vrstvam
atmosféry. Jungeho vrstvu #vchlavre sulfatové aniony, které jsou kompenzovany
vodikovymi a amonnymi ionty a vodou. Sulfatovy aniede vznik4 fotooxidaci
v troposfée stabilniho karbonylsulfidu (OCS) nebo je do ss#ry transportovan
pii vybuchu velkych vulkaih Fi sope&né cinnosti je do ovzduSi uvibvan oxid
sificity (SO,), ktery gechazi na kapky kyseliny sirové pomoci konverze plynu na
¢astici. Tyto kapiky jsou formovany homogenni nukleaci zahrnujicoébemické
reakce S@ a vodni pary. Jungeho vrstva zvySuje albedo aomuhiné prispiva

k ochlazovani atmosféry (Branis, 2009; Hinds, 1999)

2.5 Zdroje a produkéni mechanismy

Primarni aerosoly maji fy ptimy prirozeny nebo antropogenni zdroj. Sekundarni
aerosoly vznikaji ze svych prekuraorEmise prekurzdr aerosal ukazuje tabulka
¢.1. V tabulcec¢.2 jsou emise primarnich aerosch v tabulce¢.3 jsou odhady
sekundarnich aerogol

2.5.1 PrasSny aerosol

Nejvice praSného aerosolu pochazi ze subtropicleydhopickych oblasti. Emise
praSného aerosolu igrstavuji jeden z nejtSich gFispevki a maji vysokou
prostorovou acasovou variabilitu. Zdrojové oblasti jsou hl&vpoust, vyschla

koryta ek, semi-aridni oblasti, ale také plochy v suchyelionech, kde byla
zredukovana vegetace nebo byl povraidyp poruSenclovékem. Hlavni zdroje
prachu se nachazeji v poustnich oblastech na sepelokouli. Na jizni polokouli
jsou emise prachu relatiyrmalé.Castice jsou uvalované ¥trem, ¢innostiéloveka

nebo zétravanim hornin, ke kterémdippivaji veliké teplotni gradienty v poustich.
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Velikost praSného aerosolu se pohybuje v rozme@2-000 um v zavislosti na
pievladajicich podminkach pasi. Bhem prasnych bdu jsou uvolgny do
atmosféry i ¥tSi castice. Atmosféricka Zivotnost prachu zavisi nakesti castic.
Velké castice jsou z atmosféry rychle odgstraany gravitani sedimentaci, zatimco
submikrometrovécastice mohou mit Zivotnostékolik tydna (d”Almeida, 1991;
Penner et al., 2001).

2.5.2 Aerosolové&astice marskeé soli

Aerosoly maské vody jsou népstjsi slozkou atmosférického aerosolu diky tomu,
7e vznikaji neustale na 2/3 povrchu Zer@astéky maiské soli jsou uvdlovany

z mai diky tvorke bublin vody, které vznikajiip desti, sizZeni, gesyceni miske
vody, znEnou teploty neboip vinobiti. Hlavnim mechanismem je vinobiti. Bubjin
moiské vody se po uvodni dale rozpadaji na menSi kapky. Kapky se pomalu
za’nou odp#ovat a koncentrace soli roste. Vzniklé aerosolédgtice maji pimer
0,05-10pum a maji velikou variabilitu v Zivotnosti v atmogdé Proto, stejh jako u
prachu, je dlezité ukit jejich velikostni distribuci. Z mie se uvaiuji prvky: N, K,

Cl, Ca a Mg. Z&chto prvki pak rekrystalizaci a rozpadem po vysuseni vzni&@IN
KCI, CaSQ, (NH,).SO, apod (d"Almeida, 1991; Penner et al., 2001).

2.5.3 Pamyslovy prach, primarni antropogenni aerosoly

Doprava, spalovani uhli, vyroba cementu, metaluagspalovani odpadprodukuji
primarni aerosolovéastice. Odhady emisi se pohybuji od 100-200 Tgft@stice
pramyslového prachu maji viiméru 1 um a nejsou HliS opticky aktivni
(Penner et al., 2001).

2.5.4. Uhlikaté aerosoly (organicky uhlik a saze)

Uhlikaté slogeniny vytv&eji vysoce variabilni frakci atmosférického aerasol
Hlavnim zdrojem uhlikatych aerosojsou spalovani biomasy a fosilnich paliv a
atmosférickd oxidace biogennich a antropogennétavich organickych latek
(VOC). Castice dosahuji velikosti submikrometrale rékteré agregaty mohou byt
vétSi. Globalni emise organického aerosolu ze spaldvi@masy a fosilnich paliv je
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odhadovana na 45-80 Tg/rok a 10-30 Tg/rok. Spaloygocesy jsou hlavnim
zdrojem sazi. Jejich globalni emise se odhadup-@ar g/rok ze spalovani biomasy a
6-8 Tg/rok ze spalovani fosilnich paliv (tabulka 2). DalSi organické aerosoly
pochazi z atmosférické oxidace uhlovadilderosoly vznikaji konverzi plynu na
¢astice a dosahuji submikrometrovych velikosti. \&mna je oxidace terpéna
VOC (Penner et al., 2001).

2.5.5 Primarni biogenni aerosoly

Primérni biogenni aerosoly zahrnuji rostlinny detiumnové latky, mikrobialni
castice (bakterie, houby, viryasy, pylova zrna, spéry apod.). Odhady emisi jsou

zatim velmi nepesné (Penner et al., 2001).

2.5.6 Sulfaty

Aerosoly sulfal jsou produkovany chemickymi reakcemi v atmesfe plynnych
prekurzofi s vyjimkou sulfal z mde acastic prachu ze sadrovce. MnoZzstvi aerosolu
je zavislé na intenzit zdroje prekurzar, na transportnich mechanismech a na
depozici (suché a mokré). Dva hlavni prekurzoryasiuljsou SQ z antropogennich
zdroji a sopek a dimethylsulfid (DMS) z biogennich zdar{gpievazre z maského
planktonu). Antropogenni SQpochézi hlavé ze spalovani fosilnich paliv a o
95% siry vyprodukovanélovékem. SQ ze sopek ma delSi Zivotnost (6 dni) a
dostava se do vysSSich vySek. DMS neni vystaveneésuldpozici a dostane se
dostatén¢ vysoko, aby se vyhnul velkym ztratam. Naproti tonmejvice
antropogenniho S{s Zivotnosti 0,8-2,9 dny) je uvamo blizko zemského povrchu,
a proto je velkdcast odstradna atmosférickou depozici. Sulfat v aerosolovych
¢asticich je pitomen jako HSO,, (NH4).SOs nebo pechodné slotenina (Penner et
al., 2001).

DalSimi prekurzory sulfatjsou sulfan (HS), sirouhlik (C9), karbonylsulfid (COS),
dimethyldisulfid (CHSSCH). Sulfan je generovan anaerobnimi biogennimi mypce
a vulkanickowinnosti (d"Almeida, 1991).

2.5.7 Nitraty
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Nitratové aerosoly jsou koteym produktem mnoha reakci plynnych prekudézor
z antropogenniho iffrodniho @ivodu. Prekurzory jsou oxidy dusiku (NOxgkavé
dusikaté kyseliny a plynné dasany. Plynnymi dusikatymi sléaninami jsou: NO,
NO, NO,, NOs, N,Os, NH3 a peroxyacetylnitrat (PAN) (d"Almeida, 1991).
Antropogennimi zdroji oxi@l dusiku jsou hlawhdoprava a spalovaci procesy.(N
je prakticky nereaktivni a nehrajdildzitou roli v reakcich spodriidsti troposféry.
NO miaze oxidovat za fitomnosti Q, Oz, hydrogenperoxylového radikalu (HQ a
dalSich alkylperoxylovych radikédlRO,- na NQ. NO, pak dale niZe reagovat s OH
radikalem (OH-) nebo £xa vzniku HNQ. HNO; pak miZe reagovat zaifitomnosti
NHs; na dusinan amonny (NENOs;) ktery z plynné formy fechazi do podoby
aerosolu. Hlavnimi zdroji Nkljsou spalovaci procesy, uwiovani z unglych hnojiv
a zviecich exkremeiit NH; je z atmosféry odstiiavan reakci s Ngla H,SO, za
vzniku amonnych solifslusnych kyselin. ProtoZze amoniak nevykazuje vosfédie
kysely charakter, jsou amonné solidastjSi sowasti aerosolovychastic (Hinova,
2004).

2.5.8 Vulkanicky aerosol

Dvé slozky vulkanickych emisi jsou pro tyto aerosobjuice dilezité. Jedna se o
vulkanicky popel a plynné sldaniny siry. Emise siry pochazeji hlgva SQ,
vmendi mie z HS a SQ" aerosal. Sulfan oxiduje na SObshem 2 di
v troposfée nebo Bhem 10 di ve stratosfée. Odhady emisi jsou z&r& nejisté
kvili malému mnoZstvi zgtenych hodnot, variabiitmezi zdroji a rozdilné aktiwit
vulkani. Uginnost vulkanické siry v produkci sulfatovych aeidsje asi 4,5x vyssi
nez z antropogennich zdiiojHlavnim divodem je, Ze S©z vulkari ma delsi
Zivotnost a pronika do vysSich vyS& mohutnych erupcich se S@ostava az do
stratosféry a zde pak k&py H,SO, tvori tzv. Jungeho vrstvu (Penner et al., 2001).

3. Klima a klimaticka zména

3.1 Patasi a klima

Pcatasi je definovano jako okamzity stav atmosféry wmlatiym mistem a vyvoj

jednotlivych synoptickych systéimze dne na den. Pasi se miZze zngnit béhem
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hodiny nebo dne. Z pohledukolika desitek let vytvd rezim, ktery je pro dané
Gzemi charakteristicky (Branis, 2009).

Klima (podnebi) je typicky rezim gasi za #kolik desetileti. K popisu klimatu se
uzivaji paimery teploty vzduchu, atmosférickych srazek, stimbo svitu, rychlosti
vétru, vihkosti vzduchu a dalSich klimatickych chdealstik za delSi obdobi. Vedle
pramérnych hodnot je ieba i popisu klimatu udat tak&adu statistickych
charakteristik, které vyjadji kolisani kolem prméru, prongnlivost ze dne na den i
vyskyt extrémnich je. Casto se pouziva definice, podle které je to dloobgd
charakteristicky rezim pgasi podmitny bilanci energie, atmosférickou a oceanskou
cirkulaci, vlastnostmi zemského povrchtininosti¢lovéka (Branis, 2009).

3.2 Klimaticky systém

Pokud chceme pochopit procesy, které se podilejutnaeni klimatu, musime
studovat nejen &e v atmosfée, ale i na pevninach, vledovcich a v bigsfé
VSechna tato prosdi vytvdeji tzv. klimaticky systém.

Klimaticky systém se sklada 2ztp zakladnich sloZzek: atmosféry, hydrosféry,
kryosféry, litosféry a biosféry. Klimaticky systée systém oteleny a neustéle mezi
nim a kosmickym okolim probiha vyima energie a hmoty.émto vymenam jsou
vystaveny i jeho jednotlivé slozky, a to jak mezabeu, tak i mezi svymi
jednotlivymi subsystémy. Uvriit klimatického systému probihd neustéle veliké
mnoZstvi procasriznych prostorovychiasovych i energetickych dfitek.

Atmosféra se vyzriaje rychlymi znénami, rychlou reakci nadgobici vijSi vlivy
(nag. slunéni z&eni) i na penosy energie a hmoty mezi svymi subsystémyi(nap
uvolovani latentniho teplafipvypadavani srazek v atmoi#¢. V mezni vrsty se
muze jednat o hodiny az dny, ve volné atmiesfé tydny aZ résice. Naproti tomu
oceany maji $si setrvanost, v hornich vrstvach odésial po roky, v hlubindch od
desitek let az po staldti tisicileti. U pevninskych ledovcmuize bytéasova odezva
n¢kolik stoleti, u ledovcovych StitAntarktidy a Gronska igkolik milionu let. DalSi
procesy, jako pohyb kontingntmiZeme povazovat prakticky za konstantni.

Cely klimaticky systém riweme rozdit na relativie rychle promdnlivy vnitini

Vi s

systémem zavisi nssovem nifitku zkoumanych zgn.
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Klimaticky systém je velice sloZity a je propojelodtymi vazbami. Tyto vazby
mohou pdateni poruchu zesilovat (kladné &pé vazby) nebo zeslabovat
(negativni zptné vazby).

VnéjSi systéem mze ovliviovat chovani vniniho klimatického systému (tzv.
vynucené chovani viitiho systému). Mezi externitfippzené faktory péi
piedevSim slunmi z&eni dopadajici na horni hranici atmosféry. Perio&liersjsi
pusobeni (nab zmeény slun€ni radiace) mze veést k oscilacim viiitiho systému,
jako je denni a i chod teploty. | H prakticky nenénnych vrgjSich podminkach
prochazi vnini klimaticky systém mnoha odliSnymi stavyiagpbenymi vnitnimi
vazbami a slozitymi interakcemi mezi subsystémymidticky systém ma tak svou
vnitini variabilitu. Rikladem niize byt jev ENSO (Branis, 2009).

3.3 Energeticka bilance Zerd a sklenikovy efekt

Klima je vysledkem slozitéhdetzce vzajemé propojenych procés Hlavnim
zdrojem energie pro klimaticky systém je Sluncén vy3e je slunce nad obzorem,
tim vice energie zemsky povrch ziska. Stumez&eni prochazi atmosférou, kde je
¢ast z&eni pohlcena, asidtina je rozptylena a odrazena (mraky, aerosely\skym
povrchem) zpt do kosmu (Obr. 3). Mnozstvi slutreho zdeni dopadajiciho na
zemsky povrch je tedy menSi nez na horni hraniopbatéry a zavisi na zepisné
Sitce, obdobi roku i na slozeni atmosférykiéré povrchy pohlti zrémou ¢ast
z&eni, jiné (nap snih) naopak &Si ¢ast z&eni odrazi z§t do atmosféry (Branis,
2009). Odrazivost zemského povrchu se nazyva alb&libedo je definované jako
pon¥r mnozstvi slunéniho zdeni odrazeného a dopadlého. Kroabsorbovaného
slune&niho z&eni zemsky povrch sam vyzge dlouhovinné neboli tepelnéieai a
tim se ochlazuje. Dlouhovinnéieai je evazr tvoreno vinovymi délkami zé&ni
fadow 10°-10° (Bedn&, 2005).

Za problémy globalniho razu je pokladano zesilowlénikoveho efektu a s nim
souvisejici zmany klimatu.  Sklenikovy efekt je ttezity mechanismus, ktery
ovliviuje teplotu atmosféry, a tim i cely klimaticky St Tento mechanismus
existuje od praddvna a souvisi se vznikem prvaimioaféry na Zemi. Sklenikovy
efekt zajistil pimérné teploty pi zemském povrchu kolem 15-30° C, které byly
vhodné pro rozvoj primitivnich forem Zivota. Skleovy efekt nizeme rozdlit na

sloZzku grirozenou a antropogenni.tizeny sklenikovy efekt je vyvolan tzv.
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piirozenymi sklenikovymi plyny a je povazovan za pioni. Pokud by neexistoval,
byla by teplota na Zemi tddow 30-33° C niZSi a neexistoval by Zivot(kbva,
2004).

Antropogenni sklenikovy efekt (zesileny sklenikoefekt) vznika v dsledku
zvySeni sklenikovych plynantropogennéinnosti.

Pfi tomto jevu dochazi k podobnému jevu jako v zahnawd skleniku. WtSi ¢ast
z&eni  pronikd k zemskému povrchu afiwh jej. Zemsky povrch vyZaje
infracervené z#eni (tepelnou radiacikimz se ochlazuje a @élva ovzdusi.Cast
tohoto z&eni je pohlcena sklenikovymi plyny, které branikaniepla. Jedné se o tzv.
zpstnou radiaci atmosféry (ihova, 2004).

Sklenikovy efekt je dlezity prvek ovliaujici klima Zeng. Pokud je klimaticky
systém v rovnovaze, je energie pohlceného shihe z&eni stejna jako energie
vyzaend do vesmiru zemskym povrchem a atmosférou. Bakkieré tuto
rovnovahu a zarowe klima ovliviuji, se nazyvaji radémi cinitelé (koncentrace
sklenikovych plyd, slun€ni z&eni, odrazivost) (Enova, 2004).

K velikému néafstu emisi sklenikovych plyin doSlo po pimyslové revoluci.
Hlavnimi ¢innostmi spojenymi se vizstem emisi sklenikovych plyrjsou: spalovani
fosilnich paliv, znény ve vyuZivani zemského povrchu a vyuZivani ciangch
uhlovodiki. To vede ke zvySovani pohlcené energie ve spodmgthiach atmosfery
a k naslednémuistu teploty zemského povrchu. Za poslednich 10Gdestedni
globalni teplota i zemském povrchu zvedla o 0,3-0,6° C. Vzhledentitopené
variabilit¢ ale gesré nevime, jak k tomuiispely sklenikové plyny. Pro srovnani, za
poslednich 10 000 let isdni globalni teplota kolisala vrozmezi 1-2° C
(Hunova, 2004).

NejdilezitejSim sklenikovym plynem je vodni para. Druhym riggditéjSim plynem
je CQ, ktery mispiva ke globalnimu oteplovani asi ze 65%. Daleu jgo
halogenované uhlovodiky (freony) Egpvkem 20%, metan (CHl s gispivkem
10%, oxid dusny (BD) s gispivkem 5% a ozon (§), jehoz pispivek je obtizg
kvantifikovatelny (Hinova, 2004).

Podil sklenikovych plyin na globalnim oteplovani zélezi na jejich koncesitra
v atmosfée, dol& setrvani v atmosfé a na tinnosti v pohlcovani energie. Freony
maji v atmosfée sice nizkou koncentraci, ale jejich podil na megni je vyznamny
diky dok® setrvani az 100 let a 1000%t%i (tinnosti v pohlcovani tepelné radiace

nez ma CQ@ K porovnani podilu tiznych plyri na oteplovani se pouZziva tzv.
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globalni oteplovaci potencial (GWP), ktery vztahplgny k CQ, jeZ ma hodnotu 1
(Hunova, 2004).

3.4 Zména klimatu

Zmeénou Kklimatu se obeénrozumi znéna vyvolana jakymkoli w&Sim nebo
vnitinim faktorem, vetrg zmen vyvolanych lidskowinnosti. V Ramcove umluyv
OSN o0 zméné klimatu se pod z&nou klimatu rozumi zna vyvolana fimo nebo
ne@imo lidskoucinnosti, a to takovou, ktera vede keé&am ve sloZeni atmosféry
v globalnim ngfitku a ktera pedstavuje fidavek k pirozené promnlivosti klimatu

ve srovnatelnyckiasovych obdobich (Branis, 2009).

3.4.1 Zmeény klimatu v minulosti Zemé

Pro posuzovani zakonitosti sagného klimatu a jeho dalSiho vyvojeijebla poznat
klima, jaké bylo v minulosti. V historii Zetnse stidala dlouha tepla obdobi bez
polarnich ¢epic s obdobimi chladjsimi, kdy existovala rozsahla pevninska
zaledréni. Tyto epochy se vyskytovaly nepravidelifed asi 2,2 miliardami let a
pied 700 miliony doSlo k nahlym zmam piamérné teploty povrchu Zeénaz o 50°
C, které mohly byt ésledkem jak pai meteorifi, rychlym uvolrénim sklenikovych
plyni nebo zpisobeny jinymi picinami. Zeng v té dolé rychle gechézela ze stavu
tzv. srehové koule do tropického klimatu.éBem mladSiho prekambria, jez¢atn
asi ged 1 mld. let, nastala 3 ledova obdobi, ktera anadi 100 milioa let. Za
posledni 2 miliony let se vyé$tlalo kolem 50 dob ledovych, kdy pevninské ledovce
zasahovaly hluboko do mirnychiek, a teplejSich dob meziledovych, kdy led
ustupoval k pdlm. Zpaiatku se gidaly v cyklu 40 000 let, dhem posledniho
milionu let se cyklus ustalil a doby ledové &mtrvaji asi 100 000 let a jsouristany
doby meziledovymi o délce 10 000-30 000 let. Posletbba ledova vrcholilarpd
20 000 lety. Vyvoj piimérné teploty ukazuje obrazek 4. Ledovcovy Stit pokryval
severni Evropu a zasahoval az na naSe Uzemi. @emaluchu byla ve srovnani
s dneSkem asi 0 10° C niZSi. Led vazal veliké mwoZ®ody a hladiny ocednbyly
120 m pod satasnou arovni (Branis, 2009).

Poté se z&lo oteplovat. NejteplejSim obdobim bylo v Ewdyylo obdobi asi fed
9-6 tisici lety, nazyvané klimatické optimum holoaé kdy byla v Iét teplota o 1,5-
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2° C vySSi nez dnes. Poté teplota mikiesala. Za zminku stoji j@Steplé obdobi
stredowku (9.-14. stoleti) a tzv. mala doba ledové (16.s18leti), kdy se aleistlaly

chladné a teplé vykyvy teplot. Od druhé poloviny &®leti se zmla teplota oft

zvySovat (Branis, 2009).

3.4.2 Fi¢iny klimaticky zm én

Zmeéna klimatu niize byt vyvolanaadou vijSich a vnitnich faktofi veéetne lidské
¢innosti. Po ¥tSinu ¢asu se zrmy odehravaly bez ffiomnosti ¢loveka (tzv.
piirozené zminy). Mezi @irozené zminy pati zejména zrény slunéni konstanty,
zmeny obizné drahy Zem kolem Slunce, z#my rozloZeni pevnin a ocean
horotvorné procesy, sofg ¢innost, znény fyzikalnich a chemickych vlastnosti
oceari, oceanska cirkulace, Zmy stavu biosféry. # téchto procesech se e
menit  sloZzeni atmosféry. Zemy mohou byt vyvolany i vnihi dynamikou
klimatického systému, népnterakcemi mezi oceanem a atmosférou (Brani@9R0
Oceanska cirkulace, napvelky oceansky i@nos, nize vést ke zknam podnebi,
které mohou trvat &kolik let az tisicileti. Tento cyklus proani hlubinné studené
vody, ktera se diiva a vraci z§t, trvd 500 az 2000 let.

Slune&ni aktivita v podob slun&nich skvrn (tmavé oblasti na povrchu Slunce) je
cyklickd a kazdych 11 let nastava maximum. Kolissamského magnetického pole,
které vyvolava slunmi aktivita, ma periodu 22 let.

vztahuje ke zrnam v olkthu Zent kolem Slunce. Teorie spojujéi tperiodické
zmeény racniho olghu Zeng kolem Slunce s jgbéhem dob ledovych. Tyto ziny se
projevi v mnozstvi dopadajiciho sléného zd@eni na jednotlivA mista na Zemi.
Zemska osa opiSe okruh kazdych 26 tisic let, ndkéamské osy kolis& kazdych 41
tisic let a obzna draha Zeihse stava vice eliptickou kazdych 100 tisic letéxmn
eliptickou kazdych 400 tisic let.

Sluneni soustava pomalu obiha kolem galaktického cesiv&Znou dobou 240
tisic let a prochazi prachovymi pasy, které zeglatnpadajici slunsi z&eni.

V obdobi gistrojovych ngteni se mohly na kolisani klimatu podilet zejména:
sluneni ¢innost, girozené aerosoly (n&paerosoly spojené s vulkanickéunnosti),
interakce atmosféry s oceane@ovék ovliviioval své okoli neustale. Dnedsobi

na klima nejen v lokalnim a regionalniméiitku, ale i globalnim.Clovékem
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zpisobené zrmy secasto @li na znény ve sloZzeni atmosféry a #ny ve vyuzivani
krajiny (Branis, 2009).

3.4.3 Urovani klimaticky zmén

Pro posuzovéani zakonitosti klimatu a jeho dalSifieoje je dilezité poznat klima
v minulosti. ProtoZe ima neteni klimatickych charakteristik existuji teprve bl
stoleti, vyuziva se pro rekonstrukci klimatu tzvoxy dat (zastupna data). Jsou
vyuzivany nap hlubinné sedimenty, zkam#imy, moiské koraly, pyl a
dendrochronologické Udaje nebo vrty v ledovcictdz8y se uwuji z raini tloud’ky
ledové vrstvy, chemickou analyzou se zjisti teplotaduchové bubliny nesou
informace o sloZzeni atmosféry, mira prachu udasténest a kyselost signalizuje

sop&né udalosti na Zemi (Branis, 2009).

3.5. Modelovani klimatického systému a z#m klimatu

Klimatické modely nam pomahaji nalézt odpdiv na otazky, co se e stat

s klimatickym systémem, pokud se budownih koncentrace sklenikovych plyn
nebo koncentrace aerodol atmosfée. K tomu se pouzivaji globalni a regionalni
klimatické modely. Klimaticky model je matematicképrezentace fyzikalnich a
chemickych procés probihajicich v klimatickém systému. Globalni lditické
modely maji v sotasné dob 3 sloZzky: model atmosféry, model oceanu a model
kryosféry. Dynamické jadro atmosférického i oce#&émgk modelu tvidh soustava
rovnic vychazejici ze zakladnich fyzikalnich zakorachovani hmoty, energie a
hybnosti. Peéetné se klimatické modelyesi v siti uzlovych bad jejichz vzdalenost
je v souwasnosti ®kolik stovek km. Procesy mensSichéiitek se parametrizuji.
Regionalni modely pracuji v rozliSeni¢ckolika desitek km. DneSni generace
klimatickych modal slouzi i k odhadu budouciho vyvoje. Modely setpps:
vylepsuji zlepSenim fyzikalnich parametrizaci, zjerénim rozliSeni, stanovenim
neuckitosti. Diraz je kladen na porozumi a zgesréni chemickym procés cykli a
zpetnych vazeb mezemito cykly a zmenami klimatu (Branis, 2009).

21



4. Radiatni u¢inky aerosoli

Antropogenni zasahy do sloZeni atmosféry vedourkSogani radiénich toki

v atmosfée, k naruSovani radiai bilance atmosféry a zemského povrchu. Velikost
této radigni poruchy (radiative forcing) v globalnimipnéru se udava ve W-fa
N¢kdy se pro termin radiative forcing pouziva vyradiani pisobeni nebo radiai
acinnost. Termin poukazuje na to, Ze r&diarovnovaho Zem je mimo swj
normaini stav. (Branis, 2009; Forster et al., 2007)

Radiani pisobeni je definovano jako 2ma bilance radimich toki (kratkovinnych

a dlouhovinnych) v tropopauze vyhodnocena papisobeni teplot ve stratogé
radiani rovnovaze. Teploty ip zemském povrchu a v troposéeé Zistavaji
zachovany (Ramswamy et al., 2001).

Pokud radiani &inek ma za nasledek Bitiani zemského povrchu, hdawme o
kladném radiegnim pisobeni, pokud naopak vede k poklesu teploty zenaskéh
povrchu, jde o zaporné radid pisobeni. Na z#né radia&nich podminek v
poslednich stoletich se podileji krémsklenikovych plyd také aerosoly
(Branis, 2009). Stanoveni radidho pisobeni aerosol je vice komplexni nez
stanoveni radimiho pisobeni sklenikovymi plyny, protoZze hmotnostni &eboi
koncentrace aerosoje vysoce variabilni v prostoru¢asu. Tato vysSi variabilita je
spojena s mnohem kratSi délkou setrvasistic aerosolu v atmos& oproti
sklenikovym plydim. K odhadu radiniho pisobeni je zapétbi ¢asova a
prostorova distribuce aerofol znalost radimich viastnosti aerosol DuleZitymi
parametry jsou: velikostni distribuce, &@ma ve velikosti diky relativni vlihkosti
vzduchu, komplex refrakich indexi a rozpustnost aerosolovyéastic. K odhatim
radianiho pisobeni je takéi¢ba rozeznat fpozené a antropogenni aerosoly
(Penner et al., 2001).

Aerosoly mohou ovliiovat radigni toky bul’ piimo, rozptylem a absorpci
slung&niho a dlouhovinného #ni — tzv. pimy &inek, nebo nefmo, tvorbou
kondenzanich jader oblak prostednictvim zndn mikrofyzikalnich a tedy i
radianich vlastnosti obtaosti a mnoZstvim obtaosti a Zivotnosti oblak— tzv.
ne@imy inek (Penner et al., 2001).

22



4.1 Fimy u¢inek aerosofi

Koncentrace troposférickych aeraselivem antropogennich emisi rostou. Aerosoly
jsou na Zemi rozloZzeny nehomogeénnpodléhaji chemickym a fyzikalnim
transformacim a jsou ve velkéimiodstraovany atmosférickymi srdzkami.

Piimym (&inek aerosdl je mechanismus, kterym aerosoly odrazi nebo abgorb
kratkovinnou nebo dlouhovinnou radiaci a tak ofijf radiani bilanci atmosféry a
Zenx (Forster et al., 2007).

4.1.1 Optické vlastnosti aeros@ a mechanismy @ink @

Kli¢ovymi parametry pro @pvani gimého radianiho pisobeni jsou aerosolové
optické vlastnosti (jednoduché rozptylové albedangle scattering albedo),
koeficient extinkce (extinction coefficient ) a piglova fazova funkce (scattering
phase function), které seéni v zavislosti na vinové délce, relativni vihkoddale
zalezi na horizontalnim a vertikalnim atmosférickéimsahu a geografické distribuci
aerosolu, ktera sedni v zavislosti n&ase (Haywood a Boucher, 2000).

Ptimé slunéni z&eni je v atmosfi@ zeslabovano rozptylem a absorpci. Rozptyl
sluneg&niho zd&eni na aerosolovyctasticich ma vzhledem k vinové délce neutralni
charakter, tzn. Zetizné vinové délky jsou stejnicinné rozptylovany a rozptylené
swtlo m4 girozenou bilou barvu. RozloZentidnosti rozptylu je zde jiné nez u
rozptylu na molekulach. Rozptyl gasticich ma silé asymetricky charaktergtsina
rozptyleného z&ni snéfuje do pomdrné Uzkého prostorového Uhlu kolem &mn
puvodnich gimych slunénich paprsk (Bedn&, 2003).

Druhym ¢initelem ovliviiujicim prichod slunéniho zdeni atmosférou je absorpce.
Zeslabeni imého slunéniho z&eni popisuje Beéw zakon (dl = Bl ds), kde dI je
zeslabeni paprsku aipodni intenzi¢ | na drdze délky ds a konstantadinosti
piedstavuje objemovy koeficient extinkce (zeslabeni).

Koeficient extinkce je uren sodtem koeficientu rozptylupr a koeficientu
absorpcéa: p =pr + pa

Hmotovy koeficient extinkc@’se vyjaduje : " = p/p

(p vyjadiuje hustotu vzduchu)

Koeficienty extinkce, rozptylu a absorpce 8ilpavisi na vinovée délce. Vypty je

proto teba prova& rozdlenim slunéniho spektra na intervaly a vysledky pak
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seteme pes vSechny intervaly. Profimé slunéni z&eni celkova extinkce roste
s klesajici vinovou délkou.

Jednoduché rozptylové albedo E Br/ B) je frakce extinkce paprsku, ktery je
odrazencastici. Pro perfekth absorbujici aerosoly je rovno 0 a pro perféktn
rozptylujici 1.

Rozptylova fazova funkcer@dstavuje angularni distribuci rozptylené energie.
Rozptyl na aerosolech vede k negativniffimgmu radianimu pisobeni.Casteéng
absorbujici aerosoly mohou projevit negativni a&dli pisobeni ve vysSich vrstvach
atmosféry nad temnymi povrchy jako jsou oceany riebg a pozitivni isobeni nad
swtlymi povrchy jako jsou poudt snih, led nebo pokud jsou aerosoly nad mraky.
Oba tyto mechanismy snizuji kratkovinné&erd@ u povrchu. U dlouhovinnéhoreai
je primé radigni pasobeni vyznamné, pokud jsou aerosolaéstice velké a
vyskytuji se ve velkych koncentracich ve vysSicBkagh. Radini pasobeni bude u
povrchu piblizné stejné jako ve vySSich vrstvach atmosféry pro tydajpci
aerosoly, ale procastén¢ absorbujici mize byt povrchové radtai pisobeni
mnohem silijSi. (Forster et al., 2007).

Sulfaty jsou vyhrad® rozptylujici aerosol n&f sluné&nim spektrem ¢ =1)

s malym stupém absorpce v oblasti blizké dlouhovinné radiaciopsk saze sikh
absorbuji radiaci. ftomnost sazi v atmos# nad vysoce odrazivymi povrchy jako
je led, snih nebo oblaka, te zapicinit vyznamné pozitivni radimi pisobeni
(Ramaswamy et al., 2001).

NejvétSi piimé radigni pisobeni sulfat se vyskytuje nad nebo blizko regimom
pramyslové aktivity. Nad Vychodnim USA istni Evropou a vychodifinou mize
radiani pasobeni vyrovnat nebo byttsi nez radieni pisobeni sklenikovych plyn

V jinych oblastech, zvlad8tna jizni polokouli, je negativni aerosolovéspbeni
mnohem slabsi a radiai pisobeni sklenikovych plyndominuje. B takovémto
porovnani radigniho pisobeni regioth musime byt opatrni, protoZze klimatick&
zména nad regionem e byt ovliviena zn€nou v cirkulaci atmosféry jako

odpowd atmosféry na radéai pasobeni v jiném regionu (Bolin et al., 1994).
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4.1.2Globalni pramérné radiaéni pasobeni

Sulfaty, organicky uhlik ze spalovani fosilnich ipalsaze ze spalovani fosilnich
paliv, aerosoly vznikajiciip spalovani biomasy, dusiany a prach jsou vyznamné
antropogenni sloZzky a maji vyznamriyrpy radi&ni (inek (Penner et al., 2001).
Celkové antropogenni radid@ pisobeni pimého &inku aerosal, odvozené
z modeh a pozorovani je odhadovano na -0,5 V¥-smeutitosti [+/- 0,4 W-nif] a
se stupam wdeckého poznani nizkéstini (tabulka. 4 a grak. 1) (TS, 2007).
Piimy vliv na energetickou bilanci Zeémmaji zejména nasledujici antropogenni
aerosoly. BEmé antropogenni radiai pisobeni sulfdt se odhaduje na -0,4 W4m
[+/- 0,2 W-nf], vliv organickych uhlikatych slaienin na -0,05 W-if [+/- 0,05
W-nt], vliv sazi ze spalovani fosilnich paliv na +0,2nd# [+/- 0,15 W-ni¥], vliv
aerosal ze spalovani biomasy na + 0,03 W-f#/- 0,12 W-ni¥], vliv nitrata na -0,1
W-m? [+ 0,1 W-nf] a vliv pradného aerosolu na -0,1 WArf#/- 0,2 W-n¥).
Odhad pro aerosoly ze spalovani biopaliv je¢stdualivnén (casti aerosdl na tvorkE
mraki (tabulkac¢. 4 a grak. 1) (TS, 2007)

Aerosolové modely jsou nyni vylepSené a dovolujélerdit vSechny aerosolové
slozky. ZlepSena satelitni pozorovani, pozemni pmzmi, pozorovani in situ,
umoznili lepSi o¥ieni aerosolovych model NejlepSi odhady a rozsahy nejistot
celkového aerosolového radimho pisobeni jsou zalozeny na kombinaci
modelovych studii a pozorovanitifé radigni pisobeni jednotlivych aerosolovych
slozek je mé& presné nez celkové aerosolové radiao pisobeni (TS, 2007;
Forster et al., 2007).

NejvétSimi nejistotami v odhaduripného radianiho pisobeni jsou: emisni zdroje,
vertikalni struktura aerosolu, optické vlastnostn&eni a odtleni od girozeného

pozalového aerosolu Forster et al., 2007).

4.2 Negrimy uc¢inek aerosofi

Aerosoly mohou slouzit jako konderind jadra, na kterych se tkicoblainé kapéky.
Radia&ni pisobeni nastava diky odrazu (albedu) staheadiace od oblak Na

planetarnim albedu Zem(asi 0,3) ma nejvyssi podil odraz slamdo zdeni od
oblaki, jejichz vlastni albedo se pohybuje od 0,5{®&dn&, 2005).
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Nepimy &inek je mechanismus, kterym aerosolynin mikrofyzikalni a tim i
radiani vlastnosti, mnoZstvi a Zivotnost oblakKlicovym parametrem k teni
negimeého @inku je (Einnost aerosolovyckiastic tvdit zarodky oblanych kapek,
které jsou funkci velikosticastic, chemického slozeni, skupenstvi a okolniho

prostedi (Penner et al., 2001).
4.2.1 Mikrostrukturalni procesy v oblacich

Z&kladnim procesem nezbytnym pro vyimoi oblak je kondenzace vodni pary.
Z termodynamiky a laboratornich podminek vyplyvé, ¥homogennim plynném
prostedi je vznik zarodk kapiek vody spontannim spojovanim jednotlivych
molekul vody nesmirh energeticky namym a nepravipodobnym djem, ktery
muZze nastat jedih pii presyceni vodni paryadow nékolik set %. V reélné
atmosfée dochazi ke kondenzaci prakticky ve vSe¢ipadech, kdy je dosaZzeno
100% nasyceni vodni paryadi rovinnému povrchu. Jediné vy&leni spa@iva

v existenci witych aerosolovychc¢astic, které diky svym vhodnym fyzik&hn
chemickym vlastnostem mohougobit jako @&inné centra kondenzace a usi@aeht
vznik zarodk kapicek. Tytoc¢astice se nazyvaji konderpa jadra a velikosti jejich
polomera dosahuji 18 — 10° m. Kondenzani jadra s polorem &t$im nez 18 m
se nazyvaji oth kondenzani jadra a jejich p&et je o rkolik fadi mensi nez piet
vSech dinnych jader.

Pokud kondenzuje vodni para ngaké vodou smatelné aerosolovéastice ukité
velikosti, vznikajici zarodek kafky snaze pekona kritické p&ateeni stadium.
Kondenzace je snazSi u porovitych, ve &¥o@rozpustnych, ale switelnych ¢astic.
Zde se mohou vytvéat v porech duté vodni povrchy s ¢pgm zakivenim, nez je u
povrchu kapek (tzv. kapilarni kondenzace). Tlakniqaary se nad dutym povrchem
snizuje a kondenzace je tak snazSi. Mnohé aerasoéstice jsou tvieny latkami
rozpustnymi ve vod (nag. marskymi solemi). Vzniklé kagky pak obsahuji roztok
urcité latky. Tlak nasycené pary nad roztokem je vidhgi nez tlak nasycené vodni
pary nadc¢istou vodou, coz usnadje kondenzaci. Podobnpiasobi takécastice
s elektrickym ndbojem (Bedh&003).

Proces mrznuti vodnich ka&gk a vznik ledovychtastic v oblacich je ap velice
energeticky narny v homogennicisté fazi. Vodni kagky v oblacich proto

zUstavaji v kapalné fazi i velmi hluboku pod bodemazu (tzv. pechlazené vodni
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kapitky). Kapalna voda v oblacich byla prokazaiia-p2° C. Ri vySSich teplotach
je ke zmrznutiieba, aby uvnitexistovalo jadro (pevnéastice), které i kritické
teplog€ nizSi nez 0° C a dané jeho vlastnostminea pisobit jako centrum
krystalizace a dochazi ke zmrznuti Kdgi Tyto ¢astice nazyvame ledovymi nebo

krystaliza&nimi jadry. Mohou tak fisobit nap. padni ¢astice (Bednia 2003).
4.2.2 Vznik srazek

Na paétku vyvoje oblaku vznika na povrchu kondefidah jader veliky poet
malych kapiek mikrometrovych velikosti s koncentraci “10/ krychlovém
centimetru. Mechanizmus vzniku padajicich atmoskguh srazek spdva v tom, Zze
¢ast maltkych vodnich kapek nebo ledovych jadetrmanafstat na ukor ostatnich.
Ve smiSenych oblacich ledova jadratstaji na Ukor fechlazenych kapek vody a
po dosazeni kritické velikosti mohou vypadavat lsyadbruhym zgisobem narstani

kapek je process koalescence, kdy kapkystaji vzajemnym srazenim kapek.

4.2.3 Radi&ni mechanismy spojené s ndimym G¢inkem

Na obrazku¢. 5 jsou znazommy mechanismy spojené s tigpym &inkem
aerosolovycltastic.

Mikrofyzikaln¢ indukovany efekt na @etni koncentraci obtaych kapek a tim i na
velikost kaptek se stalym obsahem kapalné vody se nazyva efie&tiaa oblak
(cloud albedo effect).

Mikrofyzikaln¢ indukovany efekt na obsah kapalné vody, vySkwatdost mrak se
nazyva efekt Zivotnosti oblél(cloud lifetime effect).

Pologimy efekt (semi-direct effect) je mechanismus, Wterabsorpce kratkovinné
radiace troposférickymi aerosoly vede k oteplenpasféry tak, Ze postuprmeni
relativni vihkost a stabilitu troposféry a tim omiuje tvorbu a Zivotnost mrék
(Forster et al., 2007).

4.2.4 Globalni ptimérné radiaéni pasobeni

Celkové antropogenni ndmeé radigni pisobeni vSech aerosotliky (inku albeda
mraki je odhadovano na -0,7 Whj-0,3; -1,8 W-nif] s nizkym stupsm védeckého
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poznani (tabulk&. 4 a graf¢. 1). Rozsah {sobeni je regionalni az globalni (TS,
2007).

Zaclenénim vice aerosolovych driha lepSim pochopenim interakci mezi aerosoly a
mraky vedlo k nejlepSim odhawoh inku albeda mrak Nejistoty v ngfeni a
modelovani jsou ale stéle velké. Dal&inky aerosal zahrnuji efekt Zivotnosti
mrakii, pologimy efekt a interakci aerosolu s mraky z ledovycekstalki. Tyto
efekty jsou povazovany z@st klimatické odpasdi spiSe nez jako radiai pisobeni
(TS, 2007).

4.3 kinek stratosférickych aerosoft

Vulkanické aerosolové sulfaty vznikaji jako vyslkdexidace sirnych plyin hlavre
SO, a vmensi nte H,S, emitovanych explozivnéinnosti sopek do stratosféry.
Castice vznikaji konverzi plynu rig@stice a mohou vydrZet ve stratdeféZ po dobu
n¢kolika let. Ri sop&né erupci se do ovzduSi dostava také velké mnoZastic
sope&néeho popela. Tytdastice jsou obvykle&Si nez 2um a rychle sedimentu;ji ze
stratosféry diky gravitaci @hem 3 ndsial), ale i tak mohou hratutkzitou roli
v radinich poruchéach bezpréstre po erupci.

Hlavnim radignim &inkem je zvySeni rozptylu solarni radiace, kteryZzsje
celkovou radiaci dopadajici na troposféru, povremZ a tim zfgisobuje ochlazeni
(Forster et al., 2007).

Explozivni vulkanické erupce mohoutgmbovat velké radéami Cinky zpasobujici
piechodné naruSeni radid bilance Zers. Kratkovinné i dlouhovinné dinky jsou
citlivé na mikrofyzikalni charakteristiky.

Globalni pozorovani vulkanického aerosolu posleuris let bylo umoz&no diky
vzrastajicimu poétu satelifi. Diive jsme se museli spolehnout naremi ze zer a
balobnova pozorovani, ktera vedla k poroZam optickych @inka a
mikrofyzikalnimu vyvoji vulkanického aerosolu. Oneg® informace o davnych
vulkanickych erupcich fed tisiceletimi mZeme ziskat z ledovcovych #rt
v Gréonsku nebo na Antarktigd které obsahuji sulfaty. Takto ziskana data (proxy
data) jsou dosti népsna. Nezndmergsnou distribuci aerosolu, jednotlivé erupce se
mohou pekryvat a ziskdme jen omezené informace o aerosatalirofyzikalnich

vlastnostech (Forster et al., 2007).
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Nejlépe zdokumentovanou vulkanickou erupci je esupalkdnu Mt. Pinatubo na
Filipinach z roku 1991. Pozorovéani této erupce pidekzéklady pro modelovani
radiainiho pisobeni vulkanickych erupci. Pouze erupce vulkdiambora v roce
1815 a sopky Krakatoa wgdminulém stoleti byly siijSi. Pokud nep&itame davneé
erupce, jakymi byla nd&fklad erupce supervulkanu Tobgeg 71 tisici lety. Bhem 6
let po erupci sopky Toba se vyllo ve stratosfée kolem 2200-4400 Tg
aerosolovych kapek kyseliny sirové. Tato erupce mohla iZ&pit zvySené
ochlazovani hem paateenich 200 let a tentocinek trval asi 1000 let.#Pvybuchu
sopky Mt. Pinatubo bylo vyvrzeno do atmosféry olsi@ mnozstvi SPa HS a
vzniklo kolem 30 Tg aerosolovyatastic. Nad vySkou 20 km se aerosolovy prach
pohyboval rychle zapadnim grem a hem 3 tydii kompletré obklopil Zemi
(Kondratyev, 1999).

Erupce sopky Mt. Pinatubo dosahla maximélniho tadie pisobeni -3 W-M
b&hem jednoho roku. Po dvou letech to byl -1 W¥.Bhem prvnich dvou let bylo
radiani pasobeni erupce srovnatelné s radien pisobenim sklenikovych plyn
Ochlazeni povrchové teploty Zéndosahlo maxima 0,3-0,3C béhem roku 1992.
Pro simulace klimatického dopadu aerés@rupce Mt. Pinatubo bylo pouZito
obecnych cirkulenich model. Tyto simulace vypgtaly &inek maximalniho
ochlazeni v rozsahu 0,4-0,6 °@ jsou tak ve sha&ds pozorovanimi (Bolin et al.,
1994; Ramaswamy et al., 2001).

Dulezitou otdzkou zde je, zda-li jsou &ny sklenikovych plyf a aerosdl spojeny
s piirodnimi faktory. Kl€ovou otdzkou je pak, zda-li zde bykjaky trend ve
vulkanické aktivié po industrializaci. To je nejisté. Variace ve wiskklimaticky
vyznamnych erupci fZze byt faktor, ktery by vysiloval rekteré meziréni a

mezidekadove klimatické zny.
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5. Zawr

Cilem této bakal&ké prace bylo zhodnotit roli aerosolu v klimatic&éine. O tom,
Ze ¢lovek dnes zné&nou nerou prispiva ke globalni klimatické z&né neni pochyb.
Antropogenni zédsahy do sloZzeni atmosféry vedourkSoaani radignich toka

v atmosfée, k naruSeni radiai bilance atmosféry a zemského povrchu.

Aerosoly ovliviwuji radiani toky gimo, rozptylem a absorpci slumeho z&eni nebo
negimo prostednictvim mikrostrukturalnich zén oblaki a tim i jejich radianich
vlastnosti. Eimy antropogenni dinek vede k ochlazovani zemského povrchu.
Dlouhodobym vyzkumem odbornikz Mezivliddniho panelu pro zZmu klimatu
(IPCC) byly zkiSény nasledujici zary. Nejwtsi zaporné radimi pisobeni maji
sulfaty (-0,4 W-rif) [+/- 0,2 W-nf], nasleduiji nitraty a prasny aerosol (-0,1 W)m
[+/- 0,1; 0,2 W-m]. Saze silé absorbuji radiéni z&eni a maji kladné radiai
pusobeni. Celkové antropogenni ramia pisobeni pimého @inku aerosal je
odhadovéno na -0,5 Ws neutitosti [+/- 0,4 W-nf].

Celkové antropogenni ndmeé radigni pisobeni vSech aerosotliky (inku albeda
mraki je odhadovano na -0,7 W§-0,3; -1,8 W-nif].

Vulkanické erupce mohou vyznagnvysit pa@et aerosal ve stratosfée a rozptylem
solarni radiace snizit mnozstvi dopadajicihiezna zemsky povrch, coz vede k
ochlazovani. Vulkany mohou vyznaghavlivnit klima na Zemi, ale jejichdinek je
docasny. Rikladem je dobe prostudovany vybuch sopky Mt. Pinatubo, ktery
zpasobil ochlazeni povrchové teploty Z&m 0,3-0,5C.

Aerosoly kompenzuji silné pozitivni radid pisobeni zpisobené antropogennimi
emisemi sklenikovych plyn PredevSim v pimyslovych regionech Severni ameriky,
Evropy a Asie sedinek sklenikovych ply@ vyrovnava.

Za poslednich gkolik desetileti jsme se dogskli diky novym satelitm, vykonrgjsi
pocitatové technice, pochopeni chemickych prdces zgtnych vazeb o vlivu
aerosal na klimaticky systém mnoho, ale i dndstava mnoho &a a mechanisiin

s nimi spojenych nevystiena. Zistavaji nejasnosti v &eni @gimych a nefimych
radianich &inka. NejwtSimi nejistotami v odhadutimého radigniho pisobeni
jsou: emisni zdroje, vertikalni struktura aerosabptické vlastnosti a miSeni a
odckleni od girozeného poz#iového aerosolu. £é&enénim vice aerosolovych driih
a lepSim pochopenim interakci mezi aerosoly a mradlo k lepSim odhain

Gcinku albeda mrak Nejistoty v néeni a modelovani jsou ale stale velké.
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7. Priloha
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Obrazeke. 1 Distribuce povrchdéstic atmosférického aerosolu, mechanismy vzniku

castic a jejich depozice (Branis, 2009)
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Obrazek ¢.2 Vertikalni distribucecéetnosti atmosférického aerosolu v troposfé
(Branis, 2009)
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Indirect effect,  « h et
on ice clouds

Surface and contrails
Scattering & Unperturbed Increased CDNC Drizzle Increased cloud height Increased cloud Heating causes
absorption of cloud (constant LWC) suppression. (Pincus & Baker, 1994) lifetime cloud burn-off
radiation (Twomey, 1974) Increased LWC (Albrecht, 1989) (Ackerman et al., 2000)
\ Direct effects ’ Cloud albedo effect/ woud lifetime effect/ 2" indirect effect/ Albrecht effey \ Semi-direct effect ;
15t indirect effect/

Twomey effect

Obrazek¢. 5 Schematické znazam mechanisrn piimého a nefimého @inku
aerosal (Forster et al., 2007)
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Tabulka¢.1 Sokasné emise prekurZoaerosai (v Tg N,S /rok)
(Penner et al., 2001)
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Northern Southern Global Low High Source
Hemisphere Hemisphere
Carbonaceous aerosols
Organic Matter (0-2 um)
Biomass burning 28 26 54 45 80 Liousse et al. (1996),
Scholes and Andreae (2000)
Fossil fuel 28 04 28 10 30 Cook et al. (1999),
Penner ef al. (1993)
Biogenic (>1pum) — — 56 0 90 Penner (1995)
Black Carbon (02 pm)
Biomass burning 2.9 27 5.7 5 9 Liousse et al. (1996);
Scholes and Andreae (2000)
Fossil fuel 6.5 0.1 6.6 6 8 Cooke et al. (1999);
Penner ef al. (1993)
Aircraft 0.005 0.0004 0.006
Industrial Dust, etc. (> 1 um) 100 40 130 Wolf and Hidy (1997);
Andreae (1995)
Sea Salt Gong et al. (1998)
d< 1 pm 23 31 54 18 100
d=1-16pum 1,420 1,870 3,290 1,000 6,000
Total 1,440 1,900 3,340 1,000 6,000
Mineral (Soil) Dust®
d<1pm 90 17 110 — —
d=1-2um 240 50 290 — —
d=2-20um 1,470 282 1,750 — —
Total 1,800 349 2,150 1,000 3,000

Tabulkac¢. 2 Emise primarnich aerogata rok 2000 ( v Tg/rok) (Penner et al., 2001)
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Saleamle 4 9 21 0 A3
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Tabulka¢. 3 Odhady sekundarnich aerasfl Tg/rok) (Penner et al., 2001)
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Tabulkaé. 4 Globalni pimér odhad: radianiho pisobeni (W-rif) od roku 1750
v porovnani s fedchozimi zpravami Mezivladniho panelu pro klimedic zneénu
(IPCC)(Forster et al., 2007)
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GrosaL Mean Bamative Forcinas

RF Terms AF valugs (W m™) |spatial scale| LOSU
1.68 [1.4% 10 1.83] Ginal High
Long:-lived
greanhouse gases 0.48 [0.43 1o 0.53]
046 [0, 14 te G.16] Eidokal High
005 [-0.15 10 0.05]|  Gorsnantst
Oz i
& i 0.35[0.25 10 0.65] | o ghobel
=
Sdralospheric waber 2
% eBpal B CH: 0.07 [0.02 1y 0.12] Ginal Lorar
2
0.2 [0 o 0.0 Local o Med
? Surtace elbeda 0.1 [0.0 10 0.2] corfinental | - Low
Congrants | Med
Dirgot affec 0.5 [-0.9 o -0.1] toglobel | - Low
Total
Aerosal
Gioud aiaca 07181003 | Sreee | Low
Linegr conbrails 0.0 [O.003 00 0,03]| Congrents | Lo
- i
§ Solar irrsdiancs 0.12 [0.08 to 050 Giobal Low
Z
Tetel nat 1.6 [0.6 10 2.4
anthropogenic L o
-2 =1 a i 2

Radiative Forcing (W m™®)

Graf &.1 Globalni pimér odhad: radiainiho pisobeni (W-rif) a rozsahy netitosti
vroce 2005 ve srovnani steglindustridlnim obdobim dopiné prostorovym

metitkem a mirou ¥deckého poznani (LOSU) (Forster et al., 2007)
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