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Klimatologie vertikalniho teplotniho gradientu ve spodni a stiedni troposfére
Abstrakt

Hlavnim cilem této prace je klimatologicko-synopticka analyza vertikalniho teplotniho
gradientu (y) ve spodni a stiedni troposféfe nad mezni vrstvou atmosféry ve sttednich
zemépisnych §itkach severni polokoule. V hlavni ¢asti reSerSe jsou shrnuty poznatky
0 mechanismu zmény teploty vzduchu s vyskou v troposféfe, vlivu vodni pary na
v a stabilitnich podminkach v atmosféte. Cést je vénovéana zafeni v atmosféie a radiaéni
bilanci, jako jedné ze stézejnich faktorti ovlivitujicich hodnotu y. Nasleduje kapitola
v vypocteného z dat radiosonddzniho méfeni v Praze-Libusi ve vrstvé atmosféry
vymezené izobarickymi hladinami 850 a 300 hPa. Vysledky prokazaly ro¢ni chod 7.
Denni chod nebyl v této vrstvé atmosféry pozorovan. Déle byla analyzovana souvislost
v se smérem proudéni a synoptickymi typy Hesse a Brezowského. Z vysledki vyplyva,
ze smér proudeéni a urcitd synoptickd situace ma spolu s radiaénimi a vlhkostnimi
poméry v atmosféfe vliv na hodnotu y. Na zaklad¢ analogické analyzy y v Popradu-

Ganovcich byly vysledky z velké ¢asti potvrzeny.

Klic¢ova slova: vertikalni teplotni gradient, synopticka typizace, volna atmosféra



Climatology of temperature lapse rate in the lower and middle troposphere
Abstract

The main objective of this thesis is synoptic-climatological analysis of the temperature
lapse rate (y) in the lower and middle troposphere above the boundary layer at mid-
latitudes of the northern hemisphere. The main part of the background research
summarizes current knowledge about the mechanism of air temperature change with
altitude, the effect of water vapour on vy, and stability conditions in the atmosphere.
Radiation and net radiation are discussed to be one of the key factors influencing the
behaviour of y. The following chapter is summarizing findings about temporal and
spatial variability of y. The analysis of y calculated from 850 and 300 hPa
radiosounding data from Praha-Libus is the core of this thesis. Results were used to
describe annual variation of y. Daily variation was not observed at this altitude. Further,
the relationship of y with air flow direction and Hess-Brezowsky synoptic types was
analysed. The results show that the air flow direction and the synoptic situations
together with the radiation and the humidity of atmosphere influence the value of y.
Based on the analogous analysis of y in Poprad-Ganovce were results from Prague-
Libus largely confirmed.

Keywords: temperature lapse rate, synoptic classification, free atmosphere
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1 Uvod

Jedena z velmi vyznamnych charakteristik atmosféry je zména teploty vzduchu
s vyskou. V troposféte, spodni Casti atmosféry Zemé, je teplotni zvrstveni zavislé na
mnoha faktorech, zejména na radiac¢ni bilanci, pfenosu tepla a konvekci (Mokhov
a Akperov, 2006). Profil teploty vzduchu v troposféie je urcen vertikdlnim teplotnim
gradientem. Jednd se o dilezitou charakteristiku atmosféry a celého klimatického
systétmu Zemé¢. Vertikalni teplotni gradient je parametr popisujici termodynamické
vlastnosti atmosféry. Vedle toho, ze dava predstavu o rozlozeni teploty s vyskou, jeho
hodnota vyjadiuje do urcité miry intenzitu vertikalnich pohybii v atmosféte, které maji
dilezitou ulohu pfi vyvoji oblakt, pii prenosu vlhkosti a pevnych castic od zemského
povrchu do vyssich vrstev atmosféry.

VétSina meteorologickych a klimatologickych publikaci prezentuje vertikalni
teplotni gradient jako pokles teploty vzduchu s vyskou o konstantni hodnotu 0,65
°C/100 m (Brunt, 1933; Minder et al., 2009; Mokhov a Akperov, 2006; Neumann, 1955;
Rennick, 1977; Stone a Carlson, 1979; Yang a Smith, 1984). Hodnota vertikalniho
teplotniho gradientu 0,65 °C/100 m je reprezentativni pro model mezinarodni standardni
atmosféry ICAO, a pouziva se predevSim v letecké meteorologii pro cejchovani
piistrojii (Kopacek a Bednaf, 2005; CMeS). V realné atmosféte se vertikalni teplotni
gradient méni v Case (ro¢ni, denni chod) i prostoru (zavislost na vySce a zemé&pisné
Sifce), a proto jeho konstantni hodnota nemusi vzdy odpovidat skute¢nym podminkam
v atmosféte. Zhodnoceni a vycisleni proménlivosti vertikalniho profilu teploty vzduchu
Vv prostoru a Case je jednim zhlavnich témat studii vénujicich se klimatologii
vertikalniho teplotniho gradientu (Ballard, 1933; Folkins, 2001; Gaffen, 2000; Held,
1981; Neumann, 1955; Mokhov a Akperov, 2006; Moor, 1956; Stone a Carlson, 1979;
Rolland, 2003; Minder et al., 2009, Ramaswamy et al., 2006; Rennick, 1977; Rolland,
2003; Seep a Jaagus, 2002; Stone a Carlson, 1979; Yang a Smith, 1984). Studium
proménlivosti vertikalniho teplotniho gradientu a jeho reakci na rizné vnéjsi vlivy
pfinasi presnéjsi poznadni skutecné teplotni struktury atmosféry pfi danych podminkach.
Literatura zabyvajici se timto tématem je z velké Casti zahrani¢ni a soustfedi se na
konkrétni oblasti nebo konkrétni ovliviiujici faktor.

Studium vertikalniho teplotniho gradientu pfinasi uréity pifinos pro studium

cirkulace, pro predpovédni ucely, zptfesnéni piredpovédi teplotniho pole atmosféry,
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ptedpovéd’ silnych inverzi ve spodni troposféte, pro ucely studia znecisténi atmosféry

a predpovéd’ tropopauzy pro letecké ucely.

Cilem této prace je shrnout poznatky z dosavadni literatury zabyvajici se vertikalnim
teplotnim gradientem a jeho klimatologii ve spodni a stfedni troposféie ve stfednich
zemepisnych Sitkach severni polokoule. V této oblasti ma velky vyznam pii urovani
hodnoty vertikalniho teplotniho gradientu baroklinita atmosféry. Baroklinita je v realné
atmosféie zasadni pfi formovani pole proudéni vzduchu, pfi vyvoji tlakovych utvart
a cirkulacnich systému, které tak udavaji hodnoty vertikdlniho teplotniho gradientu
sttednich zemépisnych Sitek. Dalsim cilem prace je tedy statisticky zhodnotit zavislost
vertikdlniho teplotniho gradientu na sméru proudéni vzduchu a jednotlivych
synoptickych typech Hesse a Brezowského. Znalost vztahi mezi atmosférickou
cirkulaci a teplotou vzduchu je uzite¢na naptiklad pfi vyhodnocovéani budoucich zmén
Klimatu.

ReSersni cast je veénovana studiu vertikdlniho teplotniho gradientu obecné.
Nejprve je popsana vertikalni struktura teploty v celé atmosféfe s detailnéj$im
zamétfenim na oblast troposféry. Nasledujici kapitola se zabyva procesem zmény teploty
vzduchu svyskou, chovanim vertikdlniho gradientu teploty v nasyceném
a nenasyceném vzduchu, stabilitou Vv atmosféfe a jejim vlivem na vertikalni teplotni
gradient. Cast reSer$ni prace je zaméfena i na zafeni v atmosféfe a na radiaéni bilanci,
ktera je prvotnim mechanismem distribuce tepla v ramci zemépisné délky a §itky, a tim
uruje horizontalni a vertikdlni rozloZeni teploty v atmosféfe. Posledni kapitola se
soustfedi na sezonni a prostorovou proménlivost vertikalniho teplotniho gradientu a na
vlivy, které tuto proménlivost ptisobi.

Druha c¢ast prace je vénovana analyze profilu teploty vzduchu v Praze-Libusi.
Samotna analyza vychazi z dat radiosonddZniho méfeni na meteorologické stanici
Praha-Libus. Vzhledem k tomu, Ze se vertikalni teplotni gradient méni s vySkou nad
zemskym povrchem, podle denni a rocni doby a podle povétrnostni situace (Kopace
a Bedna#, 2005), byl v kapitole 4 zpracovan pravé jeho ro¢ni a denni chod a jeho
zavislost na synoptickych typech Hesse a Brezowského. Pro porovnani vysledkl byla
zpracovana analogicka analyza vertikalniho teplotniho gradientu pro meteorologickou

stanici Poprad-Ganovce.
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2 Vertikalni profil teploty vzduchu v atmosfére

2.1 Clenéni atmosféry

Atmosféra neboli plynny obal Zem¢, sahd od zemského povrchu do vySek v fadu
desitek tisic km (CMeS). V tomto vertikalnim rozsahu se méni jeji vlastnosti. Na
zaklad¢ téchto vlastnosti 1ze atmosféru Clenit dle riznych kritérii: podle chemického
sloZzeni (homosféra a heterosféra), podle koncentrace atmosférickych ionti a volnych
elektroni (neutrosféra a ionosféra) nebo podle charakteru kinetickych procest
je ¢lenéni podle pribéhu teploty vzduchu s vyskou. Pro ucel této prace je pravé prubéh
teploty s vySkou v atmosféte zasadni, jelikoz uréuje tendence (zda teplota s vyskou
roste nebo klesad) a hodnoty vertikdlniho teplotniho gradientu, tedy velikost tohoto
poklesu nebo vzristu. Druhym dilezitym délenim, pro vymezeni ndmi studované
oblasti, je ¢lenéni vzhledem k interakci atmosféry Zemé se zemskym povrchem na:
mezni vrstvu atmosféry a volnou atmosféru (Pechala a Bednat, 2011; Schattler, 2009;
CMeS).

2.1.1 Clenéni atmosféry podle pribé&hu teploty s vyskou

Na zéklad¢ prabéhu teploty s vySkou v atmosfétfe 1ze vymezit troposféru, stratosféru,
mezosféru a termosféru a jejich svrchni hranice tropopauzu, stratopauzu a mezopauzu
(Pechala a Bednaft, 2011; Schlatter, 2009).

Troposféra je nejspodnéjSi vrstvou atmosféry, jejiz dolni hranice pftiléha
k zemskému povrchu a horni hranice se pohybuje ve vysce od 9 do 17 km (Schattler,
2009). Vyska horni hranice zavisi na zemépisné Sifce, rocni dob¢ a tlaku vzduchu. Ve
stfednich zemépisnych §itkach saha do vysky 11 km, v rovnikovych oblastech do 16-18
km a v polarnich oblastech do 7-9 km (Pechala a Bednat, 2011). V zimé je horni
hranice polozena niZe nez v 1ét¢ a stejné tak je nize v oblastech nizSiho tlaku vzduchu
nez v oblastech vyssiho tlaku. V troposféte teplota vzduchu s rostouci vyskou klesa
primémé o 0,65 °C/100 m. V mirnych zemépisnych Sitkach dosahuje pii jeji horni
hranici -56 az -60 °C (Schattler, 2009). Troposféra je oblasti neustalého intenzivniho
proudéni vzduchu, pfedev§im turbulentniho a konvektivniho. Konvektivni procesy
zpusobuji obrovsky transport tepla zapfi¢inény vyparem a kondenzaci. Rychlost

proudéni vzduchu obvykle s vyskou roste a maxima dosahuje v blizkosti tropopauzy.
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Tropopauza je piechodna vrstva oddélujici nize lezici troposféru od vyse lezici
stratosféry (CMeS). Jedna se o stabilni vrstvu charakteristickou vyskytem izotermie
nebo inverze. Jeji mocnost se pohybuje v fadu stovek metrii az 3 km a nachazi se ve
vysce 10—17 km, kde brani vertikalnimu vyvoji oblakt.

Stratosféra sahd do vysky 50 km nad zemskym povrchem a jeji horni hranice je
tvofena stratopauzou (Schattler, 2009). Soucasti stratosféry je ozonosféra, vrstva
s maximalni koncentraci ozonu (CMeS). Tato vrstva se v mirnych zemépisnych §itkach
nachazi ve vysce 22-25 km (Pechala a Bednat, 2011). Ve spodnich vrstvach stratosféry
se teplota vzduchu témét neméni. Ke zménam dochazi az nad 25 km, kde zac¢ina teplota
S ptibyvajici vyskou rtst vlivem pohlcovani ultrafialového zafeni ozonem. S rostouci
vyskou se rust teploty zrychluje a maximalni teplota pfi horni hranici dosahuje az 0 °C.
Stratosféra se od troposféry lisi slabymi vertikdlnimi pohyby vzduchu a nedostatkem
vodni pary (Ramaswamy et al., 2006).

Mezosféra sahd od stratopauzy do vysky 80-90 km a vyznacuje se poklesem
teploty s rostouci vyskou. Pfi spodni hranici je teplota standardné kolem 0 °C po cely
rok. Teplota na horni hranici mezosféry se méni, v 1ét¢ se zde teploty pohybuji mezi -80
az -90 °C a v zimé od -40 do -50 °C (CMeS). V této vrstvé zanika vétsina mensich
meteort, které vstoupi do atmosféry. Vysokorychlostni srazky mezi meteory
a molekulami plynii produkuji teplo, potfebné k vyparu (Schattler, 2009). Z divodu
poklesu koncentrace ozonu srostouci vyskou je absorpce ultrafialového zafeni
Vv mezosféfe mnohem nizsi nez ve stratosfére (Schattler, 2009).

Vrstva atmosféry Zemé& nad mezopauzou je oznaCovana jako termosféra. Jeji
dolni hranice se nachazi 80-90 km nad zemskym povrchem. Poloha horni hranice je
nejista, nékteti autofi ji pokladaji do vySky 700 km, néktefi ji povaZuji za neomezenou
ajini za oblast vyskytu polarnich zaii (CMeS). Spodni &ast termosféry je
charakteristicka prudkym vzristem teploty a to az do vysky 200-300 km. Ve vyssich
vrstvach se vzrust teploty postupné zpomaluje, az dosahne ve vysce 600 km teploty
vyssi nez 1 500 °C. Teplota v termosféfe je znacné ovlivnéna absorpci ultrafialového

zareni a slunecni aktivitou, proto se ¢asto méni i V ramci jednoho dne (Schattler, 2009).
2.1.2 Clenéni vzhledem k interakci atmosféry Zemé se zemskym povrchem

Pribéh teploty vzduchu pii zemském povrchu se zasadné 1iSi od pribehu teploty ve
vysSich vrstvach atmosféry. Proto je pro ucel této prace nutné zminit ¢lenéni atmosféry

podle interakce se zemskym povrchem na mezni vrstvu atmosféry a volnou atmosféru
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(Pechala a Bednaf, 2011; Schattler, 2009; CMeS).

Mezni vrstva atmosféry (MVA) je definovéana jako spodni ¢ast atmosféry, v niz
jsou meteorologické prvky (proudéni vzduchu, denni chod teploty a vlhkosti) pfimo
ovlivnény zemskym povrchem (Pechala a Bednaf, 2011; Rezacova et al. 2007;
AVIMET). MVA nabyvd mocnosti stovek metri az 2 km od zemského povrchu.
Tloustka MVA roste se zvétSujici se drsnosti zemského povrchu, s rychlosti proudéni
a s intenzitou vertikalniho promichavani vzduchu (Pechala a Bednaf, 2011; AVIMET).
Vzhledem k pomérné cCastému vyskytu inverzi teploty v MVA, je zde v priméru
zmenS$eny vertikalni pokles teploty. V tomto smyslu je MVA téz nazyvéana peplosférou
(Kopacek a Bednar, 2005). Ve volné atmosféie se jiz neprojevuje vliv zemského
povrchu na meteorologické prvky. Proudéni v této vrstvé Ize aproximovat geostroficky
(Bednaf a Zikmunda, 1985; Pechala a Bednat, 2011; Rezadova et al., 2007; CMeS).

Rozdilny prabéh teploty vzduchu s vyskou u povrchu a ve vyssich vrstvach atmosféry je
dasledkem tady faktord. Zasadnim faktorem je povrch, zejména jeho typ a fyzikalni
vlastnosti, které vyrazné¢ ovlivituji spodni vrstvy vzduchu. Rozdilné vlastnosti riznych
typt povrchii davaji vznik silné¢ proménlivému horizontalnimu teplotnimu gradientu.
Srostouci vySkou se teplotni gradient vlivem atmosférickych pohybl vyrovnava
(Ramaswamy et al., 2006). Mimo povrch méji na rozdilny prab¢h teploty v jednotlivych
vrstvach atmosféry vliv zmény v atmosférické cirkulaci a modech proménlivost a dalsi
faktory ptirodniho ptivodu (slunec¢ni a vulkanickd ¢innost) a antropogenniho ptivodu
(sklenikové plyny, aerosoly, ozon a krajinny pokryv) (Kopacek a Bednat, 2005).
Sou¢asti MVA je pfizemni vrstva atmosféry (Kopacek a Bednat, 2005; CMeS),
nékdy nazyvana Prandtlova vrstva nebo piizemni podvrstva (Bednaf a Zikmunda,
1985). V ptizemni vrstvé byva zeslabena turbulentni vyména vzduchu, vlivem poklesu
rychlosti vétru smérem k povrchu. Pfizemni vrstva je tak velmi silné¢ ovlivnéna
zemskym povrchem (druh a fyzikédlni vlastnosti ptidy, mikroreliéf, vegetace apod.)
a Vv podstaté je od vysSich vrstev vzduchu izolovana. Jeji mocnost se pohybuje primérné
od 1 do 1,5 m nad povrchem. Béhem dne dochézi vlivem piikonu slune¢niho zareni
k oteplovani pidy a od ni i vzduchu pfiléhajiciho k povrchu. To zplsobuje velké rozdily
teploty v ramci jednoho metru nad povrchem (naptiklad v 0,5 m nad povrchem byvaji
teploty i 0 5-10 °C niz8i nez u povrchu). V piizemni vrstvé tak vznikaji obrovské
vertikalni teplotni gradienty s hodnotami 1000-2000 °C/100 m (Kopacek a Bednaf,

2005). Takové hodnoty gradientli zplsobuji pii povrchu vyrazny vzrist hustoty
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s vyskou, jelikoz plati, ze hustota s vySkou vzrista pii vertikdlnich gradientech teploty
vyssich nez 3,4 °C/100 m (Kopacek a Bednat, 2005). Zminéné podminky jsou velmi
pfiznivé pro vznik silné konvekce, kterou lze pozorovat zrakem (chvéni vzduchu).
Béhem noci pii jasné obloze naopak teplota pudy vyrazné klesa vlivem efektivniho
vyzafovani. Nasledné teplota klesé i v pfizemni vrstvé a vznika nocni pfizemni inverze
teploty.

Ve vyssich vrstvach se vzduch promichava pomérné intenzivné. Dusledkem
toho dochazi k vyrovnavani vlastnosti vzduchu v horizontdlnim i vertikdlnim sméru.
V MVA je vertikdlni teplotni gradient zavisly na radia¢nich pomérech a intenzité
turbulence (Kopacek a Bednat, 2005). Do vysky 500 m nad povrchem vykazuje
vertikdlni teplotni gradient vyznamny rocni i denni chod, dany vlivem zemského
povrchu na tuto vrstvu. Béhem letnich dnG jsou hodnoty vertikdlniho teplotniho
gradientu vyssi. To je dano vyssi insolaci na povrchu ptdy, ¢asto zplisobujici instabilni
zvrstveni atmosféry (viz kapitola 2.5). V zim¢ a v noci, zejména pfi jasné obloze, jsou
naopak hodnoty vertikalniho gradientu teploty nizsi, nékdy i zaporné (inverze).

Ve stfedni ¢asti troposféry (2-9 km), tedy ve volné atmosféie, je hodnota
vertikalniho teplotniho gradientu urovana zejména turbulentni vyménou (Kopacek
a Bednat, 2005). Dusledkem této intenzivni a neustalé vymény vzduchu se zde
vertikalni teplotni gradient blizi adiabatickému gradientu (pfedev§im nasycené
adiabatickému, jelikoZ se jedna o vrstvu Casté kondenzace vodnich par). Ve vysce 2—3
km je primérnd hodnota vertikalniho teplotniho gradientu kolem 0,5 °C/100 m a ve
vysce 7-8 km dosahuje hodnoty 0,7 °C/100 m (Kopacek a Bednat, 2005).

Nasledujici kapitoly se jiz soustfedi detailnéji na profil teploty vzduchu a vertikalni

teplotni gradient v troposféie zejména nad mezni vrstvou, tedy ve volné atmosfére.
2.3 Zména teploty vzduchu s vyskou

Zménu teploty vzduchu s vyskou je mozné vysvétlit pomoci metody vzduchové Castice.
Vzduchova castice je fyzikalni abstrakci objemu vzduchu, ktery musi byt dostate¢né
velky, aby bylo mozné jeho stav popsat makroskopickymi proménnymi (tlak, teplota,
hustota, vlhkost, koncentrace zneciSténi) a zaroven dostatecné maly, aby nevyvolaval
kompenzacni pohyby okolniho vzduchu. Pfi svém premisténi si Castice nevyménuje
teplotu s okolnim prostiedim a zachovava si svoji identitu, je tedy adiabaticky

izolovana. Dal$im piedpokladem vzduchové castice je, Ze jeji tlak se okamzité
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pfizptisobuje tlaku vzduchu v jejim okoli. (Kopaéek a Bednaf, 2005; Rezadova et al.,
2007; CMeS).

Vzduchova c¢astice se pohybuje izentropickyl a jeji chovani je urceno
adiabatickymi procesy. Chovani vzduchové c¢astice zavisi na jeji hustoté a hustoté
okolniho vzduchu. Hustota c¢astice se bude ménit v souladu s termodynamickymi
principy, které popisuji zménu vlastnosti plynu pfi jeho adiabatické expanzi nebo
kompresi (Pechala a Bednaf, 1991). Na tyto zmény nema okoli adiabaticky izolované
Castice vliv. Podpora nebo utlumeni pohybu castice tedy zavisi pouze na vertikalnim

profilu hustoty vzduchu v okoli.

Na kazdé téleso na Zemi i v atmosféte, tedy i na vzduchovou c¢astici, pilisobi dvé
vertikalni sily. Sila vztlakova, plsobici z vyssiho tlaku do nizsiho, pficemz v atmosféie
plati, Ze tlak klesa s rostouci vySkou od zemského povrchu (Pechala a Bednat, 1991).
Sila tihova pisobi kolmo na zemsky povrch. Téleso se vertikalné nepohybuje, pokud
maji tyto dvé sily stejnou velikost. V takovém piipadé nastavd stav hydrostatické
rovnovahy. Uvazujeme-li zménu tlaku p Vvurcitém elementarnim objemu
atmosférického vzduchu pti premisténi o jednotkovou vzdalenost ve sméru vertikalni
0sy z, lze rovnici hydrostatické rovnovahy vyjadiit rovnici (1) (Pechala a Bednaft, 1991).
dp

- _ _ 1
o gp, 1)

kde p znaci hustotu vzduchu, g velikost tihové zrychleni a dp/dz zménu tlaku vzduchu
s vySkou (vertikdlni tlakovy gradient). Tento vztah plati pouze za predpokladu
relativniho klidu atmosféry va¢i Zemi, ktery je predpokladany v okoli vzduchoveé
Castice. Pomoci rovnice hydrostatické rovnovahy je mozné popsat i zménu teploty
vzduchu svySkou pii vertikalnim piemisténi vzduchu v prostiedi, které spliuje
podminky hydrostatické rovnovahy (2) (Rezacova et al., 2007).

dT dT

a8 2
e P9 2)

K vertikdlnimu vychyleni adiabaticky izolované vzduchové castice dochazi

V troposféie pravé pii naruseni hydrostatické rovnovahy. Zména tlaku je poté pficinou

! Izentropicky d&j je d&j, pfi némz zistava konstantni hodnota entropie (mira termické neusporadanosti
daného systému). V nenasyceném vzduchu je izentropickym kazdy adiabaticky d&j (CMeS).

2 Virtualni teplota je charakteristikou vlhkého vzduchu, kterd odpovida teploté suchého vzduchu o
stejnych hodnotach tlaku a hustoty jako méa vzduch vlhky (CMeS). Virtualni teplota Tv umozituje pouzit
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zmény objemu vzduchové Castice (Rezafova et al., 2007). Vzduchova Castice je pfi
zemi stlaCovana urCitym atmosférickym tlakem, ktery vSak s rostouci vyskou klesa. Tim
je vzduchova castice s rostouci vyskou stlacovdna ¢im dal méné a proto se rozpina,

neboli expanduje.

Obecné plati, ze stlacovanim se vzduch zahtiva a rozpinanim naopak ochlazuje (Pechala
a Bednat, 1991). Proto se vzduchova Castice putujici smérem vzhiru, do oblasti niz$iho
tlaku vzduchu, rozpina a ochlazuje. Tento jev lze pro jednotku hmotnosti plynu

vysvétlit pomoci I. hlavni véty termodynamické (I. HVT) (3).
dg = du + dw 3)

Jedna se o vyjadieni zédkona zachovani energie v termodynamickém systému. Teplo
dodané nebo odebrané systému dq se spotiebuje na zménu vnitini energie systému du
a na praci dw (Rezacova et al., 2007).

Jelikoz pfti adiabatickém procesu nedochazi k vyméné tepla mezi Castici a jejim
okolim, je dg rovno nule. Z tohoto divodu musi byt vykonana prace kompenzovana
snizenim vnitini energie systému. Pfi vzestupu se vzduchova castice vlivem poklesu
tlaku rozpina a silou piisobi na své okoli, tedy vykonava praci. Tim se snizi jeji vnitini
energie a nasledné poklesne jeji teplota, nebot’ pravé teplota je mirou vnitini energie
(Kopacek a Bednat, 2005). Pti adiabatickém sestupu probiha proces opa¢ny. Vzduchova
castice klesa do mist s vysSim atmosférickym tlakem, kde dochézi k jeji kompresi. Praci
vykonava tlak okolniho vzduchu a na ucet vnéjSich sil vzristd zasoba vnitini energie

¢astice, tudiz stoupd i jeji teplota (Kopacek a Bednat, 2005).
2.4 Vertikalni teplotni gradient

Zmeéna teploty s vyskou je vyjadiend profilem teploty vzduchu neboli vertikalnim
teplotnim gradientem (Ramaswamy et al., 2006). Vertikalni profil teploty vzduchu
zavisi na fadé faktorli, napiiklad na radia¢ni a turbulentni vyméné tepla mezi zemskym
povrchem a spodnimi vrstvami atmosféry. Dale zavisi na absorpci kratkovinného
a dlouhovinného zafeni plyny a vodni parou, na uvoliiovani a pohlcovani tepla pfi
fazovych zménach vody v troposféte, na advekénim ptenosu tepla a také na zemépisné
Sifce a ro¢nim obdobi (viz kapitola 2.7).

Meteorologicky slovnik vykladovy a terminologicky (CMeS) definuje teplotni
gradient jako vektor dany slozkami 07/ ox, 0T/ 0y, 0T | 0z, kde T znamena teplotu
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ax, Y, z, jsou osy souradné¢ho systému. V meteorologii se vSak prakticky po kazdé pod
teplotnim gradientem rozumi vektor (—0T / dx, —0T / 0y, —0T / 0z), zatimco vektor (0T /
ox, 0T / 0y, OT / 0z) se nazyva ascendent teploty. Teplotni gradient sméfuje kolmo
K izotermickym plocham a ur¢uje zménu teploty pfipadajici na jednotkovou vzdalenost
ve sméru, v némz dochazi k nejvétsimu prostorovému poklesu teploty. V meteorologii
rozliSujeme horizontalni gradient teploty (—07 / Ox, —0T / 0Oy) a vertikalni gradient
teploty (07 / oz).

Vertikalni gradient teploty je definovan zaporné vzatou zmeénou teploty 9T
ptipadajici na jednotkovou vzdalenost ve vertikalnim sméru 0z (Pechala a Bednaf,
1991; CMeS). Zména teploty na jednotku vysky, ktera se v atmosféfe v daném
okamziku skute¢né vyskytuje, je oznacovana jako skutecny vertikalni teplotni gradient.
V Ceské literatufe je téz oznaCovan jako gradient aktualni nebo lokalni (Kopacek
a Bednat, 2005; Pechala a Bednar, 1991), v anglické literatute jako actual (Brunt, 1933)
nebo enviromental lapse rate (NOAA). Skutecny vertikdlni teplotni gradient tedy
popisuje zménu teploty v atmosfétre s vyskou v daném casovém bod¢ a urcuje teplotni
zvrstveni atmosféry urCitého mista (Kopacek a Bednaf, 2005). V meteorologii byva

oznacen feckym pismenem y a matematicky vyjadien rovnici (4).

aoT

-= 4)

’y:

Skute¢ny y v troposfére nabyva kladnych hodnot, pokud teplota s vyskou klesa.
V opaéném piipadé se jedna o teplotni inverzi a teplota tak s rostouci vyskou stoupa (y
< 0). Jestlize se teplota srostouci vySkou neméni (y = 0) nastdva stav izotermie.
Priimérnd hodnota y V troposfére se ve vétsSing literatury udava 0,65 °C/100 m. Ve
skute€nosti se tato hodnota méni s mistem 1 Casem. Zavisi na vySce nad zemskym
povrchem, na ro¢ni i denni dobé¢, ale i na povétrnostni situaci (viz kapitola 2.7). Pravé
skuteCny vertikalni teplotni gradient je stéZejni pro ucely této prace. Kapitola 4 se
vénuje analyzou skute¢nych y naméfenych na aerologické stanici Praha-Libu§ za dané

obdobi.

Jak jiz bylo zminéno vyse, pokud nedochazi k vyméné teploty mezi vzduchovou ¢€astici
a jejim okolim, jedna se o adiabaticky proces. Vertikalni teplotni gradient vzduchové
Castice pii adiabatické expanzi nebo kompresi v atmosféfe, ktera je v hydrostatické
rovnovaze, je oznaCovan jako adiabaticky vertikalni teplotni gradient. Vyjadiuje
ochlazovani vzduchové Castice pfi jejim adiabatickém vystupu a oteplovani pii jejim
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adiabatickém sestupu (CMeS).

Pechala a Bednat (1991) odvozuji souvislost zmén tlaku a teplot pfi
adiabatickém vertikalnim pohybu vzduchu zI. HVT pomoci Poissonovych rovnic.
Upravou a dosazenim (viz Kopacek a Bednat, 2005) do zakladni rovnice hydrostatické
rovnovahy (1) a stavové rovnice (6) je nasledné¢ mozné adiabaticky vertikdlni teplotni
gradient vyjadrit i pomoci tihového zrychleni g a mérného tepla pii stalém tlaku ¢, (5).
Stavova rovnice je v tomto piipadé dana tlakem p, hustotou p, mérnou plynovou

konstantou pro suchy vzduch Ry a virtudlni teplotou T,.

_9
Yy = , (%)
p
E = RdTv (6)

Souvislost tlaku a teploty vzduchu pfi adiabatické expanzi nebo kompresi tedy
vyplyvé z adiabatického vyjadfeni I. HVT. Pfitom je nutné brat v potaz, zda se jedna
0 vzduch suchy, vlhky, nenasyceny nebo nasyceny vodni parou (Rezadova et al., 2007).
Podle relativni vlhkosti vzduchové castice je definovan vertikdlni teplotni gradient
suchoadiabaticky, vlhkoadiabaticky a nasycené adiabaticky, ktery se pii praktické
aplikaci aproximuje hodnotou pseudoadiabatického teplotniho gradientu (CMeS).

2.4.1 Adiabaticky teplotni gradient nenasyceného vzduchu

Z hlediska atmosférické termodynamiky se vzduch skladd ze dvou plynnych slozek,
suchého vzduchu a vodni pary. Ty se souhrnné oznacuji jako vzduch vlhky, jehoz
chovani Ize dobie popsat stavovou rovnici idealniho plynu (Rezaova et al., 2007).
Vlhky vzduch miiZze byt nasyceny nebo nenasyceny vodni parou. Jako nenasyceny
vzduch je v termodynamice oznacovan vlhky vzduch, jehoz relativni vlhkost je nizsi
nez 100 %. Tlak vodni pary v nenasyceném vzduchu ma nizsi hodnotu, nez je hodnota
tlaku nasycené vodni pary pii dané teploté vzduchu (CMeS).

Adiabaticky teplotni gradient Castice suchého vzduchu, tedy suchoadiabaticky
teplotni gradient (yq) vyjadiuje miru ochlazovani a oteplovani adiabaticky vystupujiciho

nebo sestupujiciho suchého vzduchu (7) (Kopacek a Bednat, 2005; CMeS).

dr
Ya=(—7)a 7
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Proménna dT oznacuje zménu teploty a dz zménu vysky. Dosazenim hodnot tihového
zrychleni g = 9,81 m.s* a mémého tepla pii stalém tlaku suchého vzduchu c,q= 1004
J.kg™t.K™ do rovnice (5), 1ze vypogitat hodnotu suchoadiabatického teplotniho gradientu
yq = 0,0098 K.m?, coz byva Casto zaokrouhlovano na pokles teploty o 1K na 100 m
vysky (Kopacek a Bednaf, 2005; CMeS). Tihové zrychleni a mémé teplo pii stilém
tlaku je mozné pifi dobrém pfiblizeni povazovat za konstanty, ztoho divodu je
I hodnota y, piiblizné nezavisla na teploté a vysce (Kopacek a Bednat, 2005).
Adiabaticky teplotni gradient vlhkého, ale nenasyceného vzduchu se nazyva
vlhkoadiabaticky teplotni gradient. Pro vlhky, vodni parou nenasyceny vzduch je podil
teploty a virtudlni teploty® pfi uZivani Kelvinovy stupnice blizky jedné. Rozdil mezi
suchoadiabatickym a vlhkoadiabatickym teplotnim gradientem tak byva velmi maly,
proto se adiabatickd zména teploty vlhké nenasycené Céstice popisuje
suchoadiabatickym teplotnim gradientem (Kopacek a Bednaf, 2005; Pechala a Bednaf,
1991; Rezadova et al., 2007). Suchoadiabaticky a vlhkoadiabaticky teplotni gradient lze

souhrnné oznagit jako gradient teplotni nenasycené adiabaticky (CMeS).
2.4.2 Adiabaticky teplotni gradient nasyceného vzduchu

Nasyceny vzduch je vlhky vzduch nasyceny vodni parou. Parcidlni tlak vodni pary pii
teploté vlhkého vzduchu tedy odpovida stavu nasyceni. Relativni vlhkost nasycené¢ho
vzduchu je 100 % (CMeS). K nasyceni vlhkého vzduchu miize dojit pii izobarickém
procesu, adiabatické expanzi a adiabaticky-izobarickém promichavani (Rezacova et al.,
2007).

Pfi vystupu nasycené vzduchové castice dochazi ke kondenzaci nadbyte¢né vodni
pary, a tim k uvoliovani latentniho tepla (Kopacek a Bednat, 2005). V tomto ptipadé se
jedna o latentni teplo kondenzace, které se uvolituje pii fazovém prechodu vodni pary
Vv kapalnou vodu. Latentni teplo kondenzace je definovano jako mnozstvi tepla, které je
zapotiebi, aby zkondenzovala jednotka hmotnosti vody pfi konstantni teploté a tlaku
(Rezatova et al, 2007). Podle predpokladu adiabatického dg&je latentni teplo
vzduchovou castici neopousti, ale zpétné ji ohtiva (Kopacek a Bednat, 2005). Tim je
ochlazeni vystupujici vzduchové Castice zmirnéno a hodnota ochlazovani nasycené¢ho

vzduchu je tak niZ§i nez hodnota ochlazovani vzduchu nenasyceného.

2 Virtudlni teplota je charakteristikou vlhkého vzduchu, ktera odpovida teploté suchého vzduchu o
stejnych hodnotach tlaku a hustoty jako méa vzduch vlhky (CMeS). Virtualni teplota Tv umoZiiuje pouZit
pro vlhky vzduch stavovou rovnici idealniho plynu pro suchy vzduch, dosadime-li do ni virtudlni teplotu
misto teploty vzduchu (viz rovnice (6)).
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Zmeéna teploty nasycené¢ho vzduchu s vyskou je oznaCovéna jako nasycené
adiabaticky vertikalni teplotni gradient (ys) (8), tedy teplotni gradient Ccastice
nasycen¢ho vzduchu, ktery mize obsahovat kondenzovanou vodu (Kopacek a Bednat,

2005; Pechala a Bednat, 1991; CMeS).

dr

Ys = (— E) s (8)
Jedna se o zaporné vzatou zménu teploty dT piipadajici na jednotkovou vzdalenost ve
vertikalnim sméru dz. Pro vypocet hodnoty vs je potieba pii aplikaci I. HVT uvazovat
latentni teplo kondenzace (Kopacek a Bednar, 2005; Pechala a Bednaf, 1991).

Dosazenim do rovnice (5) vznikne vtah pro vypocet vs (9).

14 Yo
_9_ "~ "RT

Vs = C WLZ (9)
P1+ z
cpR,T?

Proménna w vyjadiuje mérnou vlhkost nasyceného vzduchu, L, latentni teplo
kondenzace vodni pary, R, mérnou plynovou konstantu vodni pary a R mérnou
plynovou konstantu vlhkého, ale nenasyceného vzduchu, ¢asto nahrazovanou mérnou
plynovou konstantou suchého vzduchu Ry (Kopaéek a Bednat, 2005; Pechala a Bednar,
1991).

Hodnota ys zavisi na teploté a tlaku vzduchu a pohybuje se v rozsahu ptiblizné
0,2 -1,0 K na 100 m vysky. Pti teploté 0 °C a tlaku vzduchu 1000 hPa je hodnota ys 0,6
K/100 m (CMeS). Obecné plati, Ze s klesajici teplotou roste hodnota ys, ale s ubyvajicim
tlakem jeho hodnota klesd. Celkové pak se vzrlstajici vySkou hodnota ys roste
a asymptoticky se pfibliZzuje suchoadiabatickému gradientu yq (Kopacek a Bednat, 2009;
Yang a Smith, 1984). Nenasycené adiabaticky vertikalni teplotni gradient je tedy vyssi

nez nasyceny adiabaticky vertikalni teplotni gradient (ys< vqg).

Pti redlném vystupu nasycené ¢astice vzduchu mize dojit k pseudoadiabatickému déji.
V takovém piipadé je pii vystupu nasycené vzduchové Castice veskera zkondenzovana
voda okamzité¢ po svém vzniku ze systému odstranéna a latentni teplo kondenzace
ohtiva pouze vlhky vzduch. Nejde jiz o vratny proces a systém neni uzavieny (dochazi
k ¢asteéné vyméné tepla mezi vzduchovou ¢astici a jejim okolim), proto byva casto
dobrou aproximaci realné¢ho déje (Kopacek a Bednat, 2005; Rezacova et al., 2007). Pii

adiabatickém procesu ohtiva latentni teplo kondenzace jak plynnou tak kondenzovanou
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slozku, jedna se tedy o vratny proces. Redlné déje nasyceného vzduchu se odehravaji
mezi uvedenymi aproximacemi. Priib¢h teploty ¢astice nasycené¢ho vzduchu s vySkou

pak popisuje pseudoadiabaticky teplotni gradient (CMeS).
2.5 Stabilita v atmosféie

Jednim z faktort vyznamné ovliviiujicich vertikalni pfenos tepla v atmosféfe jsou jeji
stabilitni podminky. Stupen vertikalni stability atmosféry zavisi na teplotnim zvrstveni,
tudiz na hodnoté skutecného vertikalniho teplotniho gradientu ve sledované vrstvé
(Kopacek a Bednai, 2005). Teplotni zvrstveni je mozné popsat pomoci reakce
vzduchové cCastice na vngj$i impuls, ktery ji vychyli z dané hladiny ve vertikdlnim
sméru. Pohyb ¢astice je dan vztahem hustoty vzduchové castice a hustoty okolniho
vzduchu (viz kapitola 2.3). Hustota vzduchové castice se méni v souladu
s termodynamickymi principy, které popisuji zménu vlastnosti plynu pii jeho
adiabatické expanzi nebo kompresi (Rezacova et al., 2007). Na tyto zmény nema okoli
adiabaticky izolované castice vliv. Podpora, nebo naopak utlumeni pohybu castice tedy
zavisi pouze na vertikalnim profilu hustoty vzduchu v okoli.

Pti stabilnim zvrstveni se vzduchova castice po odeznéni impulzu vraci do své
puvodni hladiny. Teplota svySkou klesd pomaleji, nez odpovidd hodnoté
suchoadiabatického nebo nasycené adiabatického vertikalniho teplotniho gradientu (viz
Tab. 1, B a C), nebo se s vyskou neméni (izotermie), ptipadné roste (teplotni inverze)
(Pechala a Bednat, 1991). Z toho vyplyva, Ze ¢im vice je zvrstveni atmosféry stabilni,
tim vice jsou potlacovany vertikalni pohyby a promichavani vzduchu. Atmosféra je
absolutné stabilni pokud je skutecny vertikdlni teplotni gradient niZ$i neZ nasycené
adiabaticky i suchoadiabaticky gradient zaroven (viz Tab. 1, A).

V ptipadé, kdy vnéjSim impulsem vychylend castice urychlené pokracuje ve
vertikalnim pohybu a zvétSuje svoji vychylku, jde o instabilni (labilni) zvrstveni
atmosféry. V takovém ptipad¢ teplota klesd s vyskou rychleji, nez odpovida
suchoadiabatickému, pfipadné nasycené adiabatickému teplotnimu gradientu (viz Tab.
1, F a G). Instabilni atmosféra je velmi nachylna pro tvorbu vyznamnych vertikalnich
pohybii (termické konvekce) a podporuje intenzivni promichavani vzduchu.

V ramci instability teplotniho zvrstveni lze na zéklad¢ nasycenosti vzduchu
vodni parou definovat podminénou, absolutni a potencidlni instabilitu. Podminéna
instabilita nastane, pokud je teplota skutecného vertikalniho teplotniho gradientu

v atmosféfe mezi hodnotou suchoadiabatického a nasycené adiabatického vertikalniho
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teplotniho gradientu (viz Tab. 1, E) (CMeS). Vzduch je tak instabilni vii¢i nasycenému
vzduchu, ale vi¢i vzduchu nenasycenému je zvrstveni stabilni (Pechala a Bednér,
1991). Pti absolutni instabilité¢ je teplota skutecného vertikdlniho teplotniho gradientu
vyss§i nez hodnota suchoadiabatického teplotniho gradientu, tedy vétsi nez 1°C na 100 m
vyiky (viz Tab. 1, D) (CMeS). Ovzdusi je pak instabilni pro vzduch nenasyceny
I nasyceny vodni parou (Pechala a Bednafr, 1991). Zvlastni piipad nastava, pokud je
vzduchova cCastice k vystupu nucena (vlivem orografie nebo frontalnich ploch). Takové
zvrstveni je definovano jako potencidlné instabilni. Pfi kondenzaci vyvolané
adiabatickym ochlazovanim roste béhem vystupu ve spodni ¢asti vrstvy teplota rychleji
neZ v &asti horni. Tim kles4 stabilita a roste instabilita dané vrstvy (CMeS).

Pfechodnym stavem mezi stabilné a instabilné zvrstvenym vzduchem je
indiferentni stav, kdy vzduchova ¢astice nepokracuje v zapocatém vychyleni a zaroven
se nevraci do pavodni polohy (Pechala a Bednaf, 1991). Pokles teploty vzduchu
svyskou je Vnenasyceném vzduchu vodni parou roven suchoadiabatickému
vertikdlnimu teplotnimu gradientu a v nasyceném vzduchu vodni péarou nasycené
adiabatickému teplotnimu gradientu (viz Tab. 1, H a I). Pfi indiferentnim zvrstveni
termickd konvekce nevznika, ale vyvoj jiz predesle vzniklé konvekce neni tlumen ani
podporovan (Kopacek a Bednatr, 2005). Teplotni zvrstveni mize byt indiferentni vici
nenasycenému vzduchu a instabilni pro nasyceny vzduch nebo mize byt indiferentni

vuci nasycenému vzduchu a stabilni pro nenasyceny vzduch (viz Tab. 1, CH a J).

Teplotni zvrstveni atmosféry Vertikalni teplotni gradient

Stabilni zvrstveni A | Absolutni stabilita Y <vs < Y4

B | Nenasycena vzduchova Castice Y <Yd

C | Nasycena vzduchova Castice Y <7s
Instabilni zvrstveni D | Absolutni instabilita Y > Yd> Vs

E | Podminéna instabilita Yd> Y > s

F | Nenasycena vzduchova Castice Y > Yd

G | Nasycena vzduchova &astice Y > s
Indiferentni zvrstveni | H , .. Y = Y4

Nenasycena vzduchova ¢astice
CH Y =Yd> s
S . Cdeg: Y=9s
asycena vzduchova castice
J Yd= Y =7Ys

Tab. 1: Teplotni zvrstveni atmosféry a odpovidajici vertikalni teplotni gradienty.
Poznamky: y — skutecny vertikélni teplotni gradient, yq — suchoadiabaticky vertikalni
teplotni gradient, ys — nasycené adiabaticky vertikalni teplotni gradient

Zdroj: upraveno podle (Pechala a Bednar, 1991; Kopacek a Bednar, 2005)
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2.5.1 Vliv stability atmosféry na vertikalni teplotni gradient

Zmeéna teploty adiabaticky izolované ¢éstice vzduchu pii jejim vertikdlnim pohybu
muze byt rychlejsi nebo pomalejsi nez zména teploty v jejim okoli. Vzduchova castice
tak pfindsi do urcitych vrstev jinou teplotu, nez jaka odpovida témto vrstvam.

Pti stabilnim teplotnim zvrstveni atmosféry v nenasyceném vzduchu se
vystupujici vzduchova ¢astice adiabaticky ochlazuje rychleji, nez odpovida skute¢nému
vertikdlnimu gradientu teploty okolniho vzduchu. Dusledkem je pfisun nizSich teplot
vzduchu do vysSich vrstev nez jaké odpovidaji témto vrstvam. Klesajici vzduchova
Castice tak naopak ptinasi do nizsich vrstev vyssi teplotu. Pii stabilnim zvrstveni se tedy
horni vrstvy turbulentni vyménou ochlazuji a dolni otepluji (Kopacek a Bednar, 2005).
Dochazi tak k zvétSovani skuteCného vertikalniho teplotniho gradientu do té doby, nez
vytvoifi indiferentni zvrstveni. Obecné pii stabilnim zvrstveni atmosféry plisobi
divergence atmosférického proudéni pokles hodnot y v daném misté, naopak
konvergence proudéni rast y (Prochazka, 1977).

Pfi instabiln€¢ zvrstvené atmosféfe je situace zcela opacnd. V nenasyceném
vzduchu se budou vlivem promichavanim horni vrstvy oteplovat a dolni ochlazovat.
Skutecny vertikalni teplotni gradient se v dané vrstvé zmensuje aZ do okamziku, kdy se
vyrovnd hodnoté suchoadiabatického gradientu a vytvoii se indiferentni teplotni

zvrstveni (Kopacek a Bednat, 2005; Yang a Smith, 1981).
2.6 Zareni v atmosfére

Vertikalni teplotni gradient volné atmosféry je ptimo zavisly na rozdéleni teploty v dané
vrstvé. Teplota volné atmosféry je ddna mnoha spolu souvisejicimi faktory, jako je
radiacni bilance, vliv zemského povrchu a zména vSeobecné cirkulace atmosféry
(Pribis, 1977). V prvni fadé€ je rozdéleni teploty ve volné atmosféfe uréeno mnoZzstvim
slune¢ni energie dopadajictho na zemsky povrch. Slune¢nimu zafeni a vyzafovani
zemského povrchu jsou vénovany nasledujici kapitoly. Na zaklad¢ slunecniho zatreni
avyzarovani Zemé¢ je Vv Kapitole 2.6.3 popsana radia¢ni bilance zafeni a jeji

promé&nlivost v prostoru a ¢ase.
2.6.1 Slunecni zareni

Hlavnim zdrojem energie pro vznik, vyvoj a udrZzovani vSeobecné cirkulace atmosféry

I vSech dil¢ich cirkulac¢nich systémi je slunecni zafeni (Hartmann, 1994; Pechala
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a Bednat, 1991). Slunec¢ni elektromagnetické zafeni predstavuje zdroj tepla a svétla
a pfi jeho interakci s atmosférou a zemskym povrchem se méni.

Pti prichodu slune¢niho zafeni atmosférou dochazi k jeho kvantitativnim
| kvalitativnim zménam predevS§im rozptylem (diftzi), pohlcovanim (absorpci)
a zeslabovanim (extinkci) (Pidwirny, 2006). Rozptyl slune¢niho zafeni probihda na
molekulach vzduchu (molekularni rozptyl) nebo na vétSich ¢asticich v atmosféie (vodni
kapicky, ledové krystalky, prachové castice aj.). Absorpce slunec¢niho zéafeni
V bezoblacné atmosféfe je pomérné nizkd (pouze 15-20 % zjeho vstupujiciho
mnozstvi) (Kopacek a Bednar, 2005; Pidwirny, 2006).

Mnozstvi pfimého slunecniho zafeni dopadajici na jednotku vodorovné nebo
naklonéné plochy za jednotku ¢asu je oznaovano jako insolace (CMeS). Hodnota
insolace zavisi na zenitovém uhlu Slunce, ¢imz je proménliva v prib&hu dne a roku, ale
zavisi i na libovolné &asti zemského povrchu. Cim vétsi je uhel dopadu sluneénich
paprskl, tim krat§i cestu musi paprsky absolvovat a tim vice energie dopadd na
jednotku plochy. Mnozstvi dopadajiciho slune¢niho zafeni je tak dano stalym sklonem
zemské osy k ekliptice a zavisi na zemépisné Sifce (Pidwirny, 2006).

Pii interakci slune¢niho zéafeni se zemskym povrchem je slunecni zateni
odrazeno nebo pohlceno. Soucet mnozstvi rozptyleného slune¢niho zatreni dopadajiciho
za jednotku Casu na jednotku plochy horizontalniho zemského povrchu (J) a insolace
(1), je oznatovano jako globalni slune&ni zateni (S) (10) (CMeS). Mnozstvi tepla (Q)
ziskaného jednotkou plochy zemského povrchu za jednotku casu absorbovanim
slunetniho zéafeni je vyjadfeno vztahem (11), kde A zna&i albedo® neboli odrazivost

zemského povrchu (Kopécek a Bednat, 2005).

S=1+] (10)

Q=51-4), 11)

2.6.2 Vyzarovani Zemé

Zemsky povrch je sam o sobé schopny, jako kazdé téleso s teplotou vyssi nez 0 K,

zafeni emitovat. Toto dlouhovinné zafeni ma charakter infracerveného, tepelného zateni

¥ Albedo je definovano jako pom&r mnoZstvi sluneéniho zafeni odraZeného a dopadajiciho (Kopadek
a Bednat, 2005).
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(Kopacek a Bednat, 2005). Kromé zemského povrchu vyzatuje dlouhovinné zateni
I atmosféra. Vyzafovani Cerného télesa lze popsat Stefan-Boltzmanovym zakonem
(Salby, 1996). Za ptedpokladu, ze zemsky povrch ma v oboru dlouhovinného zatreni
vlastnosti, které dobie odpovidaji vlastnostem Sedého t8lesa®, lze toto mnoZstvi
vyzéafené radiace (G) pro redlny zemsky povrch, vyjadiit vztahem (12), kde Ty znaci
teplotu télesa v Kelvinech, o Stefan-Boltzmanovu konstantu a & vyzafovaci schopnost,

neboli emisivitu® (Kopacek a Bednaf, 2005).

G = eoT} (12)

Tepelné vyzatovani zemé je z velké Casti pohlceno atmosférou, kterd se tak
zahiiva. Jelikoz je atmosféra prichodna pro slune¢ni kratkovinné zareni a neprichodna
pro dlouhovlnné vyzatovani Zemé¢, tzv. sklenikovy efekt (Salby, 1996), dochazi k
zadrZovani energie v systému povrch-atmosféra. Teplota Zemé¢ je tak o 33 °C vyssi nez
by byla pii radiacni rovnovaze (Huth, 2014). Pfiblizné¢ 15 % slunec¢niho zafeni se
spotiebuje na ohiev atmosféry, kterd se ale mnohem vice ohtiva od zemského povrchu.
Atmosféra je tak sama schopna vyzatovat. Pfiblizn€¢ 70 % vyzatovani atmosféry dopada
zpét k zemskému povrchu, a zbylych 30 % unika do svétového prostoru (Hartmann,
1994). Dlouhovinné zafeni dopadajici na zemsky povrch je oznaCovano jako zpétné
zéateni atmosfeéry. Zpétné zateni je z99 % pohlceno zemskym povrchem a je tak
vyznamnym zdrojem tepla.

Rozdil vyzafovani zemského povrchu a zpétného vyzatovani atmosféry udava
efektivni vyzatovani Zemé. Vlastni vyzafovani zemského povrchu je zpravidla vétsi nez
zpétné zareni atmosféry, proto efektivni vyzafovani pusobi radiacni ochlazovani
zemského povrchu (Kopacek a Bednaf, 2005). Efektivni vyzatovani vyrazné roste se
zvétsujici se teplotou zemského povrchu, klesa s rostoucim obsahem vodni pary ve
vzduchu a je vyrazné zeslabovano obla¢nosti.

Krom¢ zareni smétujiciho zpét k povrchu je ¢ast energie vyzafovana atmosférou

opaénym smeérem, kde miize byt opét pohlcena nebo vyzéafena do mezihvézdného

* Sedé téleso ma mensi intenzitu vyzafovani neZ Gerné téleso pi stejné teploté povrchu. Pomér intenzity
vyzafovani Sedého télesa a intenzity vyzafovani Cerného télesa se nazyva pomérna zafivost, neboli
emisivita (Pidwirny, 2006).

® Emisivita charakterizuje dany povrch, jak dalece se tento povrch blizi z hlediska fyziky zafeni svymi
vlastnostmi &ernému télesu (Rezaova et al., 2007).
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prostoru. Mensi dil zemskym povrchem vyzafené energie prochdzi ovzdusim netknuty

tzv. atmosférickymi okny?®.
2.6.3 Radiacni bilance Zemé

Radiaéni bilance neboli bilance zafeni je definovana jako rozdil zafeni smétujiciho doli
a zafeni smétujiciho nahoru (CMeS). Radiaéni bilanci lze posuzovat vzhledem k uréité
hlading, vrstvé nebo sloupci atmosféry, vzhledem k zemskému povrchu nebo vzhledem
K celé soustavé Zemé-atmosféra.

Radia¢ni bilance zemského povrchu je stézejni pro zZivot na Zemi a vyvoj
organické pfirody. Podili se na ur€ovani klimatickych podminek, na rezimu oceanskych
a kontinentalnich vod a na utvafeni fyzicko-geografickych poméri na zemském
povrchu (Hartmann, 1994; CMeS). Radiacni bilance zemského povrchu je dana
rozdilem mnozstvi globalniho slune¢niho zafeni absorbovaného jednotkou plochy
zemského povrchu a efektivniho vyzarovani zemského povrchu. Mize nabyvat
kladnych i1 zapornych hodnot, pfi¢emz piechod od kladné bilance k zadporné a naopak se
pozoruje pii vyskach Slunce 10 aZ 15° nad obzorem (CMeS).

Radia¢ni bilance zemského povrchu je jednim ze zakladnich faktor urcujicich
teplotu povrchu. Hodnota a chovani vertikalniho teplotniho gradientu s teplotou
povrchu uzce souvisi (Rennick, 1977; Mokhov a Akperov, 2006). Vertikalni teplotni
gradient zpravidla roste s rostouci teplotou povrchu (Mokhov a Akperov, 2006). Mira
oteplovani a ochlazovani zemského povrchu je dana pfijmem a ztratou tepla, tedy
tepelnou bilanci zemského povrchu. Tepelnou bilanci lze vyjadfit pomoci rovnice
teplené bilance zemského povrchu (13), kde R vyjadfuje radiaéni bilanci zemského
povrchu, P mnozstvi tepla odvddéného ze zemského povrchu do atmosféry
turbulentnim tokem, V ztratu tepla pfi vypafovani nebo pifjem tepla pii kondenzaci
a S tok tepla do nebo z podlozi zemského povrchu. Zemsky povrch lze povazovat za
plochu s nulovou tepelnou kapacitou, proto se soucet piijmi a ztrat tepla na zemském

povrchu musi rovnat nule (CMeS).

0=R+P+V+S (13)

® Atmosférickd okna jsou oblast elektromagnetického zafeni, v niz ma bezoblaéna atmosféra velkou
propustnost. Pro radiacni a tepelny rezim Zemé a jeji atmosféry jsou vyznamna zejména atmosféricka
okna v oblasti vlnovych délek 8,5-12,5 um Meteorologickymi druzicemi jsou pro monitorovani
zemského povrchu a oblacnosti v tepelném zafeni vyuzivana predev§im atmosféricka okna v pasmech
3,54 pm, 8-9 pma 10-12,5 pm (CMeS).
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Radia¢ni bilance zemského povrchu nabyva v noci zépornych hodnot, jelikoz
chybi pfisun slune¢niho zéfeni. Zemsky povrch se tak ochlazuje vlivem ptevazujiciho
vyzatovani Zemée. Nejchladnéj$i cast dne nastava cca 30 minut po vychodu Slunce, kdy
pievazuje dlouhovinné vyzafovani zemského povrchu a piikon slune¢niho zaieni je
stale velmi slaby. Poté jiz nastava vzestup teplot diky kladné radia¢ni bilanci (Kopacek
a Bednar, 2005).

Vedle radia¢ni bilance zemského povrchu lze definovat radiaéni bilanci samotné
atmosféry jako rozdil mnozstvi zafeni pohlcené¢ho a vyzareného atmosférou. Radiacni
bilance atmosféry ovliviiuje teplotu a tudiz i teplotni zvrstveni atmosféry nad zemskym
povrchem. Protoze atmosféra pohlcuje slunecni zafeni pomérné malo, ma pro radiacni
bilanci atmosféry podstatny vyznam pohlcovani dlouhovinného zafeni a vlastni zafeni
atmosféry. Radia¢ni bilance atmosféry je vzdy zdporna a takto vznikly deficit v tepelné
bilanci atmosféry je kompenzovan uvoltiovanim tepla pii fazovych prechodech

a turbulentni vyménou tepla mezi zemskym povrchem a atmosférou (CMeS).

Celkovy pfisun energie ziskany soustavou Zemé-atmosféra je v ro¢nim praméru
prakticky konstantni. V dil¢ich subsystémech ovzdus$i, vlivem puasobeni casove
| prostorové nerovnomérného rozlozeni jednotlivych druhl energie, vznika slozita
Casoprostorovd kompenzace neustale se vytvarejicich lokalné nerovnovaznych stavi
(Pechala a Bednat, 1991). K vyrovnani nerovnovaznych stavll energie slouzi pevny
zemsky povrch a zejména ocedny, ve kterych je naakumulovano obrovské mnoZstvi
energie. Pfiblizna energeticka rovnovaha soustavy Zemé-atmosféra je podminéna tim,
ze Zem¢ jako planeta vyzatuje v rocnim priméru prostfednictvim dlouhovinné radiace
zhruba takové mnoZstvi energie, jez pfijme od Slunce v podobé absorbovaného
kratkovlnného zéafeni. Soustava Zemé-atmosféra je tak kvaziizolovany termodynamicky
systém (Pechala a Bednaft, 1991).

Energetickd rovnovaha soustavy Zemeé-atmosféra, dand rozdilem mnoZstvi
kratkovinného slune¢niho zareni vstupujiciho do atmosféry a dlouhovinného vyzarovani
Zemé, je nazyvana radia¢ni bilanci (Salby, 1996). Za ptedpokladu, ze mezi soustavou
Zemé-atmosféra a jejim okolim nedochdzi k vyznamnéjsi vyméné tepla jinak nez
prostiednictvim radiacniho pfenosu, je radiaéni bilance soustavy Zemé-atmosféra
téZ tepelnou bilanci tohoto systému (CMeS). Radiaéni bilance vychazi z 1. hlavni véty
termodynamické, tedy zakona zachovani energie (Hartmann, 1994). Muze nabyvat

kladnych 1 zapornych hodnot, ale jeji rocni primérna globdlni hodnota se musi
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pohybovat kolem 0, v jiném piipadé dochazi k oteplovani nebo ochlazovani systému
(NASA).

Radia¢ni bilance se méni v zévislosti na zemépisné Sifce, roénim obdobi a fazi dne
(Hartmann, 1994). Radia¢ni bilance je Vv rovnikovych, vlhkych tropickych
a subtropickych oblastech po cely rok kladna, coz vede k velkému ohievu vzduchu,
pudy, oceanti a mofti, a vyparu. Zemsky povrch se v téchto oblastech silné zahtiva, ¢imz
vyrazné zvySuje podil pfenosu tepla turbulentnim tokem. Pfiblizn¢ kolem 40° s. a j. S.
dochazi k ptevaze dlouhovinného vyzafovani Zem¢é nad absorpci kratkovinného
slune¢niho zafeni. V polarnich oblastech je tedy s vyjimkou 2—-3 mésicti energeticka
bilance zaporna a pirevazuje vyzafovani z aktivniho povrchu (viz Obr. 1) (NASA).

V letnim obdobi na severni polokouli pfevazuje vstupujici sluneéni zateni nad
vyzafovanim Zem¢, a zpusobuje tak kladné hodnoty radia¢ni bilance. Béhem podzimni
a jarni rovnodennosti jsou maximalni hodnoty radia¢ni bilance v oblasti nad rovnikem a
minimalni na poélech (Salby, 1996; NASA). V zimnim obdobi jsou hodnoty radia¢ni
bilance na severni polokouli pfevazné zaporné vlivem pievazujiciho vyzarovani Zemé.
Se zvysujici se zemépisnou Sitkou naristaji rozdily mezi 1étem a zimou, pficemz v 1été
i na polech (béhem letniho slunovratu) je mnozstvi globalniho zateni stejné jako na
rovniku (diky dlouhym dntim), avSak v zimé&, za poldrnich noci, je hodnota globalniho
zateni zanedbatelna. Tento efekt je navySen velkym albedem sné¢hu a ledu v polarnich
oblastech (Hartmann, 1994; Salby, 1996).

Rozdil v ptisunu a vydeji energie mezi rovnikem a poly je zdrojem energie pro
atmosférickou a termohalinni cirkulaci (NASA). Cirkula¢ni procesy jsou, spolu
s dalsimi dynamickymi pohyby v atmosféfe, konvekci a rotatnimi pohyby Zemé,
pri¢inou distribuce tepla v ramci zemépisné¢ délky a Sitky a tim ur€uji horizontalni
i vertikalni teplotni zvrstveni atmosféry v jednotlivych regionech na Zemi (Hartmann,
1994; Pribi§, 1977). Vertikalni profil teploty v troposféfe je tudiz vysledkem radiacni
bilance zahrnujici ptisobeni sklenikovych plynii, aerosolli a oblakli (Ramaswamy et al.,
2006). Zmény radiacni bilance v zavislosti na zemé&pisné §ifce, rocnim obdobi a fazi dne

tak urcuji chovani vertikalniho teplotniho gradientu (viz kapitola 2.7).
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Obr. 1: Radiaéni bilance v lednu, dubnu, ¢ervenci a fijnu v roce 2015.

Zdroj: NASA
2.7 Klimatologie vertikalniho teplotniho gradientu

Vertikalni teplotni gradient s hodnotou 0,65 °C/100 m (pfipadné¢ 0,6 °C/100 m
(Kopacek a Bednaf, 2005)) je ve vétsiné meteorologickych publikaci chapan jako
konstantni hodnota poklesu teploty s vyskou (napiiklad Minder et al., 2009; Mokhov
a Akperov, 2006; Neumann, 1955; Rennick, 1977; Stone a Carlson, 1979; Yang a
Smith, 1984). Zminéna konstantni hodnota y odpovida modelu standardni mezinarodni
atmosféry ICAO’ (Yang a Smith, 1984) a pouZiva se pro jednotné cejchovani piistroji
Vv letectvi. S konstantni hodnotou y je ale mozné pracovat pouze za ptredpokladu, Ze se
gradient v prostoru a ¢ase neméni, nebo méni jen nepatrné. V fadé studii je tato hodnota
zjednodusSen¢ pouzivana pro teoreticky pseudo-adiabaticky vertikalni teplotni gradient
(viz kapitola 2.4.2) (Folkins, 2001) nebo pro pramérny pokles teploty vzduchu s vyskou
ve volné atmosfére (Minder et al., 2009).

Na zaklad¢ studia vy 1ze tvrdit, Ze jeho konstantni hodnota neodpovida skute¢nym

’ Model standardni atmosféry je vypo&teny na zakladé rovnice hydrostatické rovnovéhy za predpokladu,
ze vzduch je idealni plyn. Standardni atmosféra udava hypotetické vertikalni rozlozeni tlaku, teploty
a hustoty suchého vzduchu v atmosféfe béhem celého roku ve stiednich zemépisnych §itkach. V letecké
meteorologii je dohodnuto pouzivat mezinarodni standardni atmosféru ICAO, kterd vychazi
z piedpokladu, Ze vertikélni teplotni gradient je roven 0,65 °C/100 m. (CMeS).
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podminkam v atmosféte, ale vykazuje urcitou proménlivost v prostoru a ¢ase (Minder et
al., 2009; Mokhov a Akperov, 2006; Neumann, 1955; Rennick, 1977; Rolland, 2003;
Stone a Carlson, 1979; Yang a Smith, 1984). Zakladni pii¢iny proménlivosti jsou
radiacni a dynamické procesy v atmosféie, zejména konvekce a mira nasycenosti
vzduchu vodni parou (Ballard, 1933; Held, 1981; Ramaswamy et al., 2006; Yang
a Smith, 1984). Vlivu radiacni bilance a vlhkosti vzduchu na vertikalni teplotni gradient
jsou vénovany kapitoly 2.4.1, 2.4.2 a 2.6.3.

Pokud jde o procesy synoptického méftitka, ne naptiklad vertikalni pienos tepla
konvekci, ma rozhodujici vliv na zmény y v celé troposféie advekce (Prochazka, 1977).
Divergence proudéni ma podstatnéjsi vyznam pouze v oblasti horni troposféry a spodni
stratosféry, kde se dulezitym zplsobem podili na vytvafeni teplotniho pole kolem
tropopauzy a pii dlouhodobé&jsi subsidenci ve spodni troposféfe (vytvareni
subsidenc¢nich inverzi). Lokalni zmény vy jsou tedy zpisobeny zejména advekcei teploty
stiiznym ageostrofickym proudénim, horizontalni a vertikalni advekci vy, divergenci
atmosférického proudéni a zménou tepelné funkce s vySkou (Prochézka, 1977).
Horizontalni advekce vysSich hodnot teploty stfiznym ageostrofickym proudénim
vyvolava riist y s casem, advekce nizSich hodnot teploty pokles y s ¢asem. ZvétSovani
hodnot y s vyskou je pfi vystupném pohybu vzduchovych ¢astic spjato s Casovym
poklesem hodnot y, zmenSovani teploty s vySkou s jejich rlstem.

Nerovnomérné rozloZeni piikonu slune¢niho zateni, rozdilné fyzikalni vlastnosti
zemského povrchu, prostorové a ¢asové zmény propustnosti atmosféry, proménlivé
mnozstvi oblacnosti a dalsi fyzikalni vlastnosti plisobi nerovnomérné rozlozeni vnitini
a potencialni energie i vSech dalSich druhl energie v atmosférickém systému (Pechala
a Bednar, 1991). Veskeré vnéjsi faktory, které narusuji radiacni bilanci a stanovuji
vihkost vzduchu, jsou pfi¢inou zmény v klimatickych podminkach a tim i zmény
vertikalni struktury teploty v atmosféte, proto je potteba pii studiu y brat tyto vnéjsi
vlivy v potaz. Vnéjsi vlivy mohou byt jak pfirodniho (napi. sluneéni aktivita a sope¢na
¢innost) tak antropogenniho piivodu (napf. zména koncentrace radiaéné aktivnich plyni
a aerosoli) (Kopacek a Bednar, 2009; Mokhov a Akperov, 2006; Neumann, 1955;
Ramaswamy et al., 2006; Stone a Carlson, 1979).

2.7.1 Sezonni a prostorova variabilita vertikalniho teplotniho gradientu

Vlivem kladné radiacni bilance v tropickych oblastech je siln€ oteplovan zemsky

povrch. Srostouci vySskou od zemského povrchu se prostorové rozdily teploty
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vyrovnavaji (Kopacek a Bednat, 2005; Mendrisova a Zbellova, 1970; Ballard, 1933).

V nizkych zemépisnych Sitkach, kde je teplota povrchu vyssi, nez na polech kles teplota

s vySkou rychleji. Vertikalni teplotni gradient tak zpravidla roste s rostouci teplotou

povrchu (Mokhov a Akperov, 2006). S rostouci zemépisnou Sifkou se radia¢ni bilance

zmenSuje a v polarnich oblastech jiz nabyva zépornych hodnot. Zemsky povrch je

ochlazovéan a teplota s vyskou klesd pomaleji.

Hodnoty vy tedy stejné jako teplota a piikon slunecniho zéfeni s rostouci

zemé&pisnou Siikou klesaji (viz Obr. 2, Pfiloha 1) (Neumann, 1955). V zimé y od

rovniku k pélim klesa postupné. V 1ét€ je mezi rovnikem a stfednimi zemépisnymi

Sitkami konstantni a dale smérem k polim opét klesa (viz Tab. 2). S rostouci

zemeépisnou Sitkou se pokles hodnoty vertikdlniho teplotniho gradientu zrychluje

(Mokhov a Akparov, 2006).

Severni Leden Cervenec Ro¢ni primér

zemépisna | Ts | Tt | H | y | Ts | Tt | H | v [y=D+H)2) | (From(2))

Sia®) T [ elo o/ e [®le [H] o %)
0 26 |-80|166 |64 | 26 |-80|16,9| 6,3 6,3 6,3
10 26 | -76 | 16,4 |62 | 27 |-77 | 16,8 6,2 6,2 6,2
20 22 |-72|156 |60 | 28 |-75|16,3| 6,3 6,2 6,2
30 15 | -63 | 13,4 |58 | 27 |-68|149 | 64 6,1 6,1
40 5 |-57|112|55| 24 |-58 | 13,1 6,2 5,9 58
50 -7 |-56| 98 |50 18 |-53|11,5]| 6,2 5,6 8,6
60 16 | -56 | 9,2 | 43| 14 |-49|104 | 6,0 5,2 5,1
70 26 | -57 | 86 | 36| 7 |-46| 95 |57 5,7 47
80 4.4
90 3,6

Tab. 2: Vertikalni teplotni gradienty v troposféte.

Poznamky: Ts - povrchova teplota (°C), Tt- teplota v tropopauze (°C), H — vyska

tropopauzy (km), y — vertikalni teplotni gradient (°C/km)

Zdroj: Neumann, 1955

Vztah mezi vertikdlnim teplotnim gradientem (y) a zemépisnou Sitkou (¢) je dle

Neumanna (1955) mozné vyjadfit rovnici (14).

Yo = 6,25 — 2sin*gp

(14)
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Chovani y v zavislosti na zemé&pisné Sifce 1ze rozdélit do dvou rezimu - rezim nizkych
zemépisnych Sifek a rezim vysokych zemépisnych sifek. (Minder, et al., 2009; Mokhov
a Akperov, 2006; Ramaswamy et al., 2006; Rennick, 1977; Stone a Carlson, 1979;
Yang a Smith, 1984). Oblast pfechodu mezi rezimy se pfesouva mezi 28° s. §. v lednu
a47°s. 8. v Cervenci, pficemz v 1été je prechod vice pozvolny a v zimé ostiejsi (viz Obr.
2) (Stone a Carlson, 1979).

V nizkych zemépisnych Sitkach y vice odpovida adiabatickému teplotnimu
gradientu nasyceného vzduchu (ys) (Gaffen, 2000). Stone a Carlson (1979) definuji
tento rezim jako oblast, kde 20 % vertikalnich teplotnich gradientli nabyva hodnoty
nasycené¢ adiabatického teplotniho gradientu. Rezim nizkych zemépisnych Sitek se
v lednu vyskytuje mezi 25° s. a 40° j. §. a v ¢ervnu mezi 50° s. a 30° j. § (Yang a Smith,
1984). Hodnoty y ve vlhkych tropech se pohybuji kolem 0,4 °C/100 m a jsou velmi
citlivé na zmény teploty povrchu. Vertikalni teplotni gradient je v této oblasti uréen
zejména nasycenou konvekci a vSeobecnou cirkulaci atmosféry (Walkerovou cirkulaci
a cirkulaci v Headleyho bunce) (Folkins, 2001; Rennick, 1977; Ramaswamy et al.,
2006; Yang a Smith, 1984). Naopak v suchych subtropickych oblastech, vlivem
nedostatku vlhkosti, dosahuje y 0,8 az 0,9 °C/100 m (Ramaswamy et al., 2006).

Ve vyssich zem&pisnych $itkach je y uréen baroklinitou atmosféry®. Baroklinita
ma v redlné atmosféfe zdsadni vyznam pii formovani pole proudéni vzduchu, pii vyvoji
tlakovych utvarG a cirkulacnich systémti. Tyto faktory tak udavaji y vysSich
zemepisnych Sifek, ktery je naddle oznaCovan, dle Stoneho a Carlsona (1978), jako
vertikalni teplotni gradient baroklinni atmosféry (yc). Vertikalni profil teploty vzduchu
ve stiednich zemépisnych Sitkach (nad 30° z. §.) je uren pohybem vzduchovych hmot
planetarniho méftitka a vSeobecnou cirkulaci atmosféry (cirkulace Ferrelovy buiky)
(Rennick, 1977; Yang a Smith, 1984). V oblasti mezi 40°—65° s. §. se y béhem roku
méni mén€ v porovnani s niz§imi zemépisnymi Sitkami. Stabilizacni funkci zde plni
oceany, které jsou obrovskou zasobarnou tepla (Yang a Smith, 1984).

Yang a Smith (1984) uvadi i tfeti rezim polarnich oblasti (60-90° z. §.), kde jsou

hodnoty y dany zejména cirkulaci v polarni bunce. Vysoka proménlivost y v polarnich

8 Baroklinni atmosféra je stav atmosféry, v niz izopyknické (izosterické), izotermické a izobarické plochy
nejsou rovnobézné, ale navzajem se protinaji a vytvareji tak termodynamické solenoidy. V baroklinni
atmosféte je proto hustota vzduchu funkei tlaku i teploty vzduchu a vektor geostrofického vétru se
s vyskou méni (CMeS). Primarnim zdrojem baroklinity v atmosféfe je horizontdlné nerovnomérny piikon
energie ze slunecniho zafeni, ktery rovnéz ptisobi rozvoj vertikdlnich pohybi vzduchu (Pechala a Bednaf,
1991).
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oblastech je disledkem puisobeni planetirnich vin®, jejichz vliv je dale zesilovan

orografii a teplotnim rozdilem mezi oceany a pevninou Ramaswamy et al., 2006).
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Obr. 2: Zavislost vertikalniho teplotniho gradientu na zemépisné Sifce na severni
polokouli.

Poznamky: primérny rocni vertikalni teplotni gradient v troposféfe (x), vertikalni
teplotni gradient nasycené adiabaticky (A) a vertikdlni teplotni gradient baroklinni
atmosféry (o).

Zdroj: Stone a Carlson, 1979

v

Chod vertikalniho teplotniho gradientu v zéavislosti na zemépisné §ifce neni na
severni a jizni polokouli stejny (viz Obr. 3) (Yang a Smith, 1984). Pti¢inou je rozdilny
podil ocednii a pevniny na obou polokoulich, a tim i rozdilny chod teploty povrchu.
Velky meridionalni teplotni gradient stfednich zemépisnych Sifek jizni polokoule
zpusobuje vyrazny pokles y. oproti poklesu gradientu na severni polokouli (viz Obr. 3)
(Taljaard, 1972). Vzhledem k zaméfeni prace je nadale popisovan vertikalni teplotni

gradient severni polokoule.

9 Planetarni viny jsou viny v zonalnim proudéni s velkymi vinovymi délkami (10 000 km a vice). Casto
osciluji kolem urcité polohy. Projevuji se piedevsim na vyskovych klimatologickych mapach tlakového
pole (CMeS).
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Obr. 3: Zavislost pramérného ro¢niho y na zemé&pisné Siice.
Poznamky: Vertikalni teplotni gradient baroklinni atmosféry (yc), vertikalni teplotni
gradient nasycené¢ adiabaticky (ym) a troposféricky primérny vertikalni teplotni gradient

().
Zdroj: Yang a Smith, 1984

Sezonni proménlivost y je na severni polokouli vyraznéj$i nez na jizni polokouli.
Primérné ro¢ni hodnoty y severni polokoule se v publikacich, zabyvajicich se touto
problematikou, lisi jen malo. Hlavni tendence chodu a chovani y v prostoru i ¢ase jSou
v zasad¢ stejné. Pro ilustraci uvadim primérné hodnoty y dle Mokhova a Akperova
(2006), vypoctené na zaklad€ dat z reanalyz NCEP/NCAR pro obdobi 1948-2001.

Primérny ro¢ni y v troposféte je na severni polokouli 0,61 °C/100 m, v lednu
dosahuje primérné mési¢ni hodnoty 0,59 °C/100 m a v srpnu 0,63 °C/100 m. Maxima
dosahuje v srpnu (0,7 °C/100 m) a minima V lednu (0,35 °C/100 m). Praimérny roéni
v nad oceany ma hodnotu 0,61 °C/100 m a nad pevninou 0,62 °C/100 m. V lednu se
primérny mési¢ni y severni polokoule pohybuje kolem 0,6 °C/100 m nad oceany
a 0,57 °C/100 m nad kontinenty. V srpnu je jeho hodnota nad oceany 0,62 °C/100 m
a 0,64 °C/100 m nad kontinenty (viz Obr. 4).
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Obr. 4: Geografické rozlozeni primérného ro¢niho y (°C/km) Vv troposféte v lednu
(vlevo) a srpnu (vpravo).
Zdroj: Mokhov a Akperov, 2006

V oblastech horni troposféry a spodni stratosféry se teplota s rostouci vyskou
méni méné v porovnani s niz§imi hladinami (viz Obr. 5). To se projevuje jak
v rovnikovych oblastech, tak v oblastech nad 30° s. §. Vertikélni teplotni gradient v této
hladin¢ dosahuje v tropickych oblastech vySSich hodnot nez ve vysSich zemépisnych

Sitkach. (Ramaswamy et al., 2006)
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Obr. 5: Vertikalni profily teploty vzduchu v zimé (A) a v 1été (B).

Poznamky: PIna Cara znaci tropopauzu.

Zdroj: Ramaswamy et al., 2006

Rozdilny chod nasycené adiabatického vertikalniho teplotniho gradientu

a vertikalniho teplotniho gradientu baroklinni atmosféry je zobrazen na Obr. 6.
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Izoplety™ ys zna&i zrychleni poklesu teploty s rostouci vyskou a zemé&pisnou itkou
(viz Obr. 6 (vlevo)). V piipadé y. Ize pozorovat klesajici tendenci hodnot V nizsich
polohach vysSich zemépisnych Sifek. Dale pokles y. S vySkou ve stratosférickych
oblastech vys$ich zemépisnych Sifek a jeho pokles s vyskou v nizsich hladinach nizsich
zem&pisnych Sifek (viz Obr. 6 (vpravo)). V mirnych zemépisnych S$itkach mezi
hladinami 800 a 400 hPa se y. celé severni polokoule pohybuje v rozmezi 5-7 K/km
(Stone a Carlson, 1979).
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Obr. 6: Praimérné ro¢ni izoplety vertikalniho teplotniho gradientu (°C/km).
Poznamky: vertikalni teplotni gradient nasycené adiabaticky (ys) (vlevo), vertikalni
teplotni gradient baroklinni atmosféry (yc) (vpravo).

Zdroj: Stone a Carlson, 1979

Sezonni promeénlivost nasycené adiabatického vertikdlniho teplotniho gradientu je
Vv tropech pomérné nizka, zejména mezi 20° s. a j. §. (Gaffen, 2000; Stone a Carlson,
1979; Yang a Smith, 1984). Béhem zimy (v lednu na severni polokouli a v ¢ervnu na
jizni polokouli) v mirnych a vysokych zemépisnych Sitkach jsou nasycené adiabatické
vertikalni teplotni gradienty obou polokouli téméf shodné. V letnim obdobi je, ale
vs severni polokoule mensi nez gradient jizni polokoule (Yang a Smith, 1984).

Sezoénni variabilita vertikdlniho teplotniho gradientu baroklinni atmosféry neni
rovnomérna. Mezi 45-70° s. $. je ycV dubnu a fijnu niz§i nez v lednu. V poléarnich

oblastech y. opét vzrista po cely rok, az na leden (viz Obr. 7).

1% |zopleta, neboli izolinie, vyjadiujici zavislost jedné proménné na dvou nezavisle proménnych,
znazornéné v pravouhlé soutadnicové soustaveé, pricemz zpravidla alespon jedna z nezavisle proménnych
nema geometricky charakter (CMeS). V tomto piipadé se jedna o zménu teploty vzduchu v zavislosti na
zemepisné Sifce a vysce.
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Obr. 7: Sezonni variabilita vertikalniho teplotniho gradientu.

Poznamky: Jedna se o hodnotu poklesu teploty s vySkou od zemského povrchu do
hladiny 200 hPa. Vertikdlni teplotni gradient baroklinni atmosféry (yc), vertikdlni
teplotni gradient nasycené¢ adiabaticky (ym) a troposféricky prumérny vertikalni teplotni
gradient ().

Zdroj: Yang a Smith, 1984
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3 Data a metody

Nasledujici kapitoly jsou vénovany analyze vertikalniho teplotniho gradientu ve spodni
a stfedni troposféfe nad mezni vrstvou atmosféry v Praze-Libusi. Je popsan jeho ro¢ni
a denni chod a zavislost na synoptickych typech Hesse a Brezowského (viz kapitola 4.1,
4.2, 4.3). Pro porovnani vysledki byla zpracovana analogickd klimatologicko-
synopticka analyza vertikalniho teplotniho gradientu na aerologické stanici Poprad-

Ganovce (viz kapitola 4.4).
3.1 Data
3.1.1 Zajmova oblast

Prace se zaméfuje na analyzu vertikalniho teplotniho gradientu piedevSim ve spodni
a stiedni troposféte stfednich zemépisnych Sifek severni polokoule. Oblast stiednich
zemé&pisnych Siiek je definovana podle Kotlyakova a Komarové (2007) jako tzemi
lezici mezi tropy a polarnim kruhem.

Troposféra  je podle Meteorologického slovniku vykladového
a terminologického (CMeS) spodni &asti atmosféry Zemé. Spodni hranici piiléha
k povrchu, zatimco horni hranice se méni v zavislosti na zemépisné Sifce, rocni dobé
ana celkové povétrnostni situaci (naptiklad v zimé je horni hranice nize a v 1ét¢ vySe,
stejn¢ tak je niZe v cyklondch a vySe v anticyklondch). Troposféra sahd ve stiednich
zemépisnych §itkach pramérné do vysky 11 km (viz kapitola 2.1.1). Napiiklad Vysoudil
(2004) déli troposféru podle vysky na spodni (do 2 km), stfedni (2—7 km) a horni
(nad 7 km). Tato prace se soustfedi na vrstvu atmosféry vymezenou izobarickymi
hladinami 850 a 300 hPa. Nasledna analyza y je zaméfena zejména na oblast, kde neni
proudéni vzduchu ovlivnéno tfenim o zemsky povrch, tedy ve volné atmosfére nad

mezni vrstvou (viz kapitola 2.1.2).
3.1.2 Aerologicka data ze stanice Praha-Libu$

Hodnoty teplot ve standardnich i vyzna¢nych hladindich byly méfeny pomoci
aerologického meéfeni. Aerologie se zabyva pozorovanim a vyzkumem mezni vrstvy
atmosféry a volné atmosféry (CMeS). Pomoci balontl, radiosond a letadel jsou méfeny
zakladni prvky jako teplota, vlhkost vzduchu, smér a rychlost vétru, atmosféricky tlak,
ale i ozon, radioaktivita a nékteré slozky dlouhovlnného zafeni (Rezacova, 2014).
Aerologické méfeni tak umoznuje analyzovat vertikdlni teplotni gradient ve volné
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atmosfére a je reprezentativni praveé pro regionalni métitko (Minder et al., 2009).

Pouzitd data pochazi z aerologické stanice Praha-Libus. Stanice se nachazi na
50°029" s. 8. a 14°26'49" v. d. v nadmotské vysce 302,04 m (BeneSova, 2003).
Meteorologicka stanice Praha-Libus je soucasti sit¢ meteorologickych stanic Svétové
meteorologické organizace (WMO) (CHMU (b)). Pocatek méfeni na stanici byl v roce
1967, kdy se meéfilo nepravidelné¢ a jen vybrané prvky. Pravidelné meétfeni bylo
zavedeno az vroce 1974. Od té doby doslo k n¢kolika zméndm rezimu méfeni
a instalaci automatickych stanic. Od roku 2011 se jedna o stanici kombinovaného typu,
méfeni je tak prizemni i sondazni (CHMU (b)).

Me¢fteni probihd pomoci aerologické sondy, ktera se sklada z pozemniho zafizeni,
radiosondy, balonu, antény, ze systétmu méficiho vitr a z pfijimaciho
a vyhodnocovaciho pozemniho zatizeni (viz Obr. 8). Pomoci balonu naplnéného
vodikem je radiosonda vynesena do vysky alespon 30 az 35 km bé&hem 90 minut
(Rezadova, 2014). Pozemni zatizeni piijima data o tlaku, teploté a vlhkosti z &idel, ktera
jsou soucasti radiosondy.

Na aerologické stanici Praha-Libu§ jsou dnes pouzivané finské analogové
radiosondy VAISALA RS92-SGP a od stejné firmy je i pozemni zatizeni (CHMU (c)).
Radiosonda je vybavena kiemikovym mikro¢ipovym kapacitnim tlakovym cidlem,
které méii vrozmezi 1080 az 3 hPa spfesnosti 0,4 hPa. Teplota je meéfena
kondenzatorem na zékladé zmén kapacity mezi dvéma tenkymi dratky v rozsahu +60 az
-90 °C spresnosti 0,1 °C. Vlhkost se méfi pomoci odmrazovaci metody dvéma
vyhiivanymi tenkovrstvymi kondenzatorovymi ¢idly v rozsahu 0 az 100 % relativni
vihkosti s ptesnosti 2 %. K lokalizaci sondy béhem letu je vyuzivan druZicovy
navigacni systém GPS (Global Positioning System).

Pozemni zatizeni VAISALA DigiCORA MW?21 piijima data zradiosondy
automaticky pomoci antény. Z téchto dat je spocitana i vySka a teplota rosného bodu.
Smér a rychlost vétru pocitd pozemni zafizeni z informaci o poloze radiosondy
(CHMU (c)). Vyhodnoceni naméfenych a vypocitanych dat ve standardnich
a vyznacnych tlakovych hladinach umoziuje program METGRAPH firmy VAISALA
(CHMU (c)).
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Obr. 8: Vodikovy balon a radiosonda VAISALA RS92-SGP.

Béhem obdobi méteni nebyly vzdy sondy vypoustény pravidelné ve stejnych
terminech. Do roku 1975 se méfilo pouze dvakrat denné v 00 a 12 UTC (Coordinated
Universal Time, koordinovany svétovy ¢as). Od roku 1975 se zacalo méfit jiz Ctytikrat
denné v terminech 00, 06, 12 a 18 hodin UTC s ob¢asnym méfenim pouze tiikrat nebo
dvakrat denné. Od roku 2013 bylo ukonceno vypousténi sondazi v terminu 18 UTC.
Dnes se mé&fi pravidelné pouze tiikrat denné v terminech 00, 06 a 12, pficemZ piesny
start vypusténi je 30 az 45 minut pied terminem (Rezacova, 2014). V této praci byla
zpracovana data pro obdobi 1974—2014. Procentudlni zastoupeni jednotlivych termint
méfeni je béhem tohoto obdobi srovnatelné. Méfeni v terminu 00 zaujima 26,5 %
z celkového poctu méteni, termin 06 - 24,5 %, termin 12 - 26,4 % a termin 18 - 22,7 %.
Primérné tak kazdy termin tvoti 25% podil na celkovém méfeni s maximalni odchylkou

od praméru 1,4 %.
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3.1.3 Aerologicka data ze stanice Poprad-Ganovce

w

Aerologickd stanice Poprad-Génovce se nachazi na 49°2' s. §. a 20°19' v. d.
v nadmoiské vysce 695 m (SHMU). Je tak poloZena o necelych 400 m vy3e neZ stanice
v Praze-Libusi. Obec Ganovce se nachazi 3 km jihovychodné od mésta Poprad, je
vzdalena necelych 440 km vzduSnou Carou od Prahy a 150 km od cesko-slovenskych
hranic.

Aerologickéd stanice Poprad-Géanovce je specializovanou stanici Slovenského
hydrometeorologického tistavu a zaroveti je soudasti staniéni sit¢ WMO (GANOVCE).
Aerologické méfeni na této stanici probiha od roku 1977. Poprad-Ganovce je na
Slovensku jedina meteorologicka stanice provozujici radiosondazni méteni. Stejné jako
v Praze-Libusi se zde méfi zakladni meteorologické prvky jako teplota, vlhkost
vzduchu, smér a rychlost vétru, atmosféricky tlak, radioaktivita a nékteré slozky
dlouhovinného zateni. V roce 1933 byl na stanici nainstalovan Breweriiv ozénovy
spektrofotometr. Poprad-Ganovce je tak jedina aerologicka stanice na Slovensku méfici
celkovy atmosféricky ozon. Od roku 1999 zde probiha i pravidelné jednohodinové
méfeni pomoci automatické meteorologické stanice. V roce 2007 byla stanice povéiena
Narodnim centrem pro meéfeni slunecniho zéfeni vedenim narodni sité pro meéieni
charakteristik slune¢niho zafeni a pravidelnou kalibraci pfistroji. Meteorologicka
stanice Poprad-Ganovce mé tak znaény mezinrodni vyznam (GANOVCE).

Aerologicka data ze stanice Poprad-Ganovce byla ziskdna z databaze University
of Wyoming pro obdobi 1979-2014. V datové fadé chybi méfeni pro cely rok 1997
a pro velkou ¢ast roku 1998. Od roku 1979 probihalo méteni v terminech 00, 06, 12 a
18 hodin UTC. Na zacatku roku 1984 bylo vynechano méteni v 18 hodin a od roku
1985 se jiz méfilo pouze vterminech 00 a 12 UTC. Procentudlni zastoupeni
jednotlivych termini métfeni v celkovém poctu méteni je tak znacné odliSné. Terminy
00 a 12 maji oba 43% zastoupeni v celkovém meéfeni, zatimco termin 06 pouze 8%

a termin 18 jiz jen 6% zastoupeni.
3.1.4 Synopticka typizace Hesse a Brezowského

Typizace Hesse a Brezowského je jednou z nejpouzivangjSich a nejvyznamnéjsich
typizaci v Evropé, znama také jako Groswetterlagen/-typen (HBGW) (Philipp et al.,
2010). Vyhodnocovani jednotlivych synoptickych typi probiha na zakladé

subjektivniho neboli manualniho pfistupu, a stejné tak i pfifazeni jednotlivych situaci
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K typtim je subjektivni (Huth et al., 2008; Seep a Jaagus, 2002). Casova fada HBGW je
zpracovana pro obdobi od roku 1881 az do soucasnosti a je tak jednou z nejdelsich tad
synoptickych typii. Prvni katalog byl vydan v roce 1952 pro obdobi od 1. 1. 1881 do 31.
12. 1950. Nasledné doslo kifad¢ aktualizaci a piepracovani, naposledy F. W.
Gerstengarbem a P. C. Wernerem v roce 1999. Od té doby je katalog spravovan
Némeckou meteorologickou sluzbou (Philipp et al., 2010).

Koncept typizace byl pievzat z klasifikace podle Baura z roku 1948 (Philipp et
al., 2010). Puvodni Baurova klasifikace obsahovala 21 synoptickych typt. Ty byly
tiidény podle geografické polohy tlakovych utvart, polohy frontalni zény nad Evropou
a prilehlym ocednem, podle rdzu pocasi nad stfedni Evropou (cyklondlni,
anticyklonalni) a podle pievladajiciho vlivu okolnich tlakovych ttvart (Gerstengarbe
a Werner, 2010). Baurova klasifikace byla vypracovana pro uzemi Némecka. Nasledné
se ale prokazalo, Ze HBGW je velice dobie pouzitelna i pro $irsi oblast sttedni Evropy
(Cahynova a Huth, 2009; Huth, 2015; James 2007; Stryhal a Huth, 2016). HBGW tak
jako jedind subjektivni typizace dokéaze zachytit velkoprostorové charakteristiky
synoptickych situaci a zaroven je spojit s lokalnimi projevy pocasi (James, 2007).

Paul Hess a Helmuth Brezowsky v letech 1969 az 1977 klasifikaci ptepracovali
a rozsitili na 29 synoptickych typi a jeden nedefinovany neboli piechodny typ (Philipp
et al., 2010). Pii definici synoptickych typd byl zohlednén i pohyb vzduchovych hmot
a cirkulace v tlakové hladin¢ 500 hPa. Pro pfitazeni k synoptickému typu je nutné, aby
dana situace trvala alespon tfi po sob& nasledujici dny. Vyjimkou je pfechodny typ U,
ktery muze byt kratsi (Philipp et al., 2010). Pokud se dana situace vyskytuje méné nez
tii dny, pfifadi se Kk pfedchozimu, ¢i nasledujicimu typu, nebo je oznacena jako typ
pfechodny.

Typizace HBGW urcuje tfi zakladni typy vymezené dle pievazujiciho sméru
proudéni - zonalni, smiSeny a meridiondlni. Ty se d€li na 10 podtypa (HBGWT -
GroBwettertypen) stanovenych podle smérové ritzice, prevladajiciho vlivu proudéni
nebo podle vyskytu tlakové vyse nebo nize nad stiedni Evropou. Nakonec se téchto 10
podtyptt déli na jiz vySe zminénych 29 typu (HBGWL — GroBwetterlagen) a jeden
nedefinovany neboli pfechodny typ (viz Ptiloha 2) (Philipp et al., 2010).
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3.2 Metody
3.2.1 Vypocet vertikalniho teplotniho gradientu

Pro analyzu vertikdlnich teplotnich gradientd byla pouzita data o teploté, tlaku
a nadmoiské vysce pro obdobi 1974-2014 v Praze-Libusi a pro obdobi 1979-2014
v Popradu-Ganovcich. Data z aerologickych vystupti méla pivodné podobu tabulky
Vv textovém formatu (viz Ptiloha 3). Informace o teploté, tlaku a nadmotské vysce byli
vybrany pomoci objektového programovaciho jazyka VBA (Visual Basic for
Application) v programu Excel. Po dosazeni do rovnice (4) byl z rozdila teploty (T)
avysky (Z) v hladin¢ 850 a 300 hPa vypocitan y v jednotlivych terminech méfeni

pomoci vztahu (15).

y = —(T850 — T300) / (Z300 — Z850) (15)

Piipady méfeni s vyskytem tropopauzy nize nez 300 hPa, byly vhledem Kk jejich
nizkému poctu z datového souboru vyfazeny. Jelikoz se jedna o pokles teploty vzduchu
s vyskou, je y definovan jako zdpornd hodnota. Ve vétSing€ publikaci je vSak Castéji
pouzivan jako hodnota kladna, tedy ascendent teploty (CMeS). Z tohoto diivodu jsou

V nasledujicim textu pouzivany absolutni hodnoty .
3.2.2 Test dobré shody

K otestovani shody jednotlivych terminti méfeni (00,06,12,18) byl pouZit dvouvybérovy
Kolmogortuv-Smirnav test (K-S test). Jedna se o test dobré shody dvou nahodnych
vybéri, ktery porovnava empirické distribucni funkce. Pro spojité rozdé€leni je K-S test
mnohem silnéj$i nez xz test, proto byva ¢asto uptednostiiovan. Dle nulové hypotézy jsou
distribu¢ni funkce dvou nahodnych vybéri shodné, tedy ze vSechny realizace
nahodnych veli¢in pochazi z téhoz nespecifikovaného rozdéleni (Wilks, 2011). K-S test
(16) hodnoti absolutni hodnoty diference empirickych kumulativnich distribu¢nich

funkci (Fn, Fm) proménnych x; a X, 0 rozsahu n; a n,.

Ds = max,|Fn(x,) — Fm(x;)| (16)

Hodnota D se porovnava s kritickou hodnotou D, kterou Ize odvodit vztahem (17).

45



1,36

ny +n, (17)
nin;

Testovano bylo na hlading statistické vyznamnosti a = 0,05. V pfipad¢, ze maximalni

rozdil je vétsi nez kritickd hodnota, zamita se nulova hypotéza. V opaéném piipad¢ se

nulova hypotéza piijima (Wilks, 2011).
3.2.3 Ro¢ni a denni chod vertikalniho teplotniho gradientu

Zmény hodnoty skutecného vertikalniho teplotniho gradientu v ¢ase jsou zpisobené jak
trvalymi a pravidelnymi pfi¢inami, tak nepravidelnymi pfi¢inami. Mezi nepravidelné
pfi¢iny patii napiiklad advekce nebo piechod atmosférickych front. Pro popis
pravidelnych ro¢nich a dennich zmén v, je proto potfeba nepravidelné ptic¢iny vyloucit.
Z toho divodu byly pro analyzu ro¢niho chodu pouzity mési¢ni primérné hodnoty v,
které byly vypocitdny z dennich primérnych y. Tak ziistaly zachované pouze pravidelné
teplotni zmény vyvolané trvalymi vlivy, tedy periodicky se ménicimi radiaénimi
poméry a souhrnem mistnich faktort.

Pro popis ro¢niho chodu y byly pouzity nasledujici statistické charakteristiky -
median, maximum, minimum, 1. kvartil a 3. kvartil pro kazdy mésic v roce (viz kapitola
4.1). Mirou polohy je median neboli prostiedni hodnota. Median rozdéluje neklesajici
fadu tak, ze polovina prvki fady ma mensi hodnotu a polovina prvka vétsi hodnotu, nez
je hodnota medianu (Brazdil et al., 1995). Vyhoda pouziti medianu jako charakteristiky
polohy spociva v jednoduchosti jeho vypoctu a nezavislosti na odlehlych hodnotach.
denniho y v daném m¢ésici. Kvartily déli statisticky soubor na Ctyfi stejné velké Casti.
Vzniknou tak tii kvartily, kdy prvni (dolni) kvartil oddéluje dolni ¢tvrtinu v§ech hodnot,
treti (horni) kvartil horni ¢tvrtinu vSech hodnot a prostfedni kvartil se shoduje
s medianem (Brazdil et al., 1995).

Denni chod y byl vypracovan z namétenych hodnot v terminech 00, 06, 12 a 18
UTC. Stejné€ jako rocni chod byl popsdn medidnem, minimem, maximem a 1. a 3.

kvartilem hodnot y v jednotlivych terminech méfeni (viz kapitola 4.2).
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3.2.4 Souvislost synoptickych typi s vertikalnim teplotnim gradientem

Nize uvedené grafy (Obr. 13, 15, 17, 19) zobrazuji hodnoty zakladnich statistickych
charakteristik vertikalniho teplotniho gradientu v daném ro¢nim obdobi pii jednotlivych
synoptickych typech Hesse a Brezowského. Meteorologicka ro¢ni obdobi vymezuji
zimu od 1. 12. do 28. (29.) 2., jaro od 1. 3. do 31. 5., 1éto od 1. 6. do 31. 8. a podzim od
1.9.do 30. 11.

Vysledky (viz Obr. 13, 15, 17, 19) jsou porovnavany s hodnotou primérného
vertikalniho teplotniho gradientu 0,65 °C/100 m. Zakladni statistické charakteristiky
znazornéné v grafech jsou median, maximum, minimum, 1. kvartil a 3. kvartil
(viz kapitola 3.2.3). V ptiloze 4, 5, 6, 7 jsou uvedeny dalsi statistické charakteristiky
roz§ifujici informace o datovém souboru =z aerologické stanice Vv Praze-Libusi
a v piiloze 8 ze stanice v Popradu-Ganovcich. Ciselné charakteristiky znaki lze rozdélit
na charakteristiky polohy, variability, asymetrie, koncentrace dat kolem praméru
a tésnosti zavislosti (Budikova et al., 2010).

Charakteristika polohy je kromé medianu vyjadiena i aritmetickym primérem
(18). Jedna se o jednu z nejpouzivanéjSich statistickych charakteristik definovanou

podilem thrnu hodnot statistického znaku a rozsahem souboru (Brazdil et al., 1995)

m =

S|

n
Xi. (18)
i=1

v

sou¢tu hodnot nadprimérnych. Nejvhodnéjsi je pouziti aritmetického priméru pti
symetrickém rozlozeni dat. Naopak nevyhodou je vysokd zavislost na odlehlych
hodnotach.

Mezi charakteristiky variability patii rozptyl (19). Jedna se o primérnou
kvadratickou odchylku hodnot od jejich aritmetického priméru (Budikova et al., 2010).
Stejné jako aritmeticky primér je i rozptyl siln€ ovlivnén odlehlymi hodnotami a hodi

se pro charakteristiku variability pouze u symetrického rozlozeni dat.

n

st = %Z(xi —m)? (19)

i=1

Rozptyl vychézi v kvadratech jednotek, v nichz byl méfen znak, proto se Castéji

pouziva smérodatnd odchylka (20), definovana jako druhd odmocnina z rozptylu
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(Budikova et al., 2010). Smeérodatnd odchylka vyjadiuje miru rozptylu hodnot

sledovaného znaku kolem praméru (Brazdil et al., 1995)

s = +s? (20)

Jako charakteristika asymetrie (nesoumérnosti) dat byla pouzita Sikmost (21).
Sikmost popisuje rozlozeni dat kolem priméru a byva vyjadiena koeficientem Sikmosti
(asymetrie) as, ktery je roven aritmetickému praméru z tietich mocnin odchylek
jednotlivych hodnot x; od aritmetického priméru m, vyjadfenych v jednotkach

smérodatné odchylky s (Brazdil et al., 1995).

1
—Li=1 (i —m)® (21)

A2 =
3 53

Ma-li rozloZeni dat prodlouzeny pravy konec, podprimérné hodnoty jsou tak
vice nahustény u priméru nez hodnoty nadprimérné, jde o kladné zeSikmené rozlozeni
(a3 > 0). Naopak je-li rozlozeni dat prodlouzené u levého konce, nadprimérné hodnoty
jsou vice nahustény u priméru nez hodnoty podprimérné, jde o zaporné zeSikmené
rozlozeni (a3 < 0). Pii symetrickém rozloZeni dat kolem aritmetického priméru je
hodnota a; = 0 (Budikova et al., 2010).

Zéakladni charakteristiku koncentrace dat kolem priméru pfinasi Spicatost (22).
Spicatost 1ze vyjadfit koeficientem $picatosti, coz je primérna hodnota souétu étvrtych
mocnin odchylek hodnot x; od aritmetického priméru m, métfenych v jednotkach
smérodatné odchylky s (Brazdil et al., 1995)

1 4
o = poi= (i —m® 3 (22)
54

Spicatost poskytuje piedstavu o tvaru rozdéleni dat a podle hodnoty koeficientu
SpiCatosti lze urcit, zda je rozlozeni dat normalni (a, = 0), strmé (a, > 0) nebo
ploché (@, < 0) (Budikova et al., 2010). Vysledné hodnoty koeficientd Sikmosti
a Spicatosti uvedené v piiloze 4, 5, 6, 7 a 8 jsou celkové blizké nule, tudiz 1ze rozdéleni

dat povazovat za normalni a symetrické.
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4 Vysledky

4.1 Ro¢ni chod vertikalniho teplotniho gradientu

Ve volné atmosféfe je mechanismus prenosu tepla dan radiaénim pfenosem, kondenzaci
vodni pary a advekci vzduchovych hmot (Kopacek a Bednaf, 2005). Vzhledem k tomu,
ze tyto faktory, které urcuji hodnoty vertikalniho teplotniho gradientu, vykazuji denni
I ro¢ni chod, je logické, ze 1 samotny y podléha zménam béhem roku a dne. Ro¢nimu
chodu vy a faktorum, které ho formuji, je vénovana kapitola 2.7. V kapitole 2.7.1 jsou
podrobnéji popsany reprezentativni charakteristiky, tendence a hodnoty y béhem roku,
uvadéné v publikacich, které se danému tématu vénuji (Mokhov a Akperov, 2006;
Ramaswamy et al., 2006; Stone a Carlson, 1979; Yang a Smith, 1984).

Jelikoz se teplota s rostouci vyskou od zemského povrchu postupné vyrovnava,
je i roéni chod y méné vyrazny ve vysSich hladinach atmosféry nez u zemského
povrchu. Nejvyraznéjsi ro¢ni (i denni) zmény vy jsou v nejspodné&jsich 100 m (Kopacek
a Bednaft, 2005). Vyrazngjsi ro¢ni i denni chod y v nizSich hladinach atmosféry je
vysledkem konvektivni a turbulentni vymény. S rostouci vySkou od povrchu dochazi
K atlumu téchto procesu a ucinkem kondenzacnich procesi se zmenSuje hodnota v,
jelikoZz pifi kondenzaci dochazi k uvoliiovani latentniho tepla, ktery vzduchu ohfiva,
proto se hodnoty y pfiblizuji nasycené adiabatickému vertikdlnimu teplotnimu
gradientu. Ro¢ni chod y ve vrstvé vymezené hladinami 850 a 300 hPa je vyobrazen na
Obr 9.
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Obr. 9: Ro¢ni chod vertikalniho teplotniho gradientu v Praze-Libusi.
Poznamka: krabicové diagramy znazornuji minimum, maximum, 1. kvartil, 3. kvartil

a median primérnych mési¢nich vertikalnich teplotnich gradientd.

Vzhledem k vysledkiim statistického testu Kolmogorov-Smirnov (viz kapitola
3.2.2), kdy jsou hodnoty testové statistiky (Ds) mensi nez kritické hodnoty (D),
nezamitdme nulovou hypotézu a terminovd méfeni miizeme povaZovat za pochazejici
Z jednoho a téhoz rozdé€leni (viz Tab. 3). V takovém piipad¢ lze pro nasledujici analyzu

ro¢niho chodu y pouzit denni primér z jednotlivych méfeni.

Termin | 00/06 | 00/12 | 00/18 | 06/12 | 06/18 | 12/18
Ds 0,0014 | 0,0008 | 0,0023 | 0,0016 | 0,0020 | 0,0023
D 0,0164 | 0,0161 | 0,0167 | 0,0164 | 0,0170 | 0,0167

Tab. 3: Vysledky testu Kolmogorov-Smirnov pro terminy méteni 00, 06, 12, 18 UTC.

Primérny ro¢ni y v Praze-Libusi ma hodnotu 0,6567 = 0,66 °C/100 m. Je tedy
nepatrné vyssi, ale stdle velmi blizky hodnoté y modelu standardni atmosféry (0,65
°C/100 m). Median je shodny s primérem. Primémy rocni y v Praze-Libusi je
vyznamné vys$i nez prumérny ro¢ni y severni polokoule (0,61 °C/100 m) (Mokhov
a Akperov, 2006).
0,64-0,65 °C/100 m. V zimé& je také pozorovano velké rozpéti naméfenych hodnot.
Nejveétsi rozpéti 0,44 °C nastalo v Ginoru. Béhem jara y stoupa a dosahuje svého ro¢niho

maxima Vv kvétnu, kdy je median mési¢nich hodnot az 0,69 °C/100 m. Léto je
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charakteristické postupnym poklesem y (ze stfedni hodnoty 0,67 °C/100 m v ¢ervnu na
0,66 °C/100 m v srpnu) S mirnym vzestupem v srpnu. Béhem Iéta jsou y mnohem
vyrovnanéj$i s rozpétim hodnot pouze 0,22 °C. Na podzim je y pomérné vyrovnany,
pohybujici se v tésné blizkosti hodnoty 0,65 °C/100 m. Absolutni naméfené maximum
primérného denniho y (0,82 °C/100 m) nastalo v dubnu a absolutni minimum (0,37
°C/100 m) v Gnoru.

Z vySe uvedenych vysledki je mozné konstatovat, Ze y ma od prosince do
kvétna rostouci tendenci a po zbytek roku naopak tendenci klesajici. Maxima dosahuje
v kvétnu a minima v prosinci. Takovy chod y muze byt disledkem vétSiho prikonu
slune¢niho zafeni a delSiho dne na jate a v Iét€ a naopak na podzim a v zimé
(viz Obr. 10). Podle Kopacka a Bednaie (2005) je y ve stiedni ¢asti troposféry (2—9 km)
dan hlavné turbulentni vyménou. Z vysledku ale vyplyva, Ze i1 v této hladiné troposféry
maji stale vliv na hodnotu y i radia¢ni poméry atmosféry (viz kapitola 2.1.2). Nizké
hodnoty y v chladné ¢asti roku souvisi s kolisanim spodni hranice troposféry, ktera je
béhem zimnich mésicti poloZena nize. Hladiny kolem 12 km tak maji uz v tomto obdobi

stabilni zvrstveni stratosféry (Pribis, 1977).

Trvani sluneéniho svitu — \/ertikalni teplotni gradient

16:38
15:40 N 0,69
14:43 /[ N\
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Obr. 10: Srovnani ro¢niho chodu y a trvani (astronomicky mozného) slunec¢niho svitu
Vv Praze-Libusi v roce 2015.

Zdroj: United States Naval Observatory, University of Wyoming
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4.2 Denni chod vertikalniho teplotniho gradientu

Radia¢ni bilance mé obecné tendenci teplotni rozdily vyrovnavat. Naopak turbulence
podporuje vznik adiabatickych vertikalnich teplotnich gradientd. Oba tyto faktory
podléhaji urcité proménlivosti béhem dne, proto i y vykazuje denni chod (Ballard,
1933).

Denni chod je stejné jako ro¢ni chod y zavisly na vysce nad zemskym povrchem.
Obecné plati, ze ¢im nize u povrchu, tim je denni chod vyraznéjsi (Mendrisova
a Zbellova, 1992; Pribi§, 1977). Podle Ballarda (1933) je denni chod y ekvivalentni
dennimu chodu teploty. Jelikoz s rostouci vySskou nad povrchem ubyva velikost
amplitudy teploty, ubyva tak i promeénlivost y béhem dne. S rostouci vySkou dale
dochazi i ke zpozd’'ovani nastupu extrému teploty vzduchu (Kopacek a Bednat, 2005).
Teplota vzduchu ma vyznamny denni chod obecné do vysky priblizné 2 km. Nad 2 km
jsou denni zmény teploty vyvolany zejména advekci, dale pohlcovanim a vyzafovanim
energie vodni parou a prachovymi ¢asticemi nebo nepravidelnymi vlivy, jako napiiklad
kondenzaci vodni pary nebo vyparovanim vodnich kapek ¢i ledovych ¢&astic tvoficich
oblaky (Kopagek a Bednat, 2005). V podminkach Ceska nejsou denni zmény teploty uz
zemsky povrch (AVIMET). Mala ¢ast slune¢niho zafeni se absorbuje do vzduchu mezni
vrstvy, nejvEtsi €ast slunecniho zéateni (90 %) je pohlceno zemskym povrchem. Ve
volné atmosféie jsou zmény teploty zpusobené zejména advekci vzduchovych hmot,
ktera je provéazena pirenosem tepla.

ZObr. 11 je patné, ze ve vrstvé 850-300 hPa y nevykazuje vyznamnou
proménlivost béhem dne. Hodnota y od 0 do 18 hodin UTC nepatrné klesa, tento pokles
je vsak v fadu setin °C/100 m, tudiz je mozné ho zanedbat. Median y se pohybuje kolem
hodnoty 0,66 °C/100 m. Absolutni minimum bylo naméteno v terminu 06 (0,17 °C/100
m) a absolutni maximum v terminu 00 (1,05 °C/100 m). Termin 12 vykazuje nejvétsi

rozpéti namefenych hodnot (0,79 °C/100 m).
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Obr. 11: Denni chod vertikalniho teplotniho gradientu v Praze-Libusi.
Poznamka: krabicové diagramy znazornuji minimum, maximum, 1. kvartil, 3. kvartil
amedian vertikdlniho teplotniho gradientu namétfené¢ho v jednotlivych terminech

méfeni.
4.3 Souvislost synoptickych typi s vertikalnim teplotnim gradientem

V této kapitole je analyzovana souvislost hodnot y se smérem proudéni a rozloZenim
tlakovych tutvard v oblasti mirnych zemépisnych Sitek stfedni Evropy. Generalizované
rozlozeni tlaku vzduchu, vzduchovych hmot a proudéni vzduchu v konkrétni
geografické oblasti, které podminuje charakteristické pocasi v zévislosti na rocni dobé
je ozna¢ovano jako synopticky typ (CMeS). V této praci je y v Praze-Libusi a Popradu-
Génovcich porovnavan se synoptickymi typy Hesse a Brezowkého (viz kapitola 3.1.4).
Vzhledem k roénimu chodu y byl vliv synoptickych typti na hodnotu y zkouman
pro jednotliva ro¢ni obdobi zvlast'. V nasledujici kapitole jsou shrnuty hlavni tendence a
zavislosti y na synoptickych typech v Praze-Libusi béhem celého roku. Kapitoly 4.3.2,
4.3.3, 4.3.4, 4.3.5 se vénuji popisu chovani y béhem jara, 1éta, podzimu a zimy zvlast’.
Nakonec byla zpracovana analogicka klimatologicko-synopticka analyza y v Popradu-

Ganovcich, jejiz vysledky byly porovnany s vysledky z Prahy-Libuse (viz kapitola 4.4).
4.3.1 Zhodnoceni celého roku

Celkem bylo za sledované obdobi (1974-2012) analyzovano 13 804 dni a kazdy den byl
pfifazen prave jednomu typu Hesse a Brezowského.

V oblasti mirnych zemépisnych Sifek prevlada zapadni proudéni (Kopacek
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a Bednar, 2005). Tento fakt odpovida pievazujicimu vyskytu synoptického typu WZ
béhem sledovaného obdobi, ktery byl zaznamenan ve 2 280 dnech. Vyskyt typu WZ
prevlada i v jednotlivych ro¢nich obdobich (viz Pfiloha 9). Typ WZ je charakteristicky
zapadnim cyklonalnim proudénim, které je urCeno fidici studenou cyklonou v oblasti
Islandu a Norského mote a teplou anticyklénou mezi Azorskymi ostrovy a Spanélskem.
Jednotlivé atmosférické fronty postupuji smérem od zapadu do vnitrozemi a aktivné
zasahuji nase tuzemi (Gerstengarbe a Werner, 2010). Naopak nejméné¢ cCetnym
synoptickym typem na naSem uzemi je SZ. Celkov¢ byl zaznamenan pouze v 97 dnech
(viz Priloha 9). Jedna se opét o proudéni s cyklonalnim zakiivenim, ale smérem od jihu.

Nejcastéji se vyskytuje v zimé a na podzim a méné Casto v 1ét€ a na jafe (viz Pfiloha 9).

Srovnanim vysledkt jednotlivych rocnich obdobi (viz Obr. 13, 15, 17, 19), lze

pozorovat urcité stejné rysy chovani y pti danych synoptickych typech:

e Bez ohledu na velikost hodnot, které se béhem roku méni, jsou hodnoty y vyssi
za synoptickych typtt SEA, SEZ, SA, SZ, TB, TRW, SWA a SWZ. U téchto
typti prevlada jihovychodni, jizni a jihozapadni smér proudéni. Béhem léta je
tento narGst méné znatelny, zdivodu vysokych hodnot 7y pifi vétSiné
synoptickych typt diky kladné radia¢ni bilanci.

e DalSim spole¢nym rysem je pomérné vyrovnany vy, €asto velice blizky primérné
hodnoté¢ 0,65 °C/100 m, pti synoptickych typech s pfevladajicim zipadnim
proudénim (WA, WS, WZ a WW). Vyjimkou je jaro, kdy jsou hodnoty lehce
nadprimérné.

e Pii severozapadnim a severnim sméru proudéni (NWA, NWZ, NA, NZ) y klesa
pod primérnou hodnotu 0,65 °C/100 m.

e Pii synoptickém typu NA pievladd severni anticyklondlni proudéni dané
vyskytem tlakové vySe nad Velkou Britanii, Severnim mofem nebo Norskym
motem. Pii této situaci byly ve vsSech sezondch kromé léta zaznamendny
minimalni hodnoty medianu y. V 1été toto minimum nastalo pfi severozdpadnim
proudéni s anticyklondlnim zakiivenim (NWA). Naopak u proudéni jizZniho
sméru s cyklondlnim zakifivenim (SZ) nebo proudéni jizniho sméru fizenym
tlakovou nizi nad Britskymi ostrovy (TB), byly hodnoty medianu nejvyssi. D4 se
tedy ptedpokladat, Ze vysoké hodnoty y jsou dény jiznim smérem proudéni
ajeho cyklondlnim zaktivenim a nizké hodnoty y zdvisi na severnim sméru
proudéni a jeho anticyklonalité.
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e Zavislost hodnot y na jednotlivych synoptickych typech je patrna i z absolutnich
naméfenych maxim. Ta byla zaznamenana ve vSech sezonach za situace TRW.
Jizni smér proudéni u tohoto typu je dan vyskytem brazdy nizkého tlaku
vzduchu nad zépadni Evropou. Stejné tak u hodnot absolutnich minim je v zimé,
na jaie a na podzim ziejmé spojitost se synoptickymi typy S pfevladajicim
vychodnim proudénim (HFZ, HFA, HNFA). Vyjimkou je 1éto, kdy bylo

absolutni minimum naméteno pii synoptickém typu BM.

Z vyse uvedeného vyplyva, Zze hodnota y je na sméru proudéni a jeho cyklonalité ¢i
anticyklonalité zavisla. Pii synoptickych typech s pievladajicim jihovychodnim, jiznim
a jihozapadnim proudénim, Vv I1ét¢ i vychodnim proudénim, jsou hodnoty y vyssi.
Naopak pifi proudéni severniho, severozapadniho, smiSené¢ho, a v zim¢ i vychodniho
sméru jSOu y niZsi.

Tento trend je dan podminkami pocasi uréité vzduchové hmoty, ktera se
pohybuje ve sméru hlavniho systému proudéni v atmosféfe (vSeobecné cirkulace
atmosféry). V takovém pfipadé¢ jsou 7y zavislé na stabilit¢ ¢i instabilit¢ téchto
vzduchovych hmot. Pti vpadu teplych ¢i studenych stabilnich vzduchovych hmot na
uzemi stftedni Evropy je y spiSe nizky. Naopak pii vpadu teplych, ¢i studenych
instabilnich hmot nabyva y vysSich hodnot (Kopacek a Bednat, 2005).

Stabilni zvrstveni atmosféry a tedy i1 niz8i y pfinasi do sttedni Evropy teplé
vzduchové hmoty postupujici ze stfednich a jiznich oblasti Severniho Atlantského
oceanu. Cim vice od jihu prichazeji, tim je vzduchova hmota teplejsi a méa vétsi mérnou
vlhkost. Nad mofem a ¢astené nad pobfeznimi oblastmi je hmota instabilni, ale
s pfrechodem nad pevninu ziskéava stabilitu. Podminky pro vpad teplé stabilni vzduchové
hmoty do Evropy nastavaji v zim¢ v ptipad¢, Ze na severu nebo severozapadé Atlantiku
je rozsahla malo pohyblivé tlakova nize a na jihu dobfe vyvinutd Azorské tlakova vyse
s vybéZzkem nad Stfedozemni mote. Proudéni mé tedy zapadni nebo jihozdpadni smér
(synoptické typy WA, WS, WZ, WW, SWA a SWZ). V 1ét¢ prichazi tepla vzduchova
hmota za pfitomnosti malo pohyblivych tlakovych vysi, kdy dlouhotrvajici sestupné
pohyby vzduchu vedou ke zmenSeni vertikalnich teplotnich gradientli a k vytvareni
subsidenc¢nich inverzi.

Studena stabilni vzduchova hmota se nad pevninou nachazi pouze v chladné
¢asti roku. V mirnych zemépisnych Sitkach vlivem snéhové pokryvky v zimé dochazi

k ochlazeni pfizemni vrstvy vzduchu. Nizké vertikalni teplotni gradienty jsou
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disledkem zmenSeni mémé vlhkosti vzduchu souvisejici se snizenim teploty
a sublimaci vodni pary na snéhové pokryvce, coz zplsobuje zvétSeni efektivniho
vyzatovani (Kopacek a Bednar, 2005). Tato situace nastava pii vyskytu anticyklon nad
centralnimi oblastmi pevnin (synoptické typy HM a BM).

Vyrazné¢ vysSich hodnot dosahuje y V instabilnich vzduchovych hmotach.
V teplé casti roku se na nase uzemi dostdvd studena instabilni hmota z vysokych
zemepisnych Sifek volného oceanu. Pomérné nizké teploty ve spodni vrstvé vzduchu
a velky obsah vodni pary zptsobuji pii ohtati spodni vrstvy vzduchu nad pevninou
vznik konvekce. V chladné ¢asti roku se studena instabilni vzduchova hmota vyskytuje
pfedevsim nad volnym motem a piimotskymi oblastmi. Pfi pfechodu nad pevninu ma
tato hmota v pfizemni vrstvé charakter teplé vzduchové hmoty, jelikoz teplota povrchu
souse je vzimé& niz$i nez teplota spodnich vrstev ocednského vzduchu. Ve vyssich
hladinach je motsky instabilni vzduch chladnéj$i nez vzduch kontinentdlni, ktery je
siln€ stabilni.

Teplé instabilni vzduchové hmoty se v zimé vyskytuji pouze nad mofem
ptipadné¢ nad pobfeznimi oblastmi. V 1ét¢ se ale vyskytuji pouze nad pevninou.
Vzduchovda hmota nabyva instability za ptredpokladu silného ohtati pevniny vlivem
insolace v dennich hodinach natolik, ze vznikne impuls pro rozvoj termické konvekce.
Instabilita narista i vlivem nerovnomérné advekce teploty v riznych vyskach, a vlivem
existence vzestupnych pohybu, které pisobi pokles teploty ve vyssich hladinach. Dalsi
pti¢inou vysokych y je i vzrust mémé vlhkosti dané vzduchové hmoty. V noci je
upovrchu zemé efektivni vyzatovani pomérné malé a teplota pfizemnich vrstev
vzduchu klesa v noci s ¢asem relativné malo. Naopak ve vysSce vlivem dlouhovinného
vyzafovani vodni pary do prostoru, které neni ni¢im kompenzovéano, probiha
ochlazovani teplého a vlhkého vzduchu. Tim se teplotni rozdil mezi spodnimi a hornimi
vrstvami této vzduchové hmoty zvétSuje, roste v, a tim i instabilita (Kopacek a Bednar,

2005).

Vertikalni zvrstveni teploty pii anticyklondlnich a cyklonalnich situaci vykazuje
podstatné rozdily. S rostouci vyskou se rozdily v hodnotach y mezi anticyklonalnimi
a cyklondlnimi situacemi vyrovnavaji a ve vySce 3-9 km jsou jiz velmi malé (Pribis,
1977). Hodnot y ve vrstvé atmosféry vymezené izobarickymi hladinami 850-300 hPa se
za anticyklonalnich a cyklonélnich situaci pohybuji od 0,56 do 0,72 °C/100 m. Piesto

byly i v této vrstvé atmosféry pozorovany vyssi hodnoty y pii synoptickych typech
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s cyklonalnim zakfivenim proudéni a naopak nizsi hodnoty pfi typech s anticyklonalnim
zaktivenim.

V oblasti kolem vyvijejiciho se stiedu cyklony se vyskytuji vzestupné pohyby
vzduchu. Maximalni vzestupné pohyby se nejcastéji nachazi nad oblasti maximalnich
poklesti tlaku vzduchu (Kopacek a Bednaf, 2005). Skutecnost vysSich hodnot y za
cyklonalnich situaci se shoduji s tvrzenim Prochéazky (1977), Zze konvergence proudéni
v cyklonach zptsobuje vzestup y v daném misté. Vliv cyklonalniho zakiiveni proudéni
na vysoké hodnoty y byl pozorovan zejména pti synoptické situaci SZ, TB a TRW.

Naopak kolem stiedu anticyklony vznikaji sestupné pohyby vzduchu
a maximalni sestupné pohyby jsou v oblasti maximalnich poklesu tlaku vzduchu
(Kopacek a Bednat, 2005). Kromé sestupnych pohybl vzduchu mé na y vliv i nizka
vlhkost vzduchovych hmot a vyrazné inverze, které brani vzniku konvekce. Podle
Prochazky (1977) pisobi divergence proudéni v anticyklonach pokles hodnot y. Vliv
anticyklonalniho zakfiveni proudéni na nizké hodnoty y byl pozorovan zejména pii

synoptickych typech NA, NWA.
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4.3.2 Jaro

Béhem jarniho obdobi bylo analyzovano celkem 3 490 dni. Hodnota medianu vy je
znacn¢ vysoka: 0,68 °C. AZ 69 % namétenych hodnot y ptfevySuje primérny vertikdlni
teplotni gradient (0,65 °C/100 m), kdy 270 namétenych hodnot spada do intervalu 0,68—
0,69 °C/100 m (viz Obr. 12).
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Obr. 12: Histogram vertikalnich teplotnich gradientd na jafe.

Na jafe byl nejcastéji pozorovan synopticky typ BM (435 krat) a WZ (418 krat).
Nejvyssi zdporna odchylka medianu od primérného y nastala pii situaci NA a kladna
odchylka pfi situaci SZ. Naopak pfi severnim a severozadpadnim proudéni (synoptickych
typech HB, TRM a NWA) byly naméfeny hodnoty y nejblize priméru (viz Obr. 13).

Vysoké hodnoty se drzi predevSim u synoptickych typl s pievladajicim
vychodnim, jihovychodnim, jiznim, jihozépadnim az zapadnim proudénim. Pii
synoptickych typech danych severozapadnim proudénim dochazi k poklesu y (NWA,
NWZ). Béhem pievladajiciho zdpadniho proudéni jsou hodnoty na jafe v porovnani se
zbytkem roku vyss§i. Pohybuji se kolem 0,68 °C/100 m, zatimco po zbytek roku jsou
blizké hodnoté 0,65 °C/100 m.
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Obr. 13: Souvislost vertikalniho teplotniho gradientu a synoptickych typt Hesse a Brezowského na jafe.
Poznamka: krabicové diagramy vyjadiuji zakladni statistické charakteristiky y (minimum, maximum, 1. kvartil, 3. kvartil a median) pro

jednotlivé synoptické typy. Cerna ptimka znaéi praimérny vertikalni teplotni gradient (0,65 °C/100 m).

59



4.3.3 Léto

Béhem 1éta bylo analyzovano 3 462 dni. Hodnota medianu je 0,66 °C/100 m. Rozpéti
hodnot je pomérné¢ malé (0,28 °C). Az 65 % hodnot y pfevySuje prumérny vertikalni
teplotni gradient, kdy nejvice hodnot (373) spadd do intervalu 0,66-0,67 °C/100 m
(viz Obr. 14). Vysoké hodnoty y V porovnani se zbytkem roku jsou dany zejména
vys$sim piikonem slune¢niho zatfeni a del§im trvanim slune¢niho dne béhem letniho
obdobi. Teplota povrchu je tak vys$si a dochazi k ohfivani vzduchu zdola, coz je
pfi¢inou vzniku instabilnich vzduchovych hmot, které jsou charakteristické prave

rychlym poklesem teploty s rostouci vyskou (viz kapitola 2.5).
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Obr. 14: Histogram vertikalnich teplotnich gradientd v 1ét&.

V letnim obdobi byl nejcastéji pozorovan synopticky typ WZ, ktery se vyskytl
v 573 letnich dnech, naopak nejméné se vyskytl typ SZ a to pouze ve 13 dnech
(viz Ptiloha 9).

Zakladni statistické charakteristiky y pii synoptickych typech jsou v 1été
pomérné vyrovnané, ale i pfes to lze pozorovat vliv synoptickych typt na hodnotu y
(viz Obr. 15). Median je u vétSiny synoptickych typl nadpramérny, pouze pii
severozapadnim proudéni (NWA, NWZ) klesa pod hodnotu 0,65 °C/100 m. Napiiklad
pii NWA, Kkdy je severozapadni anticyklonalni proudéni fizeno tlakovou nizi nad Bilym
motem a vysi nad zépadni Evropou, vétSinou se stfedem nad kandlem La Manche,
obdobi vyskytuje minimaln¢é. Naopak pti typu SZ byly naméfeny nejvyssi hodnoty
medianu y (0,7 °C/100 m), coz je dusledkem jizniho cyklonalniho proudéni. Za situaci
NZ, WA, HM a WZ je y naopak nejblize primérné hodnoté.
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Obr. 15: Souvislost vertikalniho teplotniho gradientu a synoptickych typt Hesse a Brezowského v 1été.
Poznamka: krabicové diagramy vyjadiuji zakladni statistické charakteristiky y (minimum, maximum, 1. kvartil, 3. kvartil a median) pro

jednotlivé synoptické typy. Cerna ptimka znaéi praimérny vertikalni teplotni gradient (0,65 °C/100 m).
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4.3.4 Podzim

Na podzim bylo analyzovano celkem 3385 dni, ztoho 557 dni bylo
pfifazeno synoptickému typu WZ (viz Pfiloha 9). Nejvice naméfenych hodnot y (300)
spada do intervalu 0,65-0,66 °C/100 m (viz Obr. 16).
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Obr. 16: Histogram vertikalnich teplotnich gradientd na podzim.

Souvislost synoptickych typi s y je V zim¢ a na podzim celkem podobna, cemuz
odpovida i stejna hodnota medianu 0,65 °C/100 m. Stejn¢ jako v zimé& lze pozorovat
nizké hodnoty y pfi severnim, severovychodnim a severozapadnim proudéni (NA, NZ,
NEA, NEZ, NWA, NWZ). Naopak pii synoptickych typech danych jihovychodnim,
jiznim a jihozapadnim proudénim (SEA, SEZ, SA, SZ, SWA, SWA, SWZ) se hodnoty
y pohybuji nad prumérem, kolem hodnoty 0,67 °C/100 m. Nadprumérny y byl
zaznamenan i u typt TB, TM a TRW, které jsou uceny vyskytem tlakové niZze nad
Britskymi ostrovy a stfedni Evropou nebo vyskytem brazdy nizkého tlaku nad zapadni
Evropou. Zapadni proudéni (WA, WS, WZ, WW) na podzim stejné€ jako vV zim¢ a v 1ét¢
ptinasi hodnoty v blizké prameéru (viz Obr. 17).
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Obr. 17: Souvislost vertikalniho teplotniho gradientu a synoptickych typt Hesse a Brezowského na podzim.
Poznamka: krabicové diagramy vyjadiuji zakladni statistické charakteristiky y (minimum, maximum, 1. kvartil, 3. kvartil a median) pro

jednotlivé synoptické typy. Cerna ptimka znaéi praimérny vertikalni teplotni gradient (0,65 °C/100 m).
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4.35 Zima

V zimé bylo analyzovano 3 465 dni. Vyrazné je v tomto ro¢nim obdobi rozpéti hodnot
(0,44 °C). Rozsahlé rozpéti hodnot y (0,40 °C) se objevilo u samotného typu HFZ.
Median sledovaného obdobi ma hodnotu shodnou s primérem, tedy 0,65 °C/100 m.
Béhem zimniho obdobi bylo 60 % namétenych hodnot y podprimérnych, tedy nizSich
nez 0,65 °C/100 m. Do intervalu 0,64-0,65 °C/100 m spada nejvice namétenych v,
celkové 264 (viz Obr. 18). Nizké hodnoty y v porovnani se zbytkem roku jsou dany

niz§i polohou spodni hranice tropopauzy béhem zimniho obdobi.
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Obr. 18: Histogram vertikalnich teplotnich gradienti v zimé.

Necetnéjsi synopticky typ zimniho obdobi je zapadni cyklonalni (WZ), ktery
nastal celkové v 732 dnech (viz Ptiloha 9). Nejvétsi kladna odchylka od priméru byla
zaznamenana u typu TB, ktery je dan vyskytem tlakové niZze nad Britskymi ostrovy
a median y dosahl hodnoty 0,7 °C/100 m. Nejnizsi median (0,57 °C/100 m) byl urcen
severnim proudénim s anticyklonalnim zakiivenim (NA).

Béhem zimy jsou u synoptickych typt s pfevladajicim severozapadnim,
severnim, severovychodnim a vychodnim proudéni patrné nizké y (NA, NZ, HNA,
HNZ, NEA, NEZ, HFA, HFZ, HNFA, HNFZ, NWA, NWZ), jejichz hodnoty se
pohybuji kolem 0,61 °C/100 m. Podprimérmé hodnoty byly dale zaznamenéany u typt
ur¢enych vyskytem tlakové vySe nad Velkou Britanii, vyskytem hiebenu vysokého
tlaku nebo niZe nad stfedni Evropou (HB, BM, TM). Pfi synoptickém typu SZ byl
béhem zimnich mésicii zaznamenan pokles medianu y na hodnotu 0,65 °C/100 m,
zatimco po zbytek roku se jeho hodnota drzi nad primérem.

Stejné jako na podzim nastaly nadprimérné hodnoty y (0,67 °C/100 m) pfi
synoptickych typech danych jihovychodnim, jiznim a jihozapadnim proudénim (SEA,
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SEZ, SA, SZ, SWA, SWA, SWZ). Nadprimérny y byl zaznamenén i u typa TB, TM
a TRW. Pii zapadnim proudéni (WA, WS, WZ, WW) je median v zim¢ celkem blizky
pruméru (viz Obr. 19).

Porovnanim 1éta a zimy lze pozorovat vyznamné rozpéti hodnot y béhem celé
zimy i u jednotlivych synoptickych typt, zatimco béhem Iléta jsou y pomérné
vyrovnané. Dalo by se tedy fici, ze v zim¢ jsou hodnoty y vice zavislé na urcitém

synoptickém typu nez v 1éte.
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Obr. 19: Souvislost vertikalniho teplotniho gradientu a synoptickych typi Hesse a Brezowského v zimé.
Poznamka: krabicové diagramy vyjadiuji zakladni statistické charakteristiky y (minimum, maximum, 1. kvartil, 3. kvartil a median) pro

jednotlivé synoptické typy. Cerna ptimka znaéi praimérny vertikalni teplotni gradient (0,65 °C/100 m).
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4.4 Srovnani vysledku se sondaZznim méfenim v Popradu-Ganovcich
4.4.1 Srovnani ro¢niho chodu vertikalniho teplotniho gradientu

Pfi porovnani ro¢niho chodu vertikalniho teplotniho gradientu v Praze-Libusi
a Popradu-Ganovcich je patrna velka podobnost (viz Obr. 20). U obou stanic hodnoty
v vzrustaji od ledna do kvétna, kdy nabyvaji své maximalni ro¢ni hodnoty. Od kvétna
po zbytek roku hodnoty y postupné klesaji s vyjimkou v srpnu, kdy je zaznamenan
nepatrny vzrust.

Pramérny ro¢ni y v Popradu-Ganovcich je 0,65 °C/100 m. Tato hodnota se tedy
shoduje s primérnou ro¢ni hodnotou y uvadénou ve vétsiné¢ meteorologickych publikaci
(napf. Hartmann, 1994; Kopacek a Bedna¥, 2005; Salby, 1996; CMeS). Roé¢ni chod
v v Popradu-Géanovcich ma vétsi amplitudu nez v Praze-Libusi. V kvétnu dosahuje
median mési¢nich hodnot y vyss§i hodnoty nez v Praze (0,7 °C/100 m). Od kvétna do
¢ervna je patrny postupny pokles vy, ktery je v priméru o 0,005 °C/100 m vyssi nez
v Praze. Na podzim a v zim¢ je v Popradu y naopak nizsi. Minimalnich hodnot (0,63
°C/100 m) dosahuje praimérny mési¢ni y na pielomu prosince a ledna. V Popradu jsou
tedy vykyvy y vétsi nez v Praze, jelikoz 1 ve vySce 2 a 3 km nad povrchem se uplatiiuje

vliv orografie (Pribi§, 1977).
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Obr. 20: Srovnani ro¢niho chodu vertikalniho teplotniho gradientu Vv Praze-Libusi

a Popradu-Ganovcich.

Stejné jako v, ktery je nad Popradem na podzim a v zimé niz$i a na jafe a v 1ét€ vyssi
nez nad Prahou, je i teplota vzduchu v chladné ¢asti roku (od zafi aZ do biezna) niZsi
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a po zbytek roku vyssi v Popradu nez v Praze. To, ze nad Prahou je troposféra v zimnim
obdobi teplejsi a v letnim obdobi roku chladnéj$i nez nad Popradem poukazuje na vliv
Atlantického ocednu na termicky rezim atmosféry nad Evropu. Vzhledem k vSeobecné
cirkulaci atmosféry, pii pievladajicim zapadnim proudéni v mirnych zemeépisnych
sitkach, vzduchové hmoty z oblasti Atlantického oceanu piinaseji nad evropskou
pevninu i svoje termické vlastnosti. Tento vliv se zmensuje s rostouci vzdalenosti od

pobiezi a nejvic se projevuje ve spodni a stiedni troposféte.
4.4.2 Srovnani denniho chodu vertikalniho teplotniho gradientu

Vertikalni teplotni gradient v Popradu-Ganovcich stejné jako v Praze-Libusi nevykazuje
vyznamny denni chod (viz Obr. 21). B€hem dne dochazi k mirnému vzrustu v fadu setin
°C/100 m. Tento vzrist lze zanedbat vzhledem k velmi nizkému poctu meéfeni
v terminech 06 a 18 (viz kapitola 3.1.3). Median y béhem dne nabyva hodnoty
0,66 °C/100 m, je tedy shodny s medianem v Praze-Libusi.

0,5

o
>

0,35 T T T 1
TERMIN 00 TERMIN 06 TERMIN 12 TERMIN 18

Obr. 21: Denni chod vertikalniho teplotniho gradientu v Popradu-Ganovcich.
Poznamka: krabicové diagramy zndzorfiuji minimum, maximum, 1. kvartil, 3. kvartil
amedian vertikdlniho teplotniho gradientu naméfené¢ho v jednotlivych terminech

méieni.
4.4.3 Srovnani souvislosti synoptickych typi s vertikalnim teplotnim gradientem

Pro porovnani vysledki souvislosti synoptickych typi s vertikdlnim teplotnim

gradientem v Praze-Libusi je uvedena analogicka analyza dat z aerologické stanice
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Poprad-Ganovce. Celkové bylo analyzovano 11 066 dni pro obdobi 1979-2012.
Hodnoty primérnych dennich y byly porovnavany se synoptickymi typy Hesse
a Brezowského (viz kapitola 3.1.4). Pro srovnani vysledkt, hlavnich tendenci
a souvislosti y se synoptickym typem a smérem proudéni, nebyla data ze stanice
Poprad-Ganovce zpracovana pro jednotliva ro¢ni obdobi zvlast’ jako v Praze-Libusi, ale
celkové pro dané obdobi méteni.

Synopticka typizace Hesse a Brezowského neni specificka pro jednotlivé
meteorologické stanice. V ramci stiedni Evropy jsou rozdily mezi stanicemi v tom, jaké
proudéni typy predstavuji, a jaké pocdasi piinaSeji, velmi malé. Cetnost vyskytu
jednotlivych synoptickych typt Hesse a Brezowského je tedy v Praze-Libusi a Popradu-
Ganovcich shodna (viz Piiloha 9). V Popradu se nejcastéji vyskytl typ WZ (viz Ptiloha
10), ktery stejné jako v Praze pfevlada i v jednotlivych ro€nich obdobich. Vyjimkou je
jaro, kdy se nejcastéji vyskytl synopticky typ BM. Nejméné ¢etnym je synopticky typ
SZ, ktery naptiklad na jate za obdobi 1979-2012 nebyl v Popradu zaznamenan vubec.

Median y v Popradu-Ganovcich ma hodnotu 0,66 °C/100 m. Az 73 %
naméfenych hodnot je nadprimérnych (vyssi nez 0,65 °C/100 m). Nejvice naméfenych

hodnot (817) spada do intervalu 0,66—0,67 °C/100 m (viz Obr. 22).
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Obr. 22: Histogram vertikalnich teplotnich gradientd v Popradu-Ganovcich.

Maximélni hodnota medidnu y (0,68 °C/100 m) nastala pii synoptické situaci
SZ. Absolutniho naméfeného maxima y bylo dosazeno za situace SWA (0,89 °C/100
je definovan vyskytem tlakové vyse nad Fenoskandinavii. Absolutni minimum (0,20
°C/100 m) bylo namé&feno pfi situaci WZ.

Chovani y pfi jednotlivych synoptickych typech je v Praze a Popradu velmi
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podobné (viz Obr. 23). Pii synoptickych typech s prevladajicim severnim proudénim
(NA, N2) a severozapadnim proudénim (NWA, NWZ) jsou y hluboce pod primérem
a jejich median se pohybuje kolem 0,63 °C/100 m. Nizké hodnoty y byly zaznamenany
i za synoptickych typt danych vyskytem tlakové vySe nad Severnim mofem, nad
Fenoskandinavii nebo nad Velkou Britanii s anticyklonalnim zaktivenim proudéni
(HNA, HFA, HB).

Naopak cyklonalni zakiiveni proudéni pii synoptickych typech HNZ a HFZ
zpusobuje vyssi hodnoty vy. Pii proudéni jihovychodniho, jizniho a jihozapadniho sméru
jsou y nadpramérné a jejich median se pohybuje kolem hodnoty 0,67 °C/100 m. Vysoké
hodnoty y jsou pozorovany i pii vyskytu tlakové nize nad stfedni Evropou a Velkou
Britanii nebo brazdy nizkého tlaku nad stfedni a zapadni Evropou (TM, TB, TRM,
TRW).

Pii synoptickych typech danych severovychodnim proudéni (NEA, NEZ) jsou
hodnoty y v Popradu-Ganovcich nadprimérné. V Praze-Libusi byli nadprimémé y za
téchto typl pozorovany pouze v teplé Casti roku (na jafe a v 1ét¢), zatimco v chladné
¢asti roku (na podzim a v zimé&) vy klesly pod primeér.

Synoptické typy dané zapadnim proudénim (WA, WZ, WS, WW) a vyskytem
tlakové vySe nebo hiebenu vysokého tlaku nad stfedni Evropou (HM, BM) udavaji
hodnoty y blizké praméru (0,65 °C/100 m).
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Obr. 23: Souvislost vertikalniho teplotniho gradientu a synoptickych typt Hesse a Brezowského v Popradu-Ganovcich.
Poznamka: krabicové diagramy vyjadiuji zakladni statistické charakteristiky y (minimum, maximum, 1. kvartil, 3. kvartil a median) pro

jednotlivé synoptické typy. Cerna ptimka znaéi praimérny vertikalni teplotni gradient (0,65 °C/100 m).
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5 Diskuze

Vertikdlnimu  teplotnimu  gradientu se vénuje pomérné znacné mnoZzstvi
meteorologickych a klimatologickych publikaci. Podrobné popsany je vertikalni teplotni
gradient zejména v mezni vrstvé atmosféry, jelikoZ podminky pocasi v této vrstvé nas
ptimo ovliviji (naptiklad Cernikovsky, 1990; Bednai a Zikmunda, 1985; Mendrisové
a Zbellova, 1992; Rein, 1970; Rennick, 1977; Stull, 1988; Svoboda, 1972). Cilem této
prace bylo studium vertikdlniho teplotniho gradientu ve spodni a stiedni troposféte,
konkrétné€ ve vrstvé vzduchu, ktera jiz neni ovlivnéna zemskym povrchem.

Publikace vénujici se problematice vertikalniho teplotniho gradientu se casto
soustiedi na popis jeho chodu v prostoru a ¢ase. Chodem gradientu v zavislosti na
zemg&pisné §ifce se jiZz v roce 1955 zabyval J. Neumann a o rok pozdé&ji byla jeho prace
doplnéna a zptesnéna J. G. Moorem. V roce 1978 H. Stone a J. H. Carlson podrobné
popsali proménlivost vertikalniho teplotniho gradientu severni polokoule v zavislosti na
zemépisné Sifce 1 roénim obdobi. Velky vyznam na jeho formovani piikladali zejména
nasycené¢ konvekci, pohybu vzduchovych hmot planetarniho méfitka a vSeobecné
cirkulaci atmosféry. Na jejich praci navazali S. K. Yang a G. L. Smith (1984).
Z novodob¢;jsich praci popisujicich vliv zemépisné Sifky na vertikdlni teplotni gradient,
1ze uvést studii I. I. Mokhova a M. G. Akperova z roku 2006.

Cast publikaci se vénuji konkrétnim faktortim, které uréuji hodotou vertikalniho
teplotniho gradientu. Autoti M. A. Rennick (1977), I. 1. Mokhov a M. G. Akperov
(2006) se zaméfili na souvislost hodnoty gradientu s teplotou povrchu. R. G. Fleagle
aJ. Prochazka (1977) popisuji vliv divergence proudéni a advekce. Dale I. M. Held
(1981) a D. Brunt (1933) zminuji vyrazny vliv vlhkosti. Dulezitou publikaci je dale
prvni z 21 zprav programu U. S. Climate Change Science Program (CCSP) z roku 2006.
Hlavnim autorem je V. Ramaswamy a prace popisuje predev§im vliv radia¢ni bilance,
vSeobecné cirkulace atmostéry, teploty povrchu, vlhkosti vzduchu, mocnosti troposféry
a dalSich pfirodnich i1 antropogennich faktori na hodnotu vertikdlniho teplotniho
gradientu.

Proménlivost vertikdlniho teplotniho gradientu je hodnocena z globalniho,
kontinentalniho, ale i lokdlniho métitka. Pivodu zmén vertikdlniho teplotniho gradientu
ve vysSich hladinach troposféry v tropech se vénuje prace I. Folkinse z roku 2001.
Dalsim ptikladem mize byt prace J. R. Mindera et al. (2009), ktery zpracoval analyzu
v u povrchu v oblasti Kaskadovych hor, prace Ch. Rollanda (2003), ktery se zaméfil na
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pohoii Alp nebo M. Vuille a R. S. Bradley (2000), ktefi se vénovali teploté
a vertikalnimu teplotnimu gradientu v Andach.

Souvislosti synoptickych typi Hesse a Brezowského s teplotou vzduchu
v Evropé se z Casti zabyvali M. Sepp a J. Jaagus ve své praci z roku 2002. Co se tyce
Ceské literatury, je nutné zminit praci J. PribiSe z roku 1977 a praci A. BeneSové z roku
1980, ktefi se vénovali porovnani teplotnich charakteristik volné atmosféry nad tizemim
Ceskoslovenska. Pro analyzu teploty a vertikalniho teplotniho gradientu ve volné

atmosféte vyuzili data z aerologickych stanic pravé v Praze a Popradu.

Vysledky této prace hodnoti proménlivost y béhem roku a dne a popisuji jeho souvislost
se synoptickymi situacemi a smérem proudéni v Praze-Libusi. Vysledky mohou piispét
k lepsimu pochopeni meteorologickych procesti a jevd, a tim i pfesnéj§imu vyhodnoceni
jejich dopadu na lidskou ¢innost a dalsi pfirodni jevy. Ve vysSich hladinidch atmosféry
je y uzce spjat s formovanim pole proudéni vzduchu a cirkulaénimi systémy. Znalost
vztahli mezi atmosférickou cirkulaci a teplotou vzduchu je uZzitecnd naptiklad pii
vyhodnocovani budoucich zmén klimatu. Za ucelem verifikace vysledkd byla
vypracovana analogicka klimatologicko-synopticka analyza y na aerologické stanici
Poprad-Ganovce pro obdobi 1979-2014.

Konstantni hodnota y (0,65 °C/100 m) je v nekterych meteorologickych
publikacich brana jako reprezentativni pro podminky ve volné atmosféfe (Minder et al.,
2009). Vyse uvedené vysledky ale ukazuji, Ze y ma 1 ve volné atmosféfe urcity rocni
chod a je vyrazné ovlivnén smérem proudéni vzduchu a danym synoptickym typem.
Hodnota gradientu 0,65 °C/100 m je tedy vhodna pouze jako ro¢ni primér dle definice
standardni atmosféry, coz se shoduje sroc¢ni primérnou hodnotou y v Praze-Libusi
a Popradu-Ganovcich.

Pro analyzu y bylo vyuzito dat z aerologickych meéteni na meteorologickych
stanicich Praha-Libu§ a Poprad-Ganovce. Vzhledem k tomu Ze radiosonda vystoupa do
vysky alespoit 30 az 35 km, je tento zplsob méfeni vhodny pro vyhodnoceni
meteorologickych prvkii ve vysSich hladinach atmosféry (pro ucely této prace vrstvu
vymezenou izobarickymi hladinami 850 a 300 hPa). Vysledky zde uvedené jsou
prezentovany jako analyza y na stanici Praha-Libus. Nejedna se ale o pfimy profil
teploty vzduchu nad stanici, jelikoz je radiosonda béhem svého vystupu undsena
vétrem. V extrémnim piipad¢ byla radiosonda nalezena az v oblasti Krakova. Toto plati

I pro vysledky ze stanice Poprad-Ganovce.
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Z mésicnich pramérti y byl zpracovan jeho ro¢ni chod. Navzdory skutecnosti, Ze
s rostouci vyskou se y vlivem atmosférickych pohybii vyrovnava (Kopacek a Bednar,
2005; Ramaswamy et al., 2006), je z vySse uvedenych vysledki patrna vzestupna
tendence y od ledna do kvétna a naopak sestupna tendence od kvétna do konce roku.
Roc¢ni chod y ve vyssi vrstvé atmosféry tak miize byt disledkem zvysujiciho se ptikonu
slune¢niho zatfeni a prodluzujici se délky dne béhem jara a 1éta a naopak snizujici na
podzim a v zimé. Z toho lze piedpokladat, ze i ve vySSich hladinach troposféry, je y dan
radiacnimi poméry a ne pouze turbulentni vymeénou, jak je uvedeno v ucebnici Kopacka
a Bednate (2005). Nizké hodnoty y v chladné casti roku souvisi s kolisdnim spodni
hranice troposféry, ktera je béhem zimnich mésicti polozena nize. Hladiny kolem 12 km
tak maji uz v tomto obdobi stabilni zvrstveni stratosféry (Pribis, 1977).

Pfi analyze denniho chodu bylo nutné se omezit na nékolik diskrétnich profilii
béhem dne. V Praze-Libusi byl podil méfeni v jednotlivych terminech stejny, proto je
mozné povazovat vysledek za adekvatni. PoCet méfeni béhem dne je vSak pro
zhodnoceni denniho chodu nedostacujici (obecné 2—4). Vertikalni teplotni gradient tak
nevykazuje vyznamny denni chod. Minimalni denni chod y v Praze a Popradu ve volné
atmosféie potvrzuje prace J. Pribise (1977). Tato skute¢nost se shoduje i s tvrzenim H.
Mendrisové a Z. Zbellové (1992), ze s rostouci vyskou od povrchu je denni chod méné
vyrazny. Aerologickd méfeni se provadi globalné v synoptickych terminech,
definovanych vzhledem k danym celym hodindm UTC (nejcastéji v hlavnich
synoptickych terminech — 0, 6, 12 a 18 hodin UTC). To zna¢né omezuje srovnavani se
vzdalenéjSimi misty.

Srovnanim vysledkt z Prahy s vysledky z Popradu byl potvrzen podobny ro¢ni
chod vertikalniho teplotniho gradientu. Ro¢ni chod y v Popradu-Ganovcich vykazuje
béhem roku vétsi rozpéti hodnot nez v Praze-Libusi. V kvétnu dosahuje primérny
mésicni y vyss§i hodnoty nez v Praze. Na podzim a v zimé je v Popradu y naopak zna¢né
niz$i. V Popradu jsou tedy vykyvy y vétsi nez v Praze, jelikoz 1 ve vySce 2 a 3 km nad
povrchem se uplatituje vliv orografie (Pribis, 1977). Denni chod nelze srovnavat.
Z divodu velkych rozdilli v procentudlnim zastoupeni jednotlivych termini méteni
nelze denni chod v Popradu brat za vypovidajici (terminy 00 a 12 zaujimaji oba 43%

podil z celkového méteni, termin 06 pouze 8% podil a termin 18 jiz jen 6% podil).

Pro vyhodnoceni souvislosti y S ur€itou synoptickou situaci v Praze-Libusi byla vyuzita

typizace synoptickych typt Hesse a Brezowského. Vyhodnocovani typli probihd na
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zaklad¢ subjektivniho neboli manudlniho pfistupu a stejné tak i pfifazeni jednotlivych
situaci k typam je subjektivni (Huth et al., 2008), z ¢ehoz vyplyva fada nepiesnosti.
Tyto nepiesnosti vychazi ze zavislosti klasifikace na zkuSenostech autora a na zménach
v autorském kolektivu. VétsSina subjektivnich klasifikaci je konstruovéna pro urcitou
geografickou oblast a proto jsou geograficky nepfenosné (Huth, 2015). Resenim pro
omezeni téchto nepfesnosti by bylo pouziti klasifikace objektivni. Vhodny zdroj
predstavuje databaze klasifikacnich metod a klasifikacni software vytvofeny v rdmci
projektu COST733 (Huth, 2010). Pii analyze byla objevena v nékterych piipadech tésna
zavislost mezi hodnotou y a synoptickym typem.

Kolektiv autorit HMU uvadi, ze katalog Hesse a Brezowského se v mnohych
pfipadech nedd pouzit pro naSe Uzemi, jelikoz je zpracovdn pro Uzemi zépadniho
Némecka a kromé toho jsou v ném piipady nezafazenych dnl. Nasledné se ale
prokazalo, ze HBGW je velice dobfe pouzitelna i pro Sir§i oblast sttedni Evropy
(Cahynova a Huth 2009; Huth, 2015; James 2007; Stryhal a Huth, 2016). Pro predejiti
této nesrovnalosti by bylo vhodné pouzit katalog typti povétrnostnich situaci HMU,
ktery byl vytvofen piimo pro tzemi Ceska a Slovenska. Klasifikace Hesse
a Brezowského byla pouzita z diivodu moznosti analyzy mnohem delsi casové tady.
Souvislost y se synoptickymi typy byla v Praze-Libusi vyhodnocena pro obdobi (1974—
2012) a v Popradu-Ganovce pro obdobi (1979-2012).

Vysledky z Prahy-Libuse a Popradu-Ganovce vykazuji stejné tendence y za ur€itych
synoptickych situaci. Tim Ize potvrdit vliv synoptické situace na hodnotu v.

Nepocetnéjsim typem je u obou stanic WZ — zapadni cyklonalni. To je
dasledkem polohy stanic V oblasti mezi pasy vysokého tlaku (30° s. a j. §.) a pasy
nizkého tlaku (60° s. aj. §.), kde prevlada zépadni proudéni (Kopacek a Bednar, 2005).

Vyssi hodnoty y jsou pozorovany u obou stanic, zejména pii proudéni vzduchu
jihovychodnim, jiznim a jihozapadnim smérem (SEA, SEZ, SA, SZ, SWA a SWZ) nebo
pii synoptickych typech s cyklonalnim zakiivenim proudéni (SZ, TB, TRW). Naopak
pii severnim a severozapadnim jsou y po cely rok podprimérné (NA, NZ, NWA, NEZ).
Nizké hodnoty y jsou pozorovany i u proudéni anticyklonalniho zakiiveni (NA, NWA).
Skutecnost vysSich hodnot y za cyklondlnich situaci se shoduji s tvrzenim J. Prochéazky
(1977), ze konvergence proudéni v cyklondch zplsobuje vzestup y v daném miste
a naopak divergence proudéni v anticyklonach pokles y v daném misté.

U obou stanic byl pfi zapadnim proudéni zaznamenan y velmi blizky primérné
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hodnoté (0,65 °C/100 m). Skutecnost, ze y jsou pfi téchto synoptickych typech (WA,
WS, WZ, WW) blizky priméru, souvisi s vysokou Cetnosti jejich vyskytu. Vysoky
pocet vyskytu tak udava velikost primérné hodnoty vy.

Vertikalni teplotni gradienty byly v Praze-LibuSi posuzovany zvlast pro
jednotliva ro¢ni obdobi. V 1été jsou y obecné vyssi nez v zimé. To je zptisobeno vyssim
pfikonem slune¢niho zafeni a del$Sim trvanim slune¢niho dne béhem letniho obdobi.
Teplota povrchu je tak vyssi a dochazi k ohfivani vzduchu zdola, coz je pfi¢inou vzniku
instabilnich vzduchovych hmot, které jsou charakteristické pravé rychlym poklesem
teploty s rostouci vyskou. Nizké hodnoty y v zimé jsou disledkem niZe polozené spodni
hranice tropopauzy. Porovnanim léta a zimy lze pozorovat vyznamné rozpéti hodnot
béhem celé¢ zimy i1 u jednotlivych synoptickych typd. Ztoho vyplyva vyraznéjsi
zavislost y na synoptickém typu v zimé, na rozdil od 1éta, kdy se hodnoty y lisi

V mnohem mensi mife.

Z vyse uvedenych vysledkli vyplyva, Ze hodnoty a tendence y jsou na synoptickych
typech zavislé. Jeho hodnotu urcuje jak smér proudéni, tak cyklonalita Cci
anticyklonalita. Nelze vSak tvrdit, ze tyto faktory jsou pro hodnotu y urcujici. Stale
vyznamny vliv na vertikalni teplotni gradient m4ji ve spodni a stfedni troposféte nad

mezni vrstvou radiacni poméry v atmosfére.
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6 Zavér

Cilem predkladané prace byla klimatologicko-synoptickd analyza vertikalniho
teplotniho gradientu ve spodni a stfeni troposféfe severni polokoule. Publikace na toto
téma se vénuji gradientu teploty z globalniho, kontinentalniho ¢i lokalniho hlediska.
Prace je uzitecna z divodu analyzy vertikalniho teplotniho gradientu v Praze-Libusi.
Popisuje tak zménu teploty svySkou ve zdejSich podminkdch. Na zakladé
aerologickych dat naméfenych na meteorologické stanici Praha-Libus$ byl popsan ro¢ni
a denni chod y ve vrstvé atmosféry vymezené izobarickymi hladinami 850-300 hPa
a jeho chovani pfi synoptickych typech Hesse a Brezowského. Pro porovnani vysledkt
byla zpracovana analogicka analyza y pro meteorologickou stanici Poprad-Ganovce.

Moor (1956) uvadi, Ze y ve vyssi hlading atmosféry, kterd je jiZ méné ovlivnéna
zemskym povrchem, zacinaji byt vice vyrovnané v prostoru i ¢ase a nepodléhaji tak
vyrazn¢ dennimu a ro¢nimu chodu. Tato skute¢nost byla potvrzena pti vyhodnoceni
denniho chodu vertikalniho teplotniho gradientu v Praze-Libusi i Popradu-Ganovcich,
kdy na zakladé méfeni teploty v hladiné vymezené izobarickymi hladinami 850 a 300
hPa nebyl zaznamenan vyznamny denni chod.

Roéni chod je v Praze-Libusi i Popradu-Ganovcich na rozdil od denniho chodu
jasné vyjadieny. Vertikalni teplotni gradient ma od ledna do kvétna rostouci tendenci
apo zbytek roku naopak tendenci klesajici. Median mési¢nich hodnot y dosahuje
v Praze-Libusi maxima v kvétnu (0,69 °C/100 m) a minima v prosinci (0,64 °C/100 m).
Béhem zimnich mésicti je pozorovano vétsi rozpéti hodnot, naopak v 1ét€ jsou hodnoty
v vyrovnanéjsi a pohybuji se z velké ¢asti nad primérem. Dalo by se tedy fici, ze v zimé
hodnoty y vice zavisi na uréitém synoptickém typu, zatimco v 1ét€ maji stale zasadni
vliv radia¢ni poméry v atmosfére. Median y je béhem méfeného obdobi v Praze-Libusi
a Popradu-Ganovcich shodny (0,66 °C/100 m). Ro¢ni chod y v Popradu-Ganovcich ma
vetsi amplitudu nez v Praze-Libusi, to je zplisobeno polohou stanice Poprad-Ganovce
ve vy$$i nadmoiské vySce. Ve vySce 2 a 3 km nad povrchem se totiZ stale uplatiiuje vliv
orografie na teplotni zvrstveni atmosféry. Maxima dosahuje median mési¢nich hodnot
v v Popradu-Ganovcich v kvétnu (0,7 °C/100 m) a minima na pfelomu prosince a ledna
(0,63 °C/100 m).

Porovnanim hodnot y v Praze-Libusi se synoptickymi typy Hesse
a Brezowského byly zjistény urcité souvislosti. Na zavér prace byly tyto souvislosti

porovnany s vysledky pro meteorologickou stanici Poprad-Ganovce. I pfes to, Ze se
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vysledky z obou stanic vyznamné nelisi a nejzasadnéjsi souvislosti y se synoptickymi
typy potvrzuji, by bylo vhodné do analyzy zahrnout dalsi aerologické stanice ve stiedni

Evropé.
Z hlavnich souvislosti hodnoty y se synoptickymi typy Hesse a Brezowského Ize uvést:

e vyssi hodnoty y béhem celého roku pii synoptickych typech SEA, SEZ, SA, SZ,
B, TRW, SWA a SWZ. U téchto typt pievladd jihovychodni, jizni
ajihozapadni smér proudéni. Béhem Iéta je tento ndarlst méné znatelny,
z divodu vysokych hodnot y pti vétSiné synoptickych typu.

e vyrovnany vy blizky primérmé hodnoté 0,65 °C/100 m pii synoptickych typech
s pievladajicim zapadnim proudénim (WA, WS, WZ a WW). Vyjimkou je jaro,
kdy jsou hodnoty nadprimérné.

e celoroéné podprimérné hodnoty y (niz$i nez 0,65 °C/100 m) pii severnim
a severozapadnim sméru proudéni (NA, NZ, NWA a NWZ).

e vysoké hodnoty y pii synoptickych typech s cyklonalnim zakfivenim proudéni
(SzZ, TB, TRW).

e Nizké hodnoty y pfi synoptickych typech s anticyklondlnim zakfivenim (NA,
NWA).
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Ptiloha 1: Vertikalni profily teploty vzduchu.

L1
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Zdroj: Rennick, 1977
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Ptiloha 2: Synopticka klasifikace podle Hesse a Brezowského.

GWT GWL | Cesky nazev
Zonalni Zapadni WA Zapadni anticyklondlni 1.
Wz Zapadni cyklonalni 2.
WS Zapadni s jizni drahou 3.
Ww Zapadni pfimoftsky 4,
Smisené Jihozapadni SWA | Jihozéapadni anticyklonalni 5.
SWZ | Jihozépadni cyklonalni 6.
Severozapadni | NWA | Severozapadni anticyklonalni 7.
NWZ | Severozapadni cyklonalni 8.
V nad sttedni E | HM V nad stfedni E 9.
BM Hieben nad stfedni E 10.
N nad sttedni E | TM N nad stfedni E 11.
Meridionalni | Severni NA Severni anticyklonalni 12.
NZ Severni cyklonalni 13.
HNA | V nad Severnim mofem-Islandem, anticyklonalni. 14,
HNZ | V nad Severnim mofem - Islandem, cyklonalni. 15.
HB V nad Velkou Britanii 16.
TRM | Brazda nad stfedni E 17.
Severovychodni | NEA | Severovychodni anticyklonalni 18.
NEZ Severovychodni cyklonalni 19.
Vychodni HFA | V nad Fenoskandinavii, anticyklonalni. 20.
HFZ V nad Fenoskandinavii, cyklonalni 21.
HNEA V nad Severnim motem - Fenoskandinavii, 2.
anticyklonalni
HNFZ | V nad severnim mofem - Fenoskandinavii, cyklonalni 23.
Jihovychodni SEA Jihovychodni anticyklonalni 24.
SEZ Jihovychodni cyklonalni 25.
Jizni SA Jizni anticyklonalni 26.
SZ Jizni cyklonalni 27.
B N nad Britskymi ostrovy 28.
TRW | Brazda nad zépadni E 29.
U Nedefinované, prechodné 30.

Poznamka: GWT (Grosswettertypen) — typ, GWL (Groswetterlagen) — oznaceni, E —

Evropa, N —nize, V — vyse

Zdroj: Gerstengarbe a Werner, 2010
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Ptiloha 3: Ukazka profilu z radisonddzniho méteni v Praze-Libusi.

11520 Praha-Libus Observations at 18Z 01 Mar 2012

PRES HGHT TEMP DWPT RELH MIXR DRCT SKNT THTA THTE THTV

hra m C & % g/kg deg knot K K
1000.0 202
988.0 303 10.8 7.0 77 6.40 305 2 284.9 303.0 286
984.0 337 12.0 7.8 75 6.79 305 3 286.5 305.7 287
929.0 816 8.7 5.8 83 6.28 305 12 287.8 305.7 288
925.0 852 8.4 5.7 83 6.24 310 12 287.9 305.7 289
904.0 1042 6.8 4.9 88 6.04 325 15 288.1 305.4 289
884.0 1226 7.6 1.6 66 4.88 340 18 290.8 305.1 291
871.0 1348 6.8 1.1 67 4.80 350 19 291.2 305.3 292
850.0 1548 5.4 0.4 70 4.66 345 21 291.8 305.5 292
795.0 2089 1.0 -0.6 89 4.61 330 23 292.7 306.4 293
777.0 2275 -0.5 -1.0 96 4.60 329 26 293.0 306.7 293
757.0 2484 2.4 -3.6 65 3.89 328 30 298.4 310.3 299
722.0 2866 1.0 -9.0 47  2.69 326 37 300.9 309.4 301
700.0 3114 -0.5 -10.5 47 2.47 325 41 301.9 309.8 302
643.0 3776 -5.2 -13.5 52 2.10 335 43 303.9 310.7 304
547.0 5035 -14.3 -19.3 66 1.53 326 34 307.6 312.6 307
533.0 5230 -15.6 -25.5 43 0.91 325 33 308.3 311.4 308
505.0 5636 -18.3 -38.3 16 0.28 329 36 309.8 310.8 309
500.0 5710 -18.7 -37.7 17 0.30 330 37 310.2 311.3 310
437.0 6697 -27.1 -40.1 28 0.27 336 39 311.7 312.7 311
401.0 7312 -30.2 -47.1 18 0.14 340 41 315.4 316.0 315
400.0 7330 -30.3 -47.3 17 0.13 340 41 315.5 316.1 315
325.0 8767 -43.3 -54.3 29 0.07 333 46 316.9 317.2 316
300.0 9300 -47.9 -52.3 60 0.10 330 49 317.7 318.1 317
291.0 9501 -49.9 -53.7 64 0.09 331 49 317.7 318.0 317
250.0 10480 -57.5 -61.8 58 0.04 335 51 320.4 320.6 320
210.0 11566 -64.2 -70.6 41 0.01 335 62 326.3 326.4 326
200.0 11870 -66.1 -73.1 37 0.01 340 58 327.9 328.0 327
198.0 11931 -66.5 -73.5 37 0.01 339 57 328.2 328.3 328
170.0 12840 -70.5 -78.5 30 0.01 331 42 336.2 336.2 336
152.0 13511 -65.5 -78.0 16 0.01 325 31 355.7 355.8 355
150.0 13590 -64.9 -77.9 15 0.01 358.1 358.1 358

Poznamka: Jedna se o profil z 1. Dubna 2012 v terminu 18:00 UTC. Pro zpracovani
analyzy vertikalniho teplotniho gradientu byli pouzity sloupce s hodnotami tlaku —
PRES (hPa), vyskou — HGHT (m) a teploty — TEMP (°C).

Zdroj: Zdroj dat: radiosondazni méreni CHMU
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Ptiloha 4: Zakladni statistické charakteristiky vertikalniho teplotniho gradientu synoptickych typii Hesse a Brezowského v Praze-Libusi na jaie.

Synopticky Avb solutni Aritﬂme}ic. Median Minimum | Maximum Smérodat. Rozptyl 1. kvartil 3. kvartil . lfoef. . V‘Koef. .
typ Cetnost pramér odchylka §picatosti Sikmosti
NA 32 0,6273 0,6328 0,5488 0,6950 0,0409 0,0017 0,5949 0,6603 -1,0143 -0,0962
NZ 71 0,6424 0,6400 0,5119 0,7649 0,0566 0,0033 0,6066 0,6858 -0,4919 -0,1998
HNA 89 0,6649 0,6691 0,5517 0,7611 0,0518 0,0027 0,6358 0,7050 -0,5688 -0,3345
HNZ 105 0,6844 0,6995 0,5322 0,7901 0,0556 0,0031 0,6464 0,7246 0,0608 -0,7362
HB 117 0,6479 0,6496 0,4961 0,7777 0,0552 0,0031 0,6070 0,6881 -0,2120 -0,1359
TRM 206 0,6532 0,6544 0,5122 0,7768 0,0490 0,0024 0,6190 0,6848 -0,2274 0,0079
NEA 43 0,6597 0,6730 0,5070 0,7458 0,0608 0,0038 0,6355 0,7033 0,2698 -0,9143
NEZ 41 0,6606 0,6789 0,5302 0,7359 0,0512 0,0027 0,6308 0,6998 0,1580 -0,8167
HFA 135 0,6373 0,6410 0,4485 0,7613 0,0750 0,0057 0,5936 0,6998 -0,5052 -0,5403
HFZ 59 0,7025 0,7065 0,6002 0,7847 0,0476 0,0023 0,6755 0,7379 -0,6310 -0,3797
HNFA 93 0,6985 0,6996 0,5711 0,8014 0,0488 0,0024 0,6736 0,7364 -0,2622 -0,3989
HNFZ 70 0,6916 0,6922 0,5956 0,7640 0,0414 0,0017 0,6653 0,7264 -0,4998 -0,3532
SEA 60 0,7139 0,7103 0,6133 0,7865 0,0366 0,0014 0,6869 0,7423 -0,3562 -0,1463
SEZ 74 0,6994 0,7048 0,6066 0,7935 0,0447 0,0020 0,6769 0,7357 -0,5118 -0,2581
SA 40 0,7195 0,7143 0,6253 0,8035 0,0363 0,0014 0,6990 0,7484 0,4496 -0,1067
SZ 13 0,7125 0,7219 0,6444 0,7465 0,0278 0,0008 0,7045 0,7296 1,5767 -1,4103
B 96 0,7028 0,7046 0,5911 0,7954 0,0367 0,0014 0,6786 0,7238 0,2926 -0,1150
TRW 295 0,7082 0,7149 0,5784 0,8169 0,0459 0,0021 0,6808 0,7409 -0,2825 -0,4421
SWA 102 0,6950 0,6966 0,5756 0,7890 0,0486 0,0024 0,6615 0,7356 -0,5486 -0,1970
SWz 147 0,7004 0,6997 0,5765 0,7920 0,0452 0,0021 0,6708 0,7332 -0,3476 -0,3231
WA 97 0,6677 0,6704 0,5740 0,7577 0,0407 0,0017 0,6347 0,6970 -0,3209 -0,0478
WS 72 0,6849 0,6878 0,5765 0,7635 0,0426 0,0018 0,6560 0,7165 -0,2714 -0,5308
wz 418 0,6725 0,6743 0,5384 0,7847 0,0446 0,0020 0,6438 0,7026 -0,0313 -0,2926
WWwW 40 0,6853 0,6938 0,5471 0,7660 0,0473 0,0023 0,6674 0,7149 0,9325 -0,9943
NWA 54 0,6423 0,6456 0,5282 0,7148 0,0405 0,0017 0,6156 0,6705 0,1558 -0,5258
NwWzZ 198 0,6420 0,6430 0,5404 0,7543 0,0427 0,0018 0,6057 0,6750 -0,6568 0,0086
HM 148 0,6794 0,6859 0,5311 0,8018 0,0526 0,0028 0,6454 0,7146 0,1153 -0,3833
BM 435 0,6657 0,6653 0,4629 0,7894 0,0524 0,0028 0,6304 0,7035 0,3144 -0,3288
™ 108 0,6797 0,6901 0,5254 0,7950 0,0535 0,0029 0,6474 0,7196 0,1934 -0,6655
U 32 0,6875 0,6880 0,5765 0,7670 0,0475 0,0023 0,6669 0,7181 0,1209 -0,5052
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Ptiloha 5: Zékladni statistické charakteristiky vertikalniho teplotniho gradientu synoptickych typt Hesse a Brezowského Praze-Libusi v 1été.

Synopticky AP solutni Aritome:[ic. Median Minimum | Maximum Smérodat. Rozptyl 1. kvartil 3. kvartil . lfoef. . V_Koef. .

typ Cetnost pramér odchylka Spicatosti Sikmosti
NA 35 0,6632 0,6665 0,5929 0,7263 0,0342 0,0012 0,6412 0,6841 -0,4778 -0,0790
NZ 66 0,6472 0,6504 0,5611 0,7474 0,0377 0,0014 0,6208 0,6706 -0,0824 0,0863
HNA 75 0,6757 0,6767 0,5655 0,7684 0,0387 0,0015 0,6475 0,7007 0,0736 0,0617
HNZ 69 0,6686 0,6714 0,5838 0,7408 0,0335 0,0011 0,6562 0,6883 0,8811 -0,7757
HB 136 0,6508 0,6550 0,5510 0,7316 0,0358 0,0013 0,6349 0,6720 0,4285 -0,5836
TRM 266 0,6562 0,6565 0,5724 0,7368 0,0331 0,0011 0,6341 0,6818 -0,5171 -0,0901
NEA 65 0,6783 0,6860 0,5905 0,7353 0,0359 0,0013 0,6543 0,7080 -0,3616 -0,5849
NEZ 70 0,6710 0,6679 0,6109 0,7407 0,0281 0,0008 0,6514 0,6899 -0,4382 0,2486
HFA 111 0,6719 0,6718 0,6053 0,7371 0,0316 0,0010 0,6486 0,6932 -0,6262 -0,0741
HFZ 43 0,6736 0,6759 0,6090 0,7394 0,0327 0,0011 0,6540 0,6957 -0,5657 -0,2980
HNFA 52 0,6848 0,6802 0,6162 0,7624 0,0353 0,0013 0,6674 0,7040 -0,1734 0,1903
HNFZ 68 0,6933 0,6936 0,6120 0,7670 0,0325 0,0011 0,6753 0,7180 -0,0738 -0,2389
SEA 30 0,6800 0,6783 0,6097 0,7936 0,0429 0,0019 0,6462 0,7051 0,5416 0,6390
SEZ 30 0,6752 0,6781 0,6435 0,7086 0,0186 0,0004 0,6624 0,6868 -0,5957 0,1271
SA 16 0,6999 0,6994 0,6429 0,7665 0,0368 0,0014 0,6732 0,7296 -1,0002 0,3172
SZ 13 0,6970 0,7026 0,6352 0,7418 0,0330 0,0012 0,6663 0,7244 -1,0624 -0,4832
B 83 0,6789 0,6793 0,5912 0,7522 0,0296 0,0009 0,6587 0,6979 0,4305 -0,2330
TRW 212 0,6778 0,6770 0,5672 0,7959 0,0345 0,0012 0,6577 0,7001 0,7734 -0,2104
SWA 72 0,6742 0,6790 0,5738 0,7390 0,0375 0,0014 0,6561 0,6995 -0,1121 -0,4748
Swz 160 0,6778 0,6794 0,5933 0,7462 0,0318 0,0010 0,6548 0,7013 -0,2971 -0,1842
WA 237 0,6512 0,6517 0,5451 0,7407 0,0346 0,0012 0,6251 0,6764 -0,4228 -0,2079
WS 39 0,6605 0,6632 0,6001 0,7124 0,0297 0,0009 0,6349 0,6840 -0,6903 -0,3759
Wz 573 0,6533 0,6530 0,5578 0,7469 0,0320 0,0010 0,6336 0,6756 0,0575 -0,1620
Ww 24 0,6692 0,6718 0,6081 0,7176 0,0309 0,0010 0,6423 0,6954 -0,9601 -0,2832
NWA 80 0,6351 0,6402 0,5474 0,7225 0,0401 0,0016 0,5981 0,6638 -0,5720 0,0753
NwWZz 104 0,6421 0,6426 0,5522 0,7403 0,0363 0,0013 0,6146 0,6676 -0,3142 0,0326
HM 165 0,6574 0,6523 0,5580 0,7671 0,0451 0,0020 0,6285 0,6939 -0,4628 0,1776
BM 482 0,6650 0,6643 0,5247 0,7602 0,0387 0,0015 0,6391 0,6933 -0,0981 -0,0920
™ 74 0,6754 0,6757 0,6068 0,7345 0,0276 0,0008 0,6579 0,6939 -0,0533 -0,1316
U 32 0,6651 0,6693 0,5443 0,7417 0,0427 0,0019 0,6305 0,6878 0,5668 -0,4472
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Ptiloha 6: Zakladni statistické charakteristiky vertikalniho teplotniho gradientu synoptickych typti Hesse a Brezowského Praze-Libusi na podzim.

Synopticky AP solutni Aritomefic. Median Minimum | Maximum Smérodat. Rozptyl 1. kvartil 3. kvartil . lfoef. . V_Koef. .

typ Cetnost pramér odchylka Spicatosti Sikmosti
NA 3 0,5690 0,5792 0,5301 0,5977 0,0285 0,0012 0,5547 0,5885 0,0000 -1,2057
NZ 80 0,6111 0,6184 0,5028 0,6950 0,0485 0,0024 0,5745 0,6492 -0,6253 -0,3426
HNA 49 0,6297 0,6358 0,5389 0,6935 0,0387 0,0015 0,6081 0,6621 -0,5613 -0,5412
HNZ 16 0,6437 0,6376 0,5814 0,6908 0,0317 0,0011 0,6214 0,6769 -1,0415 -0,0744
HB 80 0,6123 0,6036 0,5321 0,7157 0,0423 0,0018 0,5817 0,6447 -0,4613 0,4274
TRM 198 0,6382 0,6435 0,5159 0,7195 0,0434 0,0019 0,6073 0,6697 -0,4301 -0,3547
NEA 3 0,5631 0,5599 0,5592 0,5703 0,0051 0,0000 0,5595 0,5651 0,0000 1,7013
NEZ 41 0,6388 0,6410 0,5748 0,6982 0,0322 0,0011 0,6161 0,6617 -0,5784 -0,1117
HFA 76 0,6287 0,6308 0,4942 0,7284 0,0467 0,0022 0,6045 0,6616 0,4623 -0,6370
HFZ 40 0,6469 0,6532 0,5658 0,7116 0,0391 0,0016 0,6220 0,6745 -0,7404 -0,4091
HNFA 31 0,5915 0,6025 0,4581 0,6509 0,0444 0,0020 0,5689 0,6231 1,1108 -0,8714
HNFZ 46 0,6368 0,6395 0,5530 0,7380 0,0469 0,0022 0,5977 0,6770 -0,8459 0,0407
SEA 102 0,6651 0,6746 0,4914 0,7564 0,0529 0,0028 0,6453 0,7009 1,2505 -1,0264
SEZ 33 0,6596 0,6560 0,5971 0,7492 0,0353 0,0013 0,6356 0,6803 0,3059 0,6356
SA 104 0,6797 0,6779 0,5674 0,7580 0,0379 0,0014 0,6549 0,7079 -0,2072 -0,2545
SZ 38 0,6869 0,6829 0,6219 0,7779 0,0401 0,0016 0,6592 0,7227 -0,7200 0,3089
B 62 0,6894 0,6848 0,5921 0,7822 0,0376 0,0014 0,6682 0,7063 0,3281 0,2310
TRW 189 0,6782 0,6809 0,5495 0,8026 0,0423 0,0018 0,6543 0,7025 0,6273 -0,1451
SWA 147 0,6723 0,6772 0,5625 0,7660 0,0407 0,0017 0,6447 0,7018 -0,1845 -0,4539
Swz 206 0,6640 0,6647 0,5081 0,7659 0,0372 0,0014 0,6423 0,6908 1,2255 -0,5078
WA 201 0,6385 0,6392 0,5217 0,7749 0,0400 0,0016 0,6119 0,6643 0,2812 0,0563
WS 53 0,6453 0,6512 0,5610 0,7248 0,0420 0,0018 0,6183 0,6738 -0,4267 -0,1484
Wz 557 0,6399 0,6412 0,4851 0,7709 0,0403 0,0016 0,6130 0,6675 0,5728 -0,1654
WW 74 0,6502 0,6529 0,4895 0,7355 0,0437 0,0019 0,6280 0,6783 1,3983 -0,7267
NWA 145 0,6185 0,6160 0,5137 0,7289 0,0411 0,0017 0,5930 0,6482 -0,0203 0,2044
NwWZz 137 0,6242 0,6260 0,5029 0,6978 0,0415 0,0017 0,5954 0,6544 -0,3814 -0,3786
HM 164 0,6456 0,6477 0,4723 0,7533 0,0527 0,0028 0,6113 0,6853 -0,0739 -0,3613
BM 415 0,6408 0,6425 0,4681 0,7862 0,0459 0,0021 0,6109 0,6710 0,4028 -0,1574
™ 59 0,6578 0,6722 0,5558 0,7878 0,0543 0,0030 0,6075 0,6966 -0,9112 -0,0954
U 36 0,6481 0,6361 0,5094 0,7390 0,0522 0,0028 0,6156 0,6852 0,4665 -0,4388
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Ptiloha 7: Zékladni statistické charakteristiky vertikalniho teplotniho gradientu synoptickych typti Hesse a Brezowského Praze-Libusi v zimé.

Synopticky AP solutni Aritome:[ic. Median Minimum | Maximum Smérodat. Rozptyl 1. kvartil 3. kvartil . lfoef. . V_Koef. .

typ cetnost pramér odchylka Spicatosti Sikmosti
NA 21 0,5885 0,5700 0,4926 0,7607 0,0631 0,0042 0,5419 0,6112 1,0534 1,0534
NZ 85 0,6021 0,6001 0,5080 0,6931 0,0451 0,0021 0,5668 0,6291 -0,8073 -0,8073
HNA 56 0,5850 0,5827 0,4883 0,7353 0,0605 0,0037 0,5438 0,6260 -0,3534 -0,3534
HNZ 30 0,6103 0,6229 0,4735 0,7217 0,0637 0,0042 0,5540 0,6480 -0,6906 -0,6906
HB 91 0,6177 0,6174 0,4840 0,7486 0,0525 0,0028 0,5837 0,6444 -0,0798 -0,0798
TRM 156 0,6344 0,6408 0,5010 0,7395 0,0548 0,0030 0,6001 0,6741 -0,3511 -0,3511
NEA 19 0,6038 0,6104 0,4481 0,6911 0,0549 0,0032 0,5852 0,6404 2,0538 2,0538
NEZ 17 0,6127 0,6170 0,5326 0,6804 0,0419 0,0019 0,579 0,6411 -0,7680 -0,7680
HFA 88 0,6157 0,6038 0,4089 0,7429 0,0626 0,0040 0,5779 0,6603 0,8288 0,8288
HFZ 42 0,6081 0,6163 0,3701 0,7656 0,0827 0,0070 0,5750 0,6587 1,9867 1,9867
HNFA 20 0,5968 0,6053 0,4441 0,7193 0,0765 0,0062 0,5363 0,6516 -0,8680 -0,8680
HNFZ 61 0,6173 0,6312 0,4159 0,7764 0,0770 0,0060 0,5757 0,6590 0,1700 0,1700
SEA 88 0,6510 0,6581 0,5099 0,7752 0,0640 0,0041 0,6009 0,6969 -0,7888 -0,7888
SEZ 50 0,6717 0,6726 0,5635 0,7743 0,0503 0,0026 0,6478 0,7043 -0,3570 -0,3570
SA 65 0,6930 0,6958 0,5632 0,7681 0,0419 0,0018 0,6702 0,7213 1,3605 1,3605
SZ 33 0,6615 0,6521 0,5532 0,7739 0,0600 0,0037 0,6028 0,7064 -1,2088 -1,2088
B 22 0,6881 0,7042 0,5928 0,7603 0,0468 0,0023 0,6474 0,7200 -0,7628 -0,7628
TRW 69 0,6925 0,6957 0,5959 0,8106 0,0481 0,0023 0,6665 0,7225 -0,1640 -0,1640
SWA 118 0,6817 0,6845 0,5506 0,7513 0,0419 0,0018 0,6626 0,7105 0,9886 0,9886
Swz 119 0,6744 0,6721 0,5549 0,7902 0,0440 0,0020 0,6442 0,7018 -0,0692 -0,0692
WA 218 0,6483 0,6478 0,5145 0,7588 0,0468 0,0022 0,6159 0,6815 -0,2306 -0,2306
WS 171 0,6591 0,6622 0,4679 0,7996 0,0593 0,0035 0,6211 0,7022 0,3015 0,3015
Wz 732 0,6526 0,6526 0,5082 0,7896 0,0423 0,0018 0,6252 0,6804 0,2650 0,2650
WW 116 0,6596 0,6617 0,5303 0,7781 0,0443 0,0020 0,6269 0,6881 0,1218 0,1218
NWA 64 0,6127 0,6112 0,5267 0,7080 0,0397 0,0016 0,5802 0,6428 -0,2668 -0,2668
NWZ 264 0,6220 0,6226 0,4915 0,7435 0,0423 0,0018 0,5957 0,6497 0,4172 0,4172
HM 233 0,6472 0,6582 0,4789 0,7520 0,0558 0,0031 0,6074 0,6902 -0,3296 -0,3296
BM 337 0,6341 0,6341 0,4652 0,7432 0,0490 0,0024 0,6046 0,6693 0,2586 0,2586
™ 44 0,6269 0,6332 0,4493 0,7096 0,0514 0,0027 0,6001 0,6604 2,2528 2,2528
U 35 0,6166 0,6127 0,5006 0,7561 0,0574 0,0034 0,5837 0,6373 0,2879 0,2879
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Ptiloha 8: Zakladni statistické charakteristiky vertikalniho teplotniho gradientu synoptickych typt Hesse a Brezowského v Popradu-Ganovce.

Synopticky APsolutni Aritome:[ic. Medidn Minimum | Maximum Smérodat. Rozptyl 1. kvartil 3. kvartil ) l‘(voef. ‘ V‘Koef. ‘

typ Cetnost pramér odchylka Spicatosti Sikmosti
NA 55 0,6291 0,6289 0,4704 0,7783 0,0735 0,0054 0,5885 0,6917 -0,5622 -0,2161
NZ 231 0,6322 0,6450 0,4504 0,7720 0,0646 0,0042 0,5844 0,6779 -0,3511 -0,3663
HNA 189 0,6385 0,6503 0,4179 0,7472 0,0674 0,0045 0,6033 0,6903 0,7890 -0,9314
HNZ 178 0,6660 0,6731 0,4500 0,7925 0,0610 0,0037 0,6381 0,7087 1,1936 -0,9120
HB 371 0,6351 0,6450 0,4303 0,7696 0,0597 0,0036 0,6014 0,6783 0,4494 -0,7825
TRM 709 0,6565 0,6583 0,4109 0,7852 0,0477 0,0023 0,6283 0,6897 0,9408 -0,4887
NEA 84 0,6476 0,6587 0,3852 0,7496 0,0581 0,0034 0,6149 0,6870 3,6094 -1,3637
NEZ 83 0,6580 0,6627 0,2518 0,7625 0,0647 0,0042 0,6376 0,6960 17,7361 -3,1193
HFA 268 0,6170 0,6279 0,3652 0,7435 0,0686 0,0047 0,5785 0,6649 0,5675 -0,6747
HFZ 156 0,6616 0,6684 0,4497 0,8883 0,0632 0,0040 0,6160 0,7101 0,9512 -0,2779
HNFA 177 0,6599 0,6598 0,4305 0,8014 0,0661 0,0044 0,6128 0,7122 0,0666 -0,3641
HNFZ 161 0,6548 0,6714 0,3059 0,7660 0,0746 0,0056 0,6210 0,7033 2,5229 -1,2540
SEA 236 0,6554 0,6625 0,3949 0,8046 0,0625 0,0039 0,6233 0,6921 1,3682 -0,6994
SEZ 123 0,6695 0,6702 0,5223 0,7830 0,0541 0,0029 0,6262 0,7107 -0,3460 -0,2241
SA 185 0,6641 0,6709 0,4774 0,7827 0,0505 0,0025 0,6343 0,6979 0,5893 -0,6177
SZ 58 0,6768 0,6818 0,5429 0,7522 0,0367 0,0013 0,6582 0,7038 1,7276 -0,9438
B 201 0,6709 0,6742 0,5342 0,7713 0,0472 0,0022 0,6449 0,7054 0,3858 -0,5086
TRW 623 0,6771 0,6801 0,3714 0,7991 0,0477 0,0023 0,6521 0,7092 3,3694 -0,9743
SWA 371 0,6628 0,6674 0,4796 0,8984 0,0530 0,0028 0,6312 0,7004 1,4787 -0,4000
Swz 548 0,6664 0,6687 0,4872 0,7773 0,0479 0,0023 0,6388 0,6986 0,5281 -0,4370
WA 576 0,6386 0,6396 0,4921 0,7714 0,0489 0,0024 0,6078 0,6724 0,0677 -0,1685
WS 259 0,6483 0,6532 0,4367 0,8095 0,0601 0,0036 0,6104 0,6911 0,3792 -0,4497
wz 1841 0,6487 0,6517 0,2027 0,8088 0,0510 0,0026 0,6177 0,6840 3,3335 -0,6596
WW 169 0,6441 0,6534 0,4328 0,7722 0,0609 0,0037 0,6037 0,6887 0,4810 -0,5949
NWA 284 0,6280 0,6308 0,4956 0,7406 0,0534 0,0028 0,5888 0,6658 -0,5921 -0,2030
NWZzZ 585 0,6352 0,6384 0,4620 0,7520 0,0535 0,0029 0,6045 0,6712 0,0451 -0,3862
HM 588 0,6376 0,6458 0,4163 0,8197 0,0605 0,0037 0,6027 0,6809 0,3608 -0,5203
BM 1414 0,6492 0,6544 0,4172 0,8768 0,0549 0,0030 0,6176 0,6858 0,4697 -0,3857
™ 235 0,6673 0,6726 0,4920 0,7756 0,0514 0,0026 0,6380 0,7038 0,7404 -0,7842
U 108 0,6481 0,6551 0,4947 0,7927 0,0589 0,0035 0,6091 0,6843 -0,1523 -0,1498
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Ptiloha 9: Absolutni ¢etnost vyskytu jednotlivych synoptickych typt Hesse a Brezowského.

Absolutni ¢etnost

Hjaro Hléto Mpodzim Mzima

Ng é\' ng Q‘é\/ L ,\Q~® s&‘ %Q/’\’ ng Qg'\/‘b&‘?“ Qéz\/ ‘;ov ‘;{/\, F 4 L

Synoptické typy
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