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Przedmowa

Skrypt przeznaczony jest dla studentéw Wydziatu Inzynierii Ladowej i Srodowiska,
kierunek Inzynieria Srodowiska, jako pomoc i uzupetnienie do przedmiotu Meteorologia
i Klimatologia, a takze dla wszystkich os6b zainteresowanych tymi zagadnieniami.

Wiele zagadnien, ktdre z racji ograniczen czasowych jest omawianych skrétowo pod-
czas zajec, zostato w skrypcie przedstawionych znacznie szerzej. Umozliwia to zaintereso-
wanym czytelnikom lepsze poznanie genezy i przebiegu zjawiska, a tym samym giebsze
jego zrozumienie.

W wielu przypadkach konieczne jest takze odwotanie do literatury, do podstawowej
wiedzy z innych dyscyplin, a przede wszystkim z fizyki, matematyki itp. Cennym i nowo-
czesnym uzupetnieniem wiedzy sa takze profesjonalne serwisy Internetowe, z ktérych na
biezaco mozna korzysta¢ w celu na przyklad sprawdzenia biezacej prognozy pogody lub
sprawdzenia ostrzezen meteorologicznych czy hydrologicznych (na przyktad www.imgw.pl,
www.ipcc.ch, www.ecmf.int, www.ametsoc.org, www.emetsoc.de, Www.nws.noaa.gov,
www.imgw.gdynia.pl/eo.html, www.rap.ucar.edu/weather/).

Pragne w tym miejscu podzigkowaé recenzentowi pracy Panu Profesorowi Jerzemu
Cyberskiemu za wnikliwe uwagi, ktére byty bardzo pomocne przy ostatecznej redakcji
skryptu, oraz Pani Barbarze Ziotek za ogromna prace wtozong w przygotowanie skryptu do
druku.






Rozdziat 1

Wstep

1.1. Wprowadzenie

Atmosfera, ktérej ekwiwalentna grubo$¢ stanowi mniej niz 1% promienia Ziemi, jest
niezbedna do utrzymania zycia na naszej planecie. Wiekszo$¢ procesdw pogodotworczych
zachodzi i przemieszcza sie w dolnej warstwie atmosfery grubosci okoto 10 km. Atmosfera
ziemska tworzyta sie i ewoluowata do obecnej postaci okoto 400 min lat temu, gdy bardzo
bogata roslinnos¢ porastata lady kuli ziemskiej.

Atmosfera stanowi niezbedna ostone przed szkodliwym promieniowaniem stonecz-
nym, a gazy ja tworzace podtrzymuja zycie roslin i zwierzat, czyli biosfere, od ktérej zalezy
zycie ludzkie.

Stan atmosfery nad naszym globem jest bardzo zmienny, co wynika z réznych proce-
s6w pogodowych. Ekstremalne zjawiska pogodowe, takie jak wichury, zamiecie $niezne,
tajfuny, tornada, powodzie itp., maja ogromny, czesto tragiczny wptyw na zycie ludzkie,
mimo ze potrafimy je juz przewidywac.

Glebsze zrozumienie zjawisk atmosferycznych daje nadzieje na lepsze przewidywanie
kapryséw pogody, a takze na ich kontrolowanie i modyfikacje w celu ostabienia ich nisz-
czacego dziatania. Dazenia te stanowia cel nauk atmosferycznych, w tym gtéwnie meteoro-
logii, postrzeganej czesto jako fizyka proceséw pogodowych.

Systemy pogodowe, ktére powoduja réznorodnos¢ stanéw atmosfery, réznia sie za-
réwno rozmiarami, jak i skala czasu. Wyro6znia sie cztery skale systemdw pogodowych:
mezoskalg, skale synoptyczna, skale planetarna i skale mikrometeorologiczna.

Systemy mezoskalowe sa to systemy o rozciagtosci poziomej, rzedu kilku kilometréw
i czasie trwania kilku godzin, na przyktad burze ( ok. 10 km).

Systemy o skali synoptycznej obejmuja swym zasiegiem kilka tysiecy kilometrow,
aich czas trwania jest rzedu Kilku dni. Przyktadem sa cyklony niskich szerokosci geogra-
ficznych czy tajfuny tropikalne.

Przyktadem systeméw w skali planetarneg) sa prady ogolnej cyrkulacji atmosferycz-
nej, obejmujace swym zasiggiem obszary od 5000 do 10 000 km i trwajace Kilka tygodni.

Systemy mikrometeorologiczne dotycza lokalnych zjawisk, przebiegajacych w po-
blizu powierzchni Ziemi, o czasie trwania rzedu kilku minut, odbywajacych sie czesto pod
ostona roslinnosci, np. lokalne traby powietrzne.

Pojecie klimatu wprowadza natomiast diuzsza skale czasowa. Klimat jest szerokim
pojeciem, uwzgledniajacym stan atmosfery w ciagu dtugiego czasu i obejmujacym wptyw
wszystkich zjawisk pogodowych — zaréwno ekstremalnych, jak i usrednionych. Rozr6znia
sie rdwniez rozne skale klimatu: globalne (makroklimat), regionalne, lokalne (mezoklimat,
mikroklimat) itp.
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Kluczem do proceséw atmosferycznych jest energia promieniowania, ktéra Ziemia
i atmosfera otrzymuja od Stonca. Doptyw tej energii do powierzchni Ziemi w danym miej-
scu i czasie zalezy przede wszystkim od stanu i wiasnosci atmosfery. Poznanie natury,
sktadu i gtéwnych wilasnosci atmosfery jest podstawowym zadaniem tego skryptu.

Struktura pracy odzwierciedla to podejscie. W pierwszej czesci omawia sie zadania,
role i gtdwne etapy rozwoju meteorologii, a nastepnie jej fizyczne podstawy — role ksztattu
i ruchu Ziemi. W kolejnych rozdziatach poznajemy budowe i sktad atmosfery, jej role
w globalnej wymianie energii, bilans wilgoci i systemy wiatréw. Nastepnie omawia sie
procesy pogodotworcze i systemy klimatow.

W zatacznikach podaje sie przydatne tablice oraz fotografie niektérych chmur i zja-
wisk meteorologicznych.

1.2. Przedmiot i zadania meteorologii

Meteorologia (z greckiego meteoros — unoszacy si¢ w powietrzu, logos — nauka) jest
to nauka o atmosferze ziemskiej i zachodzacych w niej zjawiskach, stanowi dziat geofizyki
— fizyke atmosfery. Meteorologia stawia sobie za zadanie poznanie i zrozumienie zjawisk
atmosferycznych w celu ich przewidywania, a nawet kontrolowania i modyfikowania ich
przebiegu. Zakres badan meteorologii jest obszerny i obejmuje:

1) budowg i sktad chemiczny atmosfery oraz jej stan fizyczny (temperaturg, cisnienie,
wilgotnos¢, zachmurzenie, wiatr, opady itp.);

2) wymiang energii cieplnej migdzy atmosfera a powierzchnia Ziemi i oceanami;

3) przemiany fazowe wody i obieg wilgoci w atmosferze;

4) dynamike atmosfery — ruchy atmosfery w skali planetarnej, regionalnej i lokalnej;

5) elektrycznos¢ atmosfery;

6) zjawiska akustyczne i optyczne w atmosferze,

a takze wspdtzaleznosci miedzy zjawiskami atmosferycznymi a zyciem organicznym i réz-

nymi formami praktycznej dziatalnosci czlowieka. Szczegélna role wsréd probleméw,

ktorymi zajmuje sie meteorologia, odgrywaja zagadnienia zwiazane z prognoza pogody.

Wplyw podtoza na przebieg procesow atmosferycznych potaczony jest z wzajemnym
oddziatywaniem proceséw zachodzacych w atmosferze i wystepujacych na powierzchni
Ziemi oraz w samej litosferze, np. wymiana ciepta i wilgoci, zwiazki migdzy polem elek-
trycznym atmosfery i Ziemi, migdzy zjawiskami w jonosferze a zmianami pola magnetycz-
nego Ziemi. Wynikaja stad $ciste powiazania z innymi dziatami geofizyki, a w szczeg6lno-
sci z hydrologia, oceanologia, magnetyzmem Ziemi oraz rznymi dziatami geografii.

Podstawa badan meteorologicznych sa obserwacje wykonywane w warunkach natu-
ralnych. Do badan wykorzystuje si¢ obserwacje instrumentalne i wizualne elementow me-
teorologicznych i zjawisk pogodowych.

Wraz z rozwojem meteorologii wyodrebnito si¢ wiele oddzielnych dyscyplin dotycza-
cych roznych zagadnien meteorologicznych lub rozniacych sie¢ miedzy soba podejsciem do
zachodzacych w atmosferze zjawisk. Do najwazniejszych naleza: aktynometria, elektrycz-
nos¢ atmosfery, meteorologia dynamiczna, meteorologia synoptyczna, optyka atmosfery,
agrometeorologia.

Stosowany jest tez inny podziat meteorologii, ktéry wyréznia fizyke warstwy przy-
ziemnej (granicznej), fizyke swobodnej atmosfery (aerologie) i fizyke atmosfery gérnej.
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Wymienione dyscypliny meteorologii nie sa niezalezne, lecz wzajemnie przenikaja sie
i uzupetniaja. W $cistym zwiazku z nimi pozostaje réwniez klimatologia.
Gtéwne dyscypliny meteorologii mozna zdefiniowa¢ nastepujaco.

Meteorologia dynamiczna

Jest to dziat meteorologii, zajmujacy sie zastosowaniem praw hydrodynamiki i termo-
dynamiki do badan atmosfery ziemskiej, jej ruchu i zwiazanych z nim przemian energii.
Jednym z jej zadan jest formutowanie teorii do opracowywania prognoz pogody. Meteoro-
logia dynamiczna postuguje sie ztozonym aparatem matematycznym. Decydujace dla jej
rozwoju byto pojawienie sie komputeréw.

Meteorologia synoptyczna

Jest to dziat meteorologii zajmujacy sie badaniem zachodzacych w atmosferze proce-
sow zwigzanych z pogoda i jej przewidywaniem (badanie cyklonéw i antycyklondw, po-
wstawania, przemieszczania i transformacji mas powietrza oraz zwiazanych z nimi frontow
atmosferycznych).

Aktynometria

Jest to dziat meteorologii zajmujacy sie opracowywaniem metod pomiaru natezenia
promieniowania stonecznego, bezposredniego, rozproszonego oraz promieniowania dtugo-
falowego Ziemi i atmosfery.

Optyka atmosfery
Jest to dziat zajmujacy si¢ zjawiskami optycznymi w atmosferze wywotanymi pochfa-
nianiem, rozpraszaniem, zatamaniem i dyfrakcja swiatta.

Elektrycznos$¢ atmosferyczna
Zajmuje si¢ polem elektrycznym atmosfery, jonizacja i przewodnictwem elektrycznym
powietrza, tadunkiem elektrycznym chmur i opaddw oraz wytadowaniami elektrycznymi.

Agrometeorologia

Agrometeorologia zajmuje si¢ badaniem wptywu pogody i klimatu na rolnictwo,
a przede wszystkim badaniem zwiazkow pomiedzy oddziatywaniem czynnikdw meteorolo-
gicznych a wzrostem, rozwojem oraz plonowaniem roslin uprawnych.

1.3. Gldwne etapy rozwoju meteorologii na Swiecie

Zjawiska atmosferyczne naleza do czynnikéw, ktére najsilniej oddziatuja na cztowieka
w otaczajacym go $wiecie. Cztowiek od najdawniejszych czasow obserwowat przyrodg
i prébowat wyjasniac i przewidywaé rozne zjawiska.

Juz w starozytnosci w Chinach, Indiach, krajach srédziemnomorskich byty czynione
proby regularnych obserwacji meteorologicznych, na podstawie ktdrych powstaty pewne
naukowe wyobrazenia o procesach atmosferycznych i klimacie. Chinczycy jako pierwsi,
kilka wiekdw przed nasza era, zastosowali deszczomierz do pomiaru opadu. Deszczomierz
uwaza si¢ za pierwszy instrument meteorologiczny.
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Wielki filozof grecki Arystoteles (384—322 p.n.e.) pierwszy opisat zjawiska zachodza-
ce w atmosferze w dziele pt. Meteorologia. Sktadato sie ono z czterech ksiag, w ktérych
opisywat zjawiska w gérnych warstwach atmosfery, burze, wiatry, btyskawice itp.

W Il w p.n.e. Grecy wybudowali w Atenach 8-kierunkowa r6ze wiatrow. Na kazdym
z bokéw miata ona plaskorzezbe przedstawiajaca posta¢ mitologiczna wraz z atrybutami
charakteryzujacymi pogode, jaka dany wiatr ze soba przynosit. Podobna réza, ale 12-
kierunkowa, postugiwali sie¢ Rzymianie. W Sredniowieczu nastapit zast6j w rozwoju mete-
orologii, jednak profesorowie uniwersytetéw nadal opisywali obserwowane zjawiska mete-
orologiczne.

Nastepny etap w rozwoju meteorologii taczy si¢ z rozwojem nauk przyrodniczych
w okresie Odrodzenia. Okoto roku 1500 Leonardo da Vinci skonstruowat pierwszy ane-
mometr oraz przyrzad do pomiaru wilgotnosci powietrza. Uwaza sie, ze poczatki wspétcze-
snej meteorologii jako nauki siegaja XVI-XVII w., kiedy stworzone zostaty podstawy
fizyki. W tym okresie wynaleziono rowniez podstawowe przyrzady meteorologiczne oraz
zapoczatkowano obserwacje. Waznymi datami sa rok 1597, w ktérym fizyk i astronom
wioski Galileusz (1564—1642) skonstruowat przyrzad do pomiaru temperatury powietrza,
oraz rok 1643, w ktdrym wioski fizyk E. Torricelli (1608—1647) skonstruowat barometr
rteciowy. Umozliwito to fizykowi francuskiemu Perriers’owi, stwierdzenie zmniejszania
sig cisnienia atmosferycznego z wysokoscia.

W pozniejszych latach nastapit gwattowny rozwdj przyrzadéw meteorologicznych,
i tak w 1650 r. Ferdynand Il Toskanski zbudowat higrometr; powstaty skale termometrycz-
ne: G. D. Fahrenheita (1716), A. Celsjusza (1736), R. A. de Réaumura (1773). Higrometr
wiosowy zostat skonstruowany przez H. B. de Saussure w 1783 r., a inny przyrzad — do
pomiaru wilgotnosci powietrza — psychrometr skonstruowat w 1825 r. E. F. August.

Skala wiatréw zostata wprowadzona w 1805 r. przez angielskiego admirata F. Bea-
uforta. W roku 1847 L. Vidie skonstruowat aneroid do pomiaru cisnienia, a w 1847 r. K. J.
Angstrom zbudowat pyrheliometr — przyrzad do pomiaru nat¢zenia promieniowania sto-
necznego. Stosowany do dzi$ deszczomierz zostat skonstruowany przez G. J. Hellmanna
w 1883 r.

W XVIII wieku zostata juz zorganizowana przez Palatynskie Towarzystwo Meteoro-
logiczne w Niemczech migdzynarodowa sie¢ meteorologiczna sktadajaca si¢ z 39 stacji,
w tym dwie w Ameryce Pétnocnej i jedna na Grenlandii. Dzigki tak réznorodnym obserwa-
cjom zostaty odkryte i opisane rézne zjawiska atmosferyczne, jak np. pasaty, monsuny,
powstaty mapy pradow morskich i przewazajacych wiatrow nad oceanami.

Rozpoczeto tez badania wyzszych warstw atmosfery — poczatkowo w obserwatoriach
gorskich (Alpy — przelecz sw. Godarta na wys. ok. 2 km n.p.m. — 1781 r.), a pozniej za
pomoca lotéw balonowych (powyzej 10 km).

Wazna data jest rok 1878, kiedy to powstata Miedzynarodowa Organizacja Meteoro-
logiczna, przeksztatcona po Il wojnie $wiatowej w 1950 r. w Swiatowa Organizacje Mete-
orologiczna przy ONZ (WMO — World Meteorological Organization) z siedziba w Gene-
wie. Organizacja ta koordynuje prace badawcze i metody pomiarowo-badawcze w skali
catego $wiata.

Na poczatku XIX w. powstaty rowniez pierwsze panstwowe sieci meteorologiczne
w Europie Zachodniej. Bardzo szybki rozwoj meteorologii w XX wieku zwiazany jest
zaréwno z powstaniem nowych technik pomiarowych dotyczacych przede wszystkim po-
miaréw w gérnych warstwach atmosfery, jak i metod badawczych. Obecnie w meteorologii
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wykorzystywane sa najnowsze zdobycze techniki — rakiety meteorologiczne, stacje rada-
rowe, sztuczne satelity Ziemi, komputery.

Pierwsza radiosonda opracowana przez Motczanowa, umozliwiajaca uzyskanie piono-
wego profilu elementdw meteorologicznych w atmosferze, powstata w 1930 r. Na poczatku
naszego wieku powstaty tez teorie wyjasniajace powstawanie nizéw (V. F. Bjerknes — Nor-
wegia), zostata odkryta stratosfera (1902 r. — R. Assmann i L. Teisserenc de Bort), aw 1920 .
zostata opracowana przez L. F. Richardsona pierwsza numeryczna mapa pogody.

Zanotowano ogromny postep w badaniach fizyki chmur, powstawania opadéw, jonos-
fery, w aktynometrii i wyjasnianiu mechanizméw ogolnej cyrkulacji atmosfery.

W 1928 r. T. Bergeron sklasyfikowat masy powietrza i wprowadzit pojecie klimatolo-
gii dynamicznej, a w 1963 r. E. N. Lorenz zastosowat teorie chaosu do prognozowania
pogody. W latach 70. XX w. zostaty opracowane skale oceniajace intensywnos¢ wiatréw:
5-stopniowa skala H. Saffira i B. Simpsona intensywnosci huraganéw (cyklonéw tropikal-
nych) i 6-stopniowa skala T. Fujity dotyczaca intensywnosci tornad na obszarze Stanéw
Zjednoczonych AP.

Waznymi datami w badaniach atmosfery w ostatnim 50-leciu sa: rok 1960 — wystrze-
lenie pierwszego satelity meteorologicznego; 1962 — opracowanie przez WMO $wiatowego
programu Systemu Badan i Prognoz Pogody; 1966 — wystrzelenie pierwszego geostacjo-
narnego satelity meteorologicznego i przekazanie obrazow zmian pogody; 1969 — otrzyma-
nie pierwszego profilu pogody pomierzonego przez satelite; 1987 — opracowanie sieci
telekomunikacyjnej umozliwiajacej automatyczne potaczenie i wymiang informacji miedzy
centrami meteorologicznymi.

1.4. Rozwdj meteorologii w Polsce

Na ziemiach polskich pierwsze obserwacje pogody byty notowane przez profesoréw
krakowskich juz na przetomie XV i XVI w. (Kroniki ks. Marcina Biema z Olkusza, rektora
Wszechnicy Krakowskiej, jednego z profesorow M. Kopernika). Systematyczne, instru-
mentalne obserwacje meteorologiczne rozpoczeto w Warszawie w 1655 r. w ramach tzw.
florentynskiej sieci meteorologicznej, zorganizowanej przez Ferdynanda |1, ksigcia toskan-
skiego. Byta to pierwsza sie¢ migdzynarodowa, sktadajaca sie z 11 stacji, w tym 4 poza
Wiochami. Obserwacje prowadzono do okoto 1667 r.

W nastepnych dziesiecioleciach byly podejmowane rézne préby obserwacji — razem
w ok. 30 miejscowosciach, w tym w Gdansku, Krakowie, Toruniu, Warszawie, Zaganiu
i innych. Regularne obserwacje meteorologiczne, trwajace do dzis, rozpoczeto dopiero pod
koniec XVIII w. w Krakowie, Warszawie i Wilnie (w Warszawie od 1776 r., w Krakowie
od 1792 r., w Wilnie od 1777 r.). W Krakowie inicjatorem obserwacji byt dyrektor Kra-
kowskiego Obserwatorium Astronomicznego — Jan Sniadecki, w Wilnie — Michat Odlanic-
ki-Poczobut. W XVII w. rozpoczeto obserwacje réwniez w Gdansku (1655 r.) oraz we
Wroctawiu (1682 r.) i sa prowadzone one z matymi przerwami do dzis.

Pod koniec XIX stulecia i na poczatku XX, na wspdtczesnym obszarze Polski istniaty
wiasciwie cztery dziatajace niezaleznie od siebie sieci stacji meteorologicznych: rosyjska,
austriacka, pruska i tzw. warszawska (nie liczac ,branzowych”). Ich scalenie nastapito
dopiero w 1919 r., gdy powstata Polska Panstwowa Stuzba Meteorologiczna, ktérej organi-
zatorem i pierwszym kierownikiem byt W. Gorczynski.
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Sie¢ ta, znacznie rozszerzona w okresie miedzywojennym, ulegta niemal catkowitemu
zniszczeniu w czasie 1l wojny swiatowej. Zostata odbudowana i rozbudowana dopiero po
1945 r. Warunki polityczne panujace na ziemiach polskich w XIX i na poczatku XX w.
utrudniaty prowadzenie badan naukowych. Mozna jednak wyr6zni¢ kilku badaczy: H.
Arctowskiego — kierownika wyprawy antarktycznej na statku ,,Belgica”, autora prac z za-
kresu krotkoterminowych wahan klimatu, A. B. Dobrowolskiego — wspdtuczestnika ww.
wyprawy, wybitnego badacza w zakresie fizyki lodéw, optyki atmosfery, tworcy teorii
»uktadéw chmur”, M. P. Rudzkiego — profesora Uniwersytetu Jagiellonskiego, zajmujace-
go si¢ geofizyka i meteorologia w ujeciu dynamicznym; E. Romera — $wiatowej stawy
geografa i R. Mereckiego — autoréw wybitnych monografii z klimatologii Polski.

Wyniki obserwacji dla Warszawy wykorzystat w X1X w. W. Jastrzebski, opracowujac
,.Karte Meteorologiczna stolicy Krdlestwa Polskiego” (1828 r.). Praca ta jest jedna z pierw-
szych dwoch monografii klimatu miasta w literaturze $wiatowej.

Rozbiory Polski, a nastepnie Powstanie Listopadowe, zahamowaty rozwdj obserwacji
meteorologicznych. Na wspdtczesnym obszarze Polski dziatata tylko stacja w Warszawie.

Na obszarze Krolestwa Polskiego powstato 65 stacji meteorologicznych i 270 poste-
runkéw opadowych. Na obszarze dawnej Galicji do roku 1865 byto czynnych tylko 17
stacji — powstatych gtdwnie z inicjatywy os6b prywatnych. Na obszarze nalezacym do
zaboru pruskiego dziatato pod koniec XI1X wieku okoto 40 stacji. Po odzyskaniu niepodle-
gtosci w 1919 r. utworzony zostat Panstwowy Instytut Meteorologiczny, ktdrego pierw-
szym kierownikiem byt Wiadystaw Gorczynski (1879—-1953) — wybitny badacz w zakresie
aktynometrii i klimatologii, konstruktor solarymetréw, autor klasyfikacji klimatow. Sie¢
stacji meteorologicznych zostata znacznie rozbudowana w okresie miedzywojennym. Zruj-
nowana w wyniku dziatan wojennych w okresie 1939-1945, zostata zorganizowana niemal
od podstaw po wojnie. W latach 1945-1972 dziatat Panstwowy Instytut Hydrologiczno-
Meteorologiczny (PIHM), ktory w roku 1973 przeksztalcit si¢ w Instytut Meteorologii
i Gospodarki Wodnej (IMGW). Obecnie sie¢ meteorologiczna tworza stacje podlegte Insty-
tutowi Meteorologii i Gospodarki Wodnej (Skapski, 2006).

Oprocz wymienionych juz badaczy duze zastugi w rozwoju meteorologii maja row-
niez W. Smosarski (1876—1960) — autor prac z zakresu optyki i elektrycznosci atmosfe-
rycznej; E. Stenz (1897-1956) — geofizyk i meteorolog, wieloletni kierownik stuzby mete-
orologicznej i hydrologicznej w Afganistanie; prof. Henryk Bronistaw Arctowski (1871-
1958), swiatowej stawy meteorolog i fizyk atmosfery, Tadeusz Kopcewicz (1910-1976) —
geofizyk, autor kilkutomowego podrgcznika ,,Fizyka atmosfery”.

Znaczacy wkiad do agrometeorologii wniosty prace M. Molgi (1906-1980), Eugeniu-
sza Romera (1871-1954) oraz W. Okotowicza (1906-1979), ktéry opracowat ponadto
obszerny, pierwszy w Polsce podrecznik klimatologii ogolnej oraz mapy klimatyczne Pol-
ski i $wiata. Profesor Okotowicz byt diugoletnim polskim przedstawicielem w WMO.



Rozdziat 2

Fizyczne podstawy meteorologii.
Ogodlne wiadomosci o ziemi

2.1. Budowa i ruch Ziemi

Ziemia jest planeta o ksztatcie w przyblizeniu kulistym. Zbudowana jest z koncen-
trycznych warstw zwanych geosferami: litosfery, hydrosfery i atmosfery. Promien Ziemi
jest najmniejszy na biegunach — 6 356,9 km, najwiekszy na réwniku — 6 378,2 km; jako
wartos¢ srednia mozna przyja¢ 6 370 km.

Litosfera — skiada sie ze skorupy ziemskiej, ptaszcza i jadra Ziemi. Czesto pod tym
terminem rozumie sie tylko skorupe ziemska.

Hydrosfera — jest wodna powtoka Ziemi. W jej sktad wchodza oceany, morza, zbior-
niki wodne, rzeki itp.

Atmosfera — jest to gazowa powtoka Ziemi, sktadajaca sie z 5 podstawowych warstw:
troposfery, stratosfery, mezosfery, termosfery i egzosfery.

Wszystkie graniczace ze soba geosfery przenikaja sie i wspotoddziatuja. Szczegdlna
role odgrywa tu czynna powierzchnia Ziemi (powierzchnia gruntu, roslin, wody itp.), sta-
nowiaca podtoze atmosfery.

Ziemia porusza si¢ wokot Stonca po orbicie eliptycznej, stad jej zmienna odlegtosé¢ od
Stonca. Najblizej Stonca Ziemia znajduje si¢ w dniu 3 stycznia, jest to tzw. punkt przysto-
neczny (peryhelium) — 147 094 000 km, najdalej w dniu 4 lipca — tzw. punkt odstoneczny
(aphelium) — 152 103 000 km. Srednia odlegtos¢ miedzy Ziemia a Stoncem wynosi 149,5
min km.

Petne okrazenie Stonca przez Ziemie trwa 365 dni 6 h 9 min 10 s, jest to tzw. rok
gwiazdowy. Podstawa obliczen czasu jest tzw. rok zwrotnikowy, trwajacy 365 dni 5 godz.
48 min 46 s. Jest to okres miedzy dwoma kolejnymi momentami wiosennego zréwnania
dnia z noca. Rok zwrotnikowy jest réwniez podstawa rachuby zmian astronomicznych por
roku.

Przemieszczajac sie po orbicie, Ziemia obraca sie jednoczesnie wokot wihasnej osi.
Obrot Ziemi wokadt wiasnej osi wzgledem dowolnej gwiazdy trwa 23 godz. 56 min 4 s. Jest
to tzw. doba gwiazdowa.

Peten obrot Ziemi wokdt wihasnej osi wzgledem Stonca nazywa si¢ natomiast doba
stoneczna. Ze wzgledu na nachylenie osi ziemskiej do ptaszczyzny orbity i jej eliptyczny
ksztatt, dtugosc¢ doby stonecznej w ciagu roku jest zmienna. Srednia doba stoneczna, trwa-
jaca 24 godziny, jest jednostka czasu. Réznica czaséw $redniego i rzeczywistego stonecz-
nego dla wszystkich dni w roku podana jest w zataczniku 1, tab. Z20.

O$ obrotu Ziemi tworzy z paszczyzna orbity kat bliski 66,5° praktycznie staty w ciagu
roku (pomijajac zjawisko precesji).
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Ksztatt Ziemi, jej obrét wokdt whasnej osi i ruch po orbicie okotostonecznej sa czyn-
nikami decydujacymi o ksztattowaniu si¢ wielu zjawisk na powierzchni Ziemi i w jej at-
mosferze. Bedzie o tym mowa w dalszej czesci skryptu.

2.2. Ksztalt Ziemi i jego znaczenie

Uwzgledniajac znaczna odlegtos¢ Ziemi od Stonca, mozna przyjac¢, ze promienie sto-
neczne dochodzace do powierzchni Ziemi sa wzgledem siebie réwnolegte. Rozpatrujac
promienie stoneczne na powierzchni Ziemi, definiuje si¢ kat padania jako kat migdzy kie-
runkiem padania promieni a normalna do powierzchni w punkcie padania. W danym punk-
cie powierzchni poziomej jest on rowny odlegtosci zenitalnej Stonca.

Jesli wiazka $wiatta stonecznego pada na powierzchnig ptaska, to kat padania promie-
ni przy danej wysokosci Stonca jest staty w kazdym punkcie tej powierzchni. Poniewaz
jednak powierzchnia Ziemi jest kulista, kat padania promieni stonecznych zalezy od szero-
kosci geograficznej i najmniejsze wartosci srednie osiaga w szerokosciach migdzyzwrotni-
kowych (kierunek padania promieni zblizony do pionu), a najwigksze w szerokosciach
podbiegunowych (kierunek padania zblizony do poziomu), rys. 2.1a.

Rys. 2.1. Zmiany kata padania i drogi promieni Stonca w atmosferze w zaleznosci od:
a) szerokosci geograficznej, b) wysokosci Stonca (Holec, Tymanski, 1973)

Kulisty ksztatt Ziemi powoduje réwniez zmienna dtugos¢ drogi promieni stonecznych
w atmosferze. Przy danej wysokosci Stonca najdiuzsza droge promienie stoneczne prze-
chodza w wysokich szerokosciach geograficznych. W ciagu doby natomiast, w miare wzro-
stu wysokosci Stonca na kazdej szerokosci geograficznej, ich droga maleje (rys. 2.1b). Ze
wzgledu na to, ze w miare zwiekszania si¢ dtugosci drogi promieni w atmosferze stabnie
ich energia, a nagrzewanie powierzchni Ziemi maleje ze wzrostem kata padania promieni,
obszary wyzszych szerokosci geograficznych otrzymuja znacznie mniej energii stonecznej
niz strefa miedzyzwrotnikowa.
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2.3. Ruch obrotowy Ziemi

Wystepowanie dni i nocy (wschoddw i zachodéw Stonca) wynika z ruchu obrotowego
Ziemi wokdt wihasnej osi. W kazdym momencie potowa powierzchni Ziemi jest oswietlona
przez promienie stoneczne, podczas gdy druga pozostaje w cieniu.

Ruch obrotowy Ziemi wywotuje tzw. pozorny dobowy ruch Stonca, wiazacy sie z do-
bowymi zmianami wysokosci Stonca i kata padania promieni stonecznych (rys. 2.1b). Z ru-
chem obrotowym Ziemi zwiazana jest rowniez zmiana w ciagu doby dtugosci drogi pro-
mieni stonecznych w atmosferze. W konsekwencji doptyw energii stonecznej do dowolne-
go miejsca na Ziemi jest rowniez zmienny w ciagu doby.

Ruch obrotowy Ziemi jest takze przyczyna powstawania sity odchylajacej wszystkie
ciata bedace w ruchu (tzw. sita Coriolisa): w prawo na potkuli pétnocnej i w lewo na potu-
dniowej. Podlegaja jej przede wszystkim prady powietrzne i morskie.

Ruch obrotowy Ziemi powoduje ponadto przemieszczanie sie wokot Ziemi deformaciji
litosfery, hydrosfery i atmosfery, powstatych pod wplywem przyciagania Ziemi przez
Stonce i Ksigzyc. Wynikaja stad zjawiska ptywow.

2.4. Ruch Ziemi wokot Stonca

Zanim przejdziemy do oméwienia znaczenia ruchu Ziemi wokot Stonca, przypomni-
my podstawowe definicje z astronomii.

Wysokosé (wspotrzedna w uktadzie horyzontalnym) — kat migdzy kierunkiem do ciata
niebieskiego a ptaszczyzng horyzontu, mierzony w stopniach: nad horyzontem od 0° do
+90° i pod horyzontem od 0° do —90°.

Zenit — lezacy powyzej horyzontu punkt sfery niebieskiej bedacy przecigciem jej
przez linie pionu przechodzaca przez miejsce, w ktdrym znajduje sie obserwator. Wysokosé¢
zenitu wynosi 90°.

Nadir — punkt na niewidocznej hemisferze niebieskiej, lezacy na prostej pionowej,
przeciwlegty do zenitu.

Deklinacja — katowa odlegtos¢ Stonica na sferze niebieskiej, liczona od réwnika nie-
bieskiego, dodatnia na pétnoc od réwnika niebieskiego, ujemna na potkuli niebieskiej po-
tudniowej.

Ze wzgledu na staty kat nachylenia osi ziemskiej do ptaszczyzny orbity, réwny 66,5°,
Ziemia w swym ruchu rocznym zwraca si¢ ku Stoncu raz pétkula potnocna, raz potudnio-
wa. Wynika stad systematyczna, okresowa zmienno$¢ deklinacji Stonca i por roku. Dekli-
nacja Stonca zmienia si¢ w ciagu roku od (-)23,5° S (Zwrotnik Koziorozca) do (+)23,5° N
(Zwrotnik Raka) i ponownie (-)23,5° S itd. (zatacznik 1, Z1). Stonce osiaga potozenie
zenitalne jedynie nad tym réwnoleznikiem, ktérego szerokos¢ geograficzna jest réwna
biezacej wartosci deklinacji. Polozenie zenitalne Stonca zmienia si¢ wiec z deklinacja.
Wysokos¢ Stonca w potudnie w wybranych dniach dla pétkuli pétnocnej w przedstawiono
w tablicy 2.1 w tekscie.

W dniach 21 marca i 23 wrzesnia deklinacja Stonca jest réwna 0°, a promienie stoneczne
padaja prostopadle do ptaszczyzny, w ktorej lezy o$ Ziemi. Stonce osiaga wiec zenit na row-
niku. Oswietlona cze$¢ dowolnego rownoleznika jest réwna czesci nieoswietlonej, a granica
cienia przechodzi przez bieguny (rys. 2.2). Na wszystkich szerokosciach geograficznych
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dtugos¢ dnia jest réwna dtugosci nocy — jest to rdwnonoc wiosenna i jesienna. Doptyw ener-
gii stonecznej do réwnych szerokosci geograficznych kazdej z potkul jest taki sam.

Tablica 2.1
Wysokos¢ Stonca nad horyzontem w potudnie dla pétkuli pétnocnej (Kaczorowska, 1986)
Szerokos¢ 2.1 22.VI 23.IX 22.XIl
geograficzna
Biegun 0° 23,5° 0° -23,5°
Kota polarne 23,5° 47,0° 23,5° 0°
Zwrotnik Raka 66,5° 90,0° 66,5° 47,0°
Réwnik 90,0° 66,5° 90,0° 66,5°

S =i S —
ﬁ oy :’i P
R — R
RI— _- R
R —
S 2oy 8 22X
ZR - Stonce ZK - Stonce
w zenicie W zenicie

Réwnik - Stonce w zenicie

Rys. 2.2. Ruch roczny Ziemi wokot Stofica. Zmiany p6r roku: By, Bs — bieguny pétnocny
i potudniowy, KP — koto polarne, RR - réwnik, ZR — Zwrotnik Raka, ZK — Zwrotnik Koziorozca
(Holec, Tymanski, 1973)

Od 21 marca Ziemia zwraca si¢ pétkula pétnocna ku Stoncu. Jest to poczatek astro-
nomicznej wiosny na potkuli pétnocnej i astronomicznej jesieni na potkuli potudniowe;.

W miare wzrostu deklinacji Stonca na pétkuli pétnocnej wzrasta dtugosé dnia. Oswietlone
tuki rownoleznikdw staja sie dtuzsze od nieoswietlonych. W dniu 22 czerwca deklinacja Stonca
ma najwieksza wartos¢ pétnocna (+23,5° N). Stonce osiaga zenit nad zwrotnikiem Raka. Jest
to najdiuzszy dzien na pétkuli pétnocnej. Koto podbiegunowe, rownoleznik 66,5° N, lezy w ob-
szarze catkowicie oswietlonym. Od dnia 22 czerwca na pétkuli pdtnocnej zaczyna sie astrono-
miczne lato. Jest to dzien przesilenia letniego. Od tej daty deklinacja Stonca i dtugos¢ dnia
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maleja, poczatkowo nieznacznie, pozniej szybciej. W dniu 23 wrzesnia deklinacja Stonca po-
nownie osiaga wartos¢ 0 (zréwnanie dnia z noca; Stonce w zenicie nad rownikiem). W tym dniu
na potkuli pétnocnej zaczyna sie astronomiczna jesien.

Na pétkuli potudniowej zachodzi proces odwrotny. Dzien 22 czerwca jest tam poczat-
kiem astronomicznej zimy. Od tej daty dtugos¢ dnia na potkuli potudniowej systematycznie
rosnie, a na pétnocnej maleje. Zréwnanie dnia z noca nastepuje ponownie 23 wrzesnia.

W tym dniu na pétkuli potudniowej zaczyna sie astronomiczna wiosna. Od 23 wrze-
$nia deklinacja Stonca wzrasta ku potudniowi. Dtugos¢ dnia na potkuli potudniowej zwiek-
sza sie nadal, a maleje na pétkuli pdtnocnej (odwrotnie do sytuacji po 21 marca).

W dniu 22 grudnia deklinacja Stonca osiaga maksymalna wartos¢ potudniowa
(-23,5°S). Jest to najdtuzszy dzien na potkuli potudniowej. Na biegunie potudniowym
panuje dzien polarny — Stonce nie zachodzi. Dzien 22 grudnia stanowi na potkuli potu-
dniowej poczatek lata astronomicznego, a na potkuli pétnocnej poczatek astronomicznej
zimy. Na p6tkuli pétnocnej dzien jest najkrétszy, a na pétnoc od kota podbiegunowego
panuje noc polarna (Stonce nie wschodzi w ogole).

Dzien 22 grudnia jest dniem przesilenia zimowego. Od tego dnia deklinacja Stonca
zaczyna male¢ (dtugos¢ dnia na potkuli pétnocnej rosnie) i ponownie w dniu 21 marca
deklinacja osiaga 0°. Na potkuli pétnocnej zaczyna si¢ wiosna, a na potudniowej jesien.

Jest to zamkniety cykl rocznych zmian pér roku zwiazanych z ruchem Ziemi wokot
Stonca. Wynikajace stad najdtuzsze i najkrotsze czasy trwania dnia dla réznych szerokosci
geograficznych zaprezentowano w tablicy 2.2.

Tablica 2.2

Czas trwania najdtuzszego i najkrotszego dnia na réznych szerokosciach geograficznych
(Holec, Tymanski, 1973)

Szerokos¢ Dzien najdiuzszy Dzien najkrétszy
geograficzna

0° 12 h 00 min 12 h 00 min
10° 12 h 35 min 11 h 25 min
20° 13 h 13 min 10 h 47 min
30° 13 h 56 min 10 h 04 min
40° 14 h 51 min 09 h 09 min
50° 16 h 09 min 07 h 51 min
60° 18 h 30 min 05 h 30 min
65° 21 h 09 min 02 h 51 min
66°33’ 24 h 00 min 0h 0 min

Stosunki cieplne na Ziemi sa $cisle zwiazane ze zmienna iloscia energii stonecznej
doptywajacej do naszego globu. llo§¢ ta wiaze sie ze zmianami por roku i dtugosci dnia.
Pory roku wynikaja ze zmiany deklinacji Stonca w trakcie ruchu Ziemi po orbicie wokot
Stonca i sa to zmiany w cyklu rocznym. Ruch obrotowy Ziemi wokot jej osi jest natomiast
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przyczyna wystepowania dnia i nocy oraz dobowych zmian w doptywie energii stonecznej.
W rezultacie obserwuje sie rdwniez roczny i dobowy rytm zmian wiekszosci zjawisk mete-
orologicznych.

Najwiecej promieniowania stonecznego do naszych szerokosci geograficznych dopty-
wa w czasie przesilenia letniego, bo Stonce najdtuzej znajduje si¢ nad horyzontem, a kat
padania w potudnie jest najmniejszy. Najmniej promieniowania doptywa w czasie przesile-
nia zimowego, gdy dzien jest najkrotszy, a kat padania i dtugos¢ drogi, jaka musza przejsé¢
promienie w atmosferze — najwicksze.

Jednak wskutek innych czynnikéw, takich jak ogrzanie gleby, powietrza, zbiornikow
wodnych itp., maksymalne temperatury powietrza przypadaja pézniej niz w okresie przesi-
lenia letniego. W naszych szerokosciach geograficznych najcieplejszym miesiacem jest
lipiec, a najchtodniejszym styczen. Stad, w celu scharakteryzowania réznych parametréw
i zjawisk meteorologicznych, przedstawia sie ich wartosci srednie lub przebiegi dla tych
miesiecy.



Rozdziat 3

Budowa i sklad atmosfery ziemskiej

3.1. Gléwne cechy atmosfery ziemskiej

Atmosfera, czyli gazowa powtoka otaczajaca Ziemie, stanowi fizyczna mieszaning
gazdw, ktore nie tworza ze soba zwiazkéw chemicznych. Gazy wchodzace w sktad powie-
trza w stosunku statym nazywane sa sktadnikami atmosfery, natomiast gazy wystepujace
w ilosci zmiennej nazywane sa domieszkami.

Atmosfera zwiazana jest z Ziemia sita przyciagania grawitacyjnego. Gestos¢ atmosfe-
ry jest zmienna i osiaga maksimum tuz nad powierzchnia Ziemi. Ze wzrostem odlegtosci
od Ziemi gestos¢ atmosfery stopniowo maleje, az staje sie nie do odréznienia od gestosci
gazu miedzyplanetarnego. Dlatego tez nie ma wyraznej granicy atmosfery, chociaz umow-
nie czasem przyjmuje sie jako gorna granice wysokos¢ 1000 km. Jest to wysokos¢, do kto-
rej mozna jeszcze obserwowaé z Ziemi zjawiska fizyczne, zachodzace w gazach. Atmosfe-
ra na tej wysokosci jest jednak tak rozrzedzona, ze jej gestos¢ jest mniejsza niz gestosé
jakiejkolwiek prézni wytworzonej przez cztowieka.

W miare oddalania si¢ od powierzchni Ziemi, mozna wyrdzni¢ warstwy o wyraznie
odmiennych wiasciwosciach, w ktorych zachodza r6znorodne zjawiska fizyczne i chemicz-
ne. Czesto atmosfere dzieli sie na wysokosci okoto 30+35 km na tzw. atmosfere dolna
i gorna, ktore z kolei dziela sie jeszcze na charakterystyczne warstwy.

Bezposredni wptyw na powierzchnie Ziemi wywieraja zjawiska zachodzace w atmos-
ferze dolnej, natomiast zjawiska z atmosfery gornej oddziatuja posrednio. Atmosfera gérna
interesuje nas przede wszystkim ze wzgledu na obecnos¢ w niej warstw zjonizowanych,
przebieg reakcji fotochemicznych, zawartos¢ specjalnych sktadnikéw oraz jej wptyw na
takie dziedziny, jak na przyktad telekomunikacja.

Na rysunku 3.1 przedstawiono gtéwne cechy atmosfery ziemskiej. Zastosowano tam
logarytmiczna skale wysokosci, nalezy wiec zwr6ci¢ uwage, ze gorne warstwy sa znacznie
grubsze od dolnych. Po prawej stronie umieszczono skale cisnienia obliczonego z réwnania
hydrostatyki:

p=- Tpgdz’ (3.1)

z=0

gdzie: p — gestos¢ powietrza (maleje z wysokoscia 2),
g — przyspieszenie ziemskie,
Z — wysokos¢ nad powierzchnia Ziemi,
p — ci$nienie powietrza na wysokosci z
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Wynika z niego, ze cisnienie na poziomie z jest proporcjonalne do cigzaru powietrza
zalegajacego nad tym poziomem, przypadajacego na jednostke powierzchni (réwnanie to
przyjeto przy zatozeniu, ze atmosfera znajduje si¢ w bezruchu, co nie ma wptywu na stusz-
nos¢ rozwazan).

Wedtug obliczen masa atmosfery wynosi M = ~5,136 - 10*® kg i jest okoto 10° razy
mniejsza od masy litosfery, a 250 razy mniejsza od masy hydrosfery. Ze wzgledu na
zmniejszanie sie gestosci powietrza z wysokoscia masa atmosfery jest nierbwnomiernie
roztozona w pionie. Wieksza cze$¢ masy atmosfery zgromadzona jest w warstwach najbliz-
szych Ziemi. Ocenia si¢, ze w warstwie do wysokosci:

5 km zawiera si¢  50% masy atmosfery,

do 10km — 75%,
do 16km — 90%,
do 20km — 95%, ado 35 km zawiera si¢ 99% catej masy atmosfery.

Spadek gestosci atmosfery ze wzrostem odlegtosci od powierzchni Ziemi jest bardzo wy-
razny i na duzych wysokosciach gestos¢ powietrza jest niezwykle mata. Na wysokosci 0 m
gestosé atmosfery wynosi srednio p = 1,29 kg/m®, na wysokosci 500 km p=1,46 - 107*°
kg/m®, a na wysokosci 35 000 km wynosi tylko p = 1,65 - 1072 kg/m®. Wynikaja stad od-
powiednie zmiany cisnienia i tak np. na wysokosci 0 m npm cisnienie normalne wynosi
1013 hPa, na wysokosci 5 km okoto 600 hPa, na wysokosci 100 km okoto 4 - 102 hPa, a na
wysokosci 300 km tylko 3 - 107° hPa. Zmiany cisnienia i gestosci z wysokoscia nad po-
ziomem morza przedstawiono w tablicach Z2 i Z2a w zatacznikul.

3.1.1. Homosfera i heterosfera

W warstwie atmosfery do wysokosci okoto 100 km wystepuja bardzo silne mechani-
zmy mieszania gazow (turbulencja, konwekcyjne przewracanie warstw). Sktadniki powie-
trza sa wiec dobrze wymieszane. Warstwa ta, majaca staty sktad chemiczny (gtéwnie azot
i tlen), z wyjatkiem pary wodnej, dwutlenku wegla i innych gazéw $ladowych, nazywana
jest homosfera. Réwnowage w tej warstwie opisuje rownanie hydrostatyki (3.1).

Powyzej wysokosci 100 km mieszanie powietrza juz praktycznie nie wystepuje. Skiad
chemiczny atmosfery zmienia si¢ tu z wysokoscia. Gazy 0 wigkszej masie czasteczkowej
zalegaja przede wszystkim w dolnych warstwach, a Izejsze w gdrnych. Wptyw na ten skiad
maja réwniez procesy fotochemiczne i promieniowanie stoneczne. Warstwa ta zostata na-
zwana heterosfera. Rozktad cisnien w heterosferze jest opisany uktadem réwnan odpo-
wiednich dla kazdego z gazéw sktadowych.

Traktujac atmosfere jako osrodek ptynny w stanie réwnowagi hydrostatycznej dla
dowolnej warstwy o jednostkowej powierzchni podstawy i wysokosci dz, zgodnie z (3.1)
mamy:

—dp=pgdz. (3.2)

Powietrze mozna traktowaé, z niewielkim btedem, jako mieszanine gazéw doskonatych.
Dla kazdego sktadnika mamy zatem réwnanie stanu gazu doskonatego (Clapeyrona):

pVvV =nRT, (3:3)

gdzie: p; — cisnienie czastkowe sktadnikai,
V — objetose,
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n, — liczba moli skfadnika i,
R — uniwersalna stata gazowa (R = 8,31441 J/mol - K),
T — temperatura bezwzgledna.

Dla mieszaniny spetnione jest réwnanie Daltona:

P=>p. (3.4)

gdzie: p - cisnienie catkowite mieszaniny,
p: — cisnienie czastkowe (parcjalne) sktadnika i (cisnienie, jakie wywieratby sktadnik, gdyby
zajmowat catq objetos¢ mieszaniny)

Wyznaczajac srednia mase czasteczkowa powietrza M z zaleznosci:

nM;
M = L _m 7 (3.5)
n n
gdzie: m- masa powietrza o objetosci V,
M; — masa czasteczkowa sktadnika i,
oraz podstawiajac
_M
P v’
otrzymujemy (z 3.3) rownanie
R-T
=—0p. 3.6
P=—" (3.6)
Podstawiajac nastepnie p z réwnania (3.1), otrzymujemy réwnanie hydrostatyki w postaci:
dp M dz. (3.7
p R-T
Réwnanie to, po scatkowaniu w granicach od p, do p i od z=0 do zma postac:
z z
gM dz
= pyexp| — | =—dz | = pyexp| — | — | (3.8)
P=P p[ lR_T J Po p{ !H}
gdzie parametr H:
H=RT (3.9)
gM

definiuje sie jako lokalna wysokos¢ charakterystyczna atmosfery.

Wielkos¢ M mozna uwazaé za stata az do wysokosci 100 km. Przyspieszenie g zalezy od z,
ale zmienia sig tylko o okoto 3% co 100 km wysokosci. Parametr H zmienia si¢ wigc prak-
tycznie proporcjonalnie do temperatury T az do wysokosci 100 km. Dla warunkéw T = 273
K, g=9,8m/s?>, M = 28,96 g/mol otrzymuje si¢ wartos¢ H = 8 km.

3.2. Pionowy podziat atmosfery

Ze wzgledu na specyficzne wiasnosci fizyczne, a przede wszystkim rozktad tempera-
tur i koncentracji elektronéw oraz przebieg réznych zjawisk, przyjeto dzieli¢ atmosferg na
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rézne warstwy (w ramach tzw. atmosfery dolnej i gérnej). Najczesciej wyrdznia sie 5
warstw: troposfere, stratosfere (z ozonosfera), mezosfere (z jonosfera), termosfere i egzos-
fere. Poszczeg6lne strefy oddzielone sa warstwami przejsciowymi (tablica 3.1).

TROPOSFERA (tropos — z jezyka greckiego: zwrot, obrot) jest to warstwa ciagtego
mieszania, zaczynajaca sie od powierzchni Ziemi i charakteryzujaca sie spadkiem tempera-
tury wraz z wysokoscia. Wihasnosci troposfery zaleza gtéwnie od wymiany ciepfa i wilgoci
migdzy powietrzem a podtozem. W zaleznosci od szerokosci geograficznej, pory roku
i cisnienia przy powierzchni Ziemi grubos¢ troposfery jest zmienna i waha sie od okoto 7
km nad biegunami do okoto 18 km nad réwnikiem. Latem goérna granica jest wyzej, zima
nizej, ponadto jest wyzej nad wyzami oraz nizej nad uktadami nizowymi.

Tablica 3.1
Pionowa budowa atmosfery
Nazwa warstwy Sr?;gﬁg}'ﬁgﬁ?gﬁzﬁ:? € Warstwy przejsciowe

TROPOSFERA 0+10

tropopauza
STRATOSFERA 11+50 (55)
20+50 — ozonosfera stratopauza
MEZOSFERA 55+85
< 60 km — jonosfera mezopauza
TERMOSFERA 85+500

termopauza
EGZOSFERA >500

W troposferze znajduje si¢ okoto 80% catej masy atmosfery oraz praktycznie cata para
wodna i domieszki pochodzenia ziemskiego. Troposfera jest najwazniejszym osrodkiem
przenoszenia masy (wody i zanieczyszczen), energii stonecznej, pedu (wiatry), w niej za-
chodzi réwniez wigkszosé¢ proceséw majacych bezposredni wplyw na pogode.

Charakterystyczna cecha troposfery jest spadek temperatury powietrza ze wzrostem
wysokosci, srednio o 0,6°C/100 m. W zwiazku z tym, na jej gornej granicy wystepuja tem-
peratury ujemne. Nad obszarami migdzyzwrotnikowymi (na wysokosciach 15+18 km)
temperatura powietrza jest rzgdu —70 do —80°C; nad obszarami polarnymi: latem okoto
—45°C, a zima od —60°C do —70°C. W pewnych obszarach troposfery moga wystepowac
cienkie warstwy, w ktdérych temperatura rosnie z wysokoscia — jest to inwersja temperatury
(rozdziat 5).

Warstwe, w ktorej konczy si¢ typowy dla troposfery rozktad temperatury (spadek
z wysokoscia), nazywa Si¢ tropopauza. Jest to warstwa przejsciowa, oddzielajaca troposfe-
re od stratosfery. Przecietna jej grubos¢ wynosi od kilkuset metréw do 2+3 km.

W szczegdtowych analizach budowy troposfery dzieli si¢ ja jeszcze na trzy podwar-
stwy: dolna, $rednig i gorna. Dolng warstwe troposfery, w ktdrej procesy cieplne i ruch
zaleza od charakteru podtoza, nazywa si¢ planetarng warstwa graniczna (tzw. warstwa
graniczna lub warstwa tarciowa). Rozciaga si¢ ona od poditoza do okoto 100 m zimna noca
(zwyKle jest to warstwa inwersyjna, ciepto ptynie od atmosfery do powierzchni ziemi) do
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okoto 2000 m w ciagu goracego dnia, gdy ze wzgledu na silne promieniowanie stoneczne
wytwarza sie intensywna turbulencja. W warstwie tej tworza sie chmury niskie, a pionowy
gradient temperatury jest bardzo zmienny, zwlaszcza w czesci przygruntoweyj.

Srednia warstwa troposfery rozciaga sie na wysokosci od 1,5 km do 6 km. W war-
stwie tej tworza sie chmury $rednie. Trzecia warstwa troposfery — troposfera gdrna, roz-
ciaga sie od wysokosci 6 km do gornej granicy troposfery. Tworza si¢ w niej chmury pie-
rzasto-warstwowe, zbudowane z krysztatkow lodu oraz przenikaja do niej wierzchotki
wypietrzonych chmur burzowych. Temperatura w tej warstwie jest zawsze ujemna.

STRATOSFERA — (stratus — warstwa) rozciagajaca sie powyzej troposfery do 50+55
km. Odznacza si¢ stabymi pionowymi ruchami powietrza, w wyniku ktorych gazy ukladaja
sie w warstwy zalezne od gestosci (temperatury). Stratosfere dzieli sie na 2 warstwy: izo-
termiczna i ciepta. Warstwa izotermiczna rozciaga sie w dolnej czesci stratosfery, od tropo-
sfery do wysokosci okoto 20 km. Temperatura w niej jest prawie stata i bardzo niska (okoto
—50+ —80°C). Powyzej tej warstwy, w warstwie cieptej, temperatura szybko rosnie, osiaga-
jac swoje maksimum nawet powyzej 0°C na wysokosci okoto 50+55 km, czyli na granicy
stratosfery. Powyzej zaczyna sie kolejna warstwa przejsciowa — stratopauza, homogenicz-
na warstwa o grubosci okoto 2 km.

Wzrost temperatury w stratosferze jest wynikiem pochtaniania promieniowania sto-
necznego, ultrafioletowego w pasmie dtugosci fali 4 od okoto 170 nm do 370 nm przez
ozon. Ta ciepfa warstwa na wysokosci od 20 do 50 km, w ktdrej stezenie ozonu jest duze,
nazywana jest ozonosfers.

Ozon (ozon — zapach — Oz) w atmosferze powstaje pod wptywem ultrafioletowego
promieniowania Stonca:

0,—0+0 (4<242nm),
0+0, »0;.

(3.10)

Ogdlna ilos¢ ozonu jest niewielka — stezenie 10 ppm, a cala masa ozonu utworzyfaby
w warunkach normalnych warstwe o grubosci zaledwie 3 mm. Zawartos¢ ozonu w stratos-
ferze jest zmienna, w zaleznosci od pory roku, aktywnosci Stonca itp. Od kilkunastu lat
rejestruje sie jednak state zmniejszanie koncentracji ozonu, przy czym okresowo ubytki
ozonu byty tak znaczne, ze nazwano je dziurami ozonowymi. Obserwowano je np. w 1985
roku nad Antarktyda, w 1992 r. na potkula pétnocna i nad Australia.

Do rozpadu o0zonu przyczyniaja sie rodniki wodorotlenkowe OH, tlenki azotu NO oraz
atomy chloru CI. Zachodza katalityczne reakcje rozpadu:

X+0; > 0X+0,, (3.11)
gdzie X oznacza katalizator.

Najbardziej efektywne katalizatory Cl i NO powstaja pod wptywem promieni ultrafio-
letowych Stonca. Na przykiad rozpad freonu CFCl, z uwolnieniem wolnego atomu chloru
nastepuje pod wptywem promieniowania o dtugosci fal 4 = 175 — 220 nm, podobnie z pod-
tlenku N,O powstaje NO. Zaréwno freon jak N,O sa zanieczyszczeniami o charakterze
antropogenicznym — cztowiek ma wiec wptyw na powstanie dziur ozonowych.

Ozon odgrywa ogromna role jako regulator temperatury, a takze — pochfaniajac promie-
niowanie krétkofalowe — wywiera wpltyw na procesy biologiczne na Ziemi. Nadmiar promie-
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niowania ultrafioletowego byiby zabdjczy dla organizméw zywych, natomiast jego brak
zmienitby formy zycia ze wzgledu na korzystny wptyw, jaki wywiera ono na fotosynteze.

Stratosfera charakteryzuje si¢ bezchmurnym niebem, niekiedy tylko wystepuja bardzo
cienkie chmury swiecace (iryzujace) na wysokosci 20+30 km, zbudowane z krysztatkdw
lodu.

MEZOSFERA (gr. mesos — srodkowy). Jest to warstwa o grubosci ok. 35 km, rozcia-
gajaca sig od stratopauzy do okoto 80 km. Charakteryzuje si¢ silnym spadkiem temperatury
wraz ze wzrostem wysokosci. Na wysokosci okoto 85 km temperatura spada od okoto —75
do —100°C. Na tym poziomie znajduje si¢ gérna granica mezosfery — mezopauza. Mezos-
fera stanowi gdrna granice tej czgsci atmosfery, ktdrej sktad moze by¢ uwazany za jedno-
rodny, tzw. homosfery. Temperatura na wysokosci mezopauzy jest najnizsza temperatura
obserwowana w atmosferze.

Na wysokosci okoto 60 km (w mezosferze) zaczyna sig obszar silnie zjonizowany,
tzw. jonosfera, siegajaca najwyzszych warstw termosfery. W mezosferze jonizacja nie jest
trwata, wystepuje praktycznie tylko w ciagu dnia.

W mezosferze, w poblizu mezopauzy, na duzych szerokosciach geograficznych, gdy
Stonce znajduje si¢ od 5° do 13° ponizej horyzontu, obserwuje si¢ nocne obtoki swiecace
(srebrzyste), zbudowane z drobnych czasteczek pytu pokrytych krysztatkami lodu.

TERMOSFERA (gr. thermos — ciepty) znajduje si¢ powyzej mezopauzy i obejmuje
wysokosci od 85 do 500 km. W termosferze temperatura wzrasta, osiagajac na wysokosci
okoto 150 km temperature 240°C, a powyzej 200 km temperature od okoto 500°C do
1200°C, osiagajac na wysokosci 500 km nawet 2000°C. Podstawowym zrodiem ciepta
w termosferze jest pochtanianie promieniowania stonecznego ultrafioletowego i rentge-
nowskiego, fotojonizacja, fotodysocjacja oraz energia strumienia korpuskularnego Stonca.
W termosferze zmienia si¢ takze znacznie skfad atmosfery. Na skutek fotojonizacji i foto-
dysocjacji czasteczki wielu gazéw rozpadaja sie¢ na pojedyncze atomy. Nie ma mieszania
gazow i cigzsze czasteczki oraz atomy osiadaja. Ze wzrostem wysokosci ciezkie czasteczki
azotu sg wigc zastgpowane przez atomy tlenu, a na duzych wysokosciach przewazaja lekkie
atomy wodoru.

EGZOSFERA (gr. egzo — zewngtrzny). Nazywana jest warstwa rozpraszania i wyste-
puje powyzej termopauzy od 500 km. Wszystkie gazy sa tu silnie rozrzedzone, gestosé
atmosfery jest bardzo mafa i zderzenia migdzy czasteczkami wystegpuja niezwykle rzadko.
Srednia swobodna droga czasteczek, czyli odlegtosé, jaka przebywa czasteczka migdzy
zderzeniami, bardzo wzrasta. Przy powierzchni Ziemi wynosi ona okoto 107> m, natomiast
na wysokosci 500 km wzrasta do kilkudziesigciu kilometréw. W tych warunkach obojetne
czasteczki gazéw, poruszajace sie¢ z duza predkoscia v > 11,2 km/s, uciekaja z obszaru
dziatania sit przyciagania ziemskiego w przestrzen kosmiczna. Ruch czastek natadowanych
(jonbw i elektrondw) zalezy natomiast od pola magnetycznego ziemskiego.

Temperatura na wysokosci 500 km moze osiaga¢ wartos¢ od 500°C do 2000°C, w za-
leznosci od pory dnia, aktywnosci Stonca i szerokosci geograficznej. W egzosferze naste-
puje stopniowe przejscie od atmosfery ziemskiej do gazu migdzyplanetarnego. Obszar ten
czesto nazywany jest ,,obszarem rozpryskow”.

Jonosfera — podwarstwa zaczynajaca sie na wysokosci okoto 60 km, w gornej mezos-
ferze. Odznacza sie duza koncentracja wolnych elektrondw i jonéw. Wyr6znia sie¢ w niej 4
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warstwy: D, E, F; i F, 0 réznej koncentracji elektronéw i jonéw. Warstwa D obejmuje
obszar jonosfery ponizej 90 km (maksimum jonizacji wystepuje na wysokosci ok. 90 km),
czes¢ jonosfery zawarta pomiedzy wysokosciami 90 a 160 km to warstwa E (maksimum
jonizacji na wysokosci ok. 120 km), powyzej zalegaja warstwy F; (maksimum 200 km) i F,
(300 km).

Proces jonizacji zachodzi na skutek bombardowania czasteczek gazéw przez promie-
niowanie ultrafioletowe i rentgenowskie emitowane przez Stonce. Jonosfera ulega wiec
zmianom dobowym i rocznym, w zaleznosci od natezenia promieniowania jonizujacego
emitowanego przez Stonce. Warstwa D noca zanika, natomiast w warstwach E i F zmniej-
sza sie wyraznie zageszczenie elektronow.

Jonosfera ma duze znaczenie w tacznosci radiowej dalekiego zasiegu. Silnie zjonizo-
wane warstwy maja zdolnos¢ odbijania wysytanych z Ziemi fal radiowych, ktére powracaja
z powrotem na Ziemie (gtdwnie fale krétkie).  Dobowe wahania zageszczenia elektro-
noéw w poszczegolnych warstwach sa powodem obserwowanych wahan zasiegu tacznosci.

Typowym zjawiskiem dla jonosfery sa zorze polarne, wystepujace na wysokosciach
od 95 do 1000 km (rozdz.13.2.1).

MAGNETOSFERA - jest to obszar atmosfery znajdujacy sie powyzej egzosfery.
Strefa ta ma zwiazek z oddziatywaniem pola magnetycznego ziemskiego ze strumieniem
korpuskularnego promieniowania stonecznego (tzw. wiatr stoneczny). Na skutek tego po
stronie oswietlanej Ziemi, w odlegtosci okoto 10 — 15 promieni Ziemi natezenie pola ma-
gnetycznego spada do zera. Granica ta nazywa sie¢ magnetopauza, a obszar wewnatrz niej
— magnetosfera.

Po stronie zacienionej magnetosfera rozciaga si¢ na znacznie wigksze odlegtosci. Jest
to tzw. ogon magnetyczny Ziemi.

Czastki, ktore w wyniku zderzen znajda sie w polu magnetycznym, beda w nim poru-
szaty sie po spirali wokot linii sit pola magnetycznego. W wyniku ponownych zderzen ich
energia moze zosta¢ zmniejszona, co spowoduje usunigcie czastki do nizszych czesci at-
mosfery. Te uwiezione czastki skupiaja sie wokdt Ziemi gtownie w dwdch pasach, tzw.
pasach Van Allena (odkryte w 1958 r.) — pierwszy w odlegtosci okoto 2500+5000 km oraz
drugi, w odlegtosci 20000+30000 km od powierzchni Ziemi.

Wysokie temperatury w atmosferze wystepuja w poblizu powierzchni Ziemi, w okoli-
cach stratopauzy, w termosferze i egzosferze (rys. 3.1).

Powierzchnia Ziemi pochtania wigksza czes¢ promieniowania stonecznego i podgrze-
wa troposfere od dotu. Zrodiem ciepta dla stratosfery sa z kolei jej gorne warstwy (0zonos-
fera), w ktorych ozon pochtania promieniowanie ultrafioletowe. Warstwy te ogrzewaja od
dotu réwniez mezosfere.

Najwyzsze temperatury w atmosferze wystepuja w gornych warstwach termosfery
i egzosfery, co wskazuje na wielkie predkosci znajdujacych si¢ tam czastek gazow. Tempe-
ratura w tym obszarze siega nawet do 2000°C. Warstwy te przechodza stopniowo w koro-
ne stoneczna, ztozona z goracych gazow.

Z istnienia tak wysokich temperatur w termosferze i egzosferze nie wynika, iz obiekt
przekraczajacy te strefy odczuje istotnie wplyw temperatury, poniewaz koncentracja cza-
steczek jest bardzo mata, panuje prawie proznia i gestos¢ gazu jest zbyt niska (107°+107"
kg/m® na wysokosci 500 km), aby mogta wystapi¢ wymiana ciepta. Droga swobodnych
czasteczek powietrza na wysokosci 500 km wzrasta do kilkudziesieciu kilometrow, cza-
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steczki zderzaja sie wiec bardzo rzadko. Temperatura wyraza tu zatem $rednia energie
Kinetyczna czasteczek, a pojecie temperatury jako funkcji stanu termodynamicznego traci
sens.

Fizyczne powody szczegdlnego rozktadu temperatury w gérnej atmosferze tkwia
przede wszystkim w pochfanianiu stonecznego promieniowania ultrafioletowego i rentge-
nowskiego oraz energii strumienia korpuskularnego Stonca. Zachodza tu takze reakcje
fotojonizacji i fotodysocjacji, powodujace wysoka temperature w termosferze i egzosferze.

3.3. Skfad powietrza atmosferycznego

Powietrze stanowiace atmosfere jest mieszaning gazow, w ktorej zawieszone sa bardzo
mate czastki state i ptynne. Mozna powiedzie¢, ze powietrze skiada sig z:
1) mieszaniny gaz6w — powietrze suche,
2) wody wystepujacej w 3 fazach,
3) zawiesiny czastek statych i ciektych, zwanej aerozolem atmosferycznym.

3.3.1. Powietrze suche

Rozwazajac skfad powietrza suchego, mozna wprowadzi¢ podziat na sktadniki gtéwne
i drugorzedne, wystepujace tylko w ilosciach sladowych (inaczej sktadniki gtéwne i do-
mieszki). Szczeg6towy sktad powietrza suchego przedstawiono w tablicy 3.2. Cztery gtow-
ne sktadniki atmosfery stanowia ponad 99,99% objetosci powietrza suchego. Udziat ich
przedstawia sie nastepujaco (procent objetosciowy):

78,09 azot} > 09% 20075
, 0
20,95 tlen 99.997%
0,93 argon

0,033 dwutlenek wegla

Stezenie CO, w poblizu powierzchni Ziemi jest zmienne. Wptywaja na to réznego rodzaju
procesy spalania (pozary, przemyst), a takze proces fotosyntezy oraz wymiana w oceanach.
Natomiast nad warstwami przyziemnymi skiad powietrza suchego jest staty w catej homos-
ferze, ze wzgledu na silne procesy mieszania.

Sktadniki drugorzedne stanowia mniej niz 0,003%, czyli 30 ppm (czesci na mi-
lion). Sa one jednak bardzo istotne dla chemii atmosfery, a przede wszystkim wptywaja na
zanieczyszczenie atmosfery i ozonosfere.

Sktadniki atmosfery klasyfikuje sie czesto wedtug réznych kryteriéw, i tak na przy-
ktad wg Iribarne’a (1988) klasyfikujemy je (tablica 3.2):

a) ze wzgledu na obfitosé wystepowania:
1) skfadniki gtowne: N,, O,, Ar, CO, — stanowiace wiecej niz 99,997%, o koncentracji
wiekszej od 300 ppm kazdy,
2) skiadniki drugorzedne o koncentracji od 0,1 do 20 ppm — 0 niezmiennym stezeniu,
3) skiadniki drugorzedne o koncentracji mniejszej od 0,1 ppm — 0 zmiennym stezeniu;
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Tablica 3.2
Sktadniki powietrza suchego (na podstawie Iribarne’a, Cho 1988)
Szacowany czas
Lp. Nazwa gazu Symbol Udziat procentowy objetosciowy przebywania
w atmosferze
Skiadniki gtéwne
7
1 | Azot N, 78,09 } 99% 2.10 lat
2 | Tlen 0, 20,95 99.97%
3 | Argon Ar 0,93
4 | Dwutlenek wegla Co, od 0 do 0,033 5210 lat
Sktadniki drugorzedne ©
Niezmienne koncentracja Tg
5 | Neon Ne 18 ppm 3. 10° lat
6 | Hel He 5 ppm
7 | Krypton Kr 1 ppm
8 [ Ksenon Xe 0,09 ppm
9 | Metan CH, 1,5 ppm 3 lata
10 | Tlenek wegla Co 0,1 ppm 'q‘cé 0,35 lat
11 | Wodér H, 0,5 ppm 2
12 | Podtlenek azotu N.O 0,25 ppm 2 <200 lat
Zmienne Typowa koncentracja
Ozon 03 do 10 ppm w stratosferze
5—50 ppb (w powietrzu
13 czystym),
do 500 ppb w powietrzu
zanieczyszczonym, przy
gruncie ©
14 | Siarkowodor H,S 0,2 ppb (nad ladem) s 10 dni
Q
15 | Dwutlenek siarki SO, 0,2 ppb (nad ladem) E 5dni
16 | Amoniak NH3 6 ppb (nad ladem) 1+4 dni
Dwutlenek azotu 1 ppb (nad ladem)
17 NO; 100 ppb w powietrzu zanie- 2+8 dni
czyszczonym
18 | Aldehyd mréowkowy CH,O 0+ 10 ppb

Symbol:  ppm -

ppb -

b) ze wzgledu na zmiennos¢ stezenia: o stezeniu statym i zmiennym

oznacza koncentracje czesci na milion
oznacza koncentracje czesci na miliard

Zmiennos¢ stezenia sktadnika wiaze sie z obfitoscia jego wystepowania, aktywno-
$cia chemiczna oraz czasem przebywania w atmosferze. Wszystkie sktadniki gtowne
oraz sktadniki drugorzedne o stgzeniu > 300 ppm wystepuja w ilosciach niezmiennych.
Dwutlenek wegla CO, ponad warstwami przyziemnymi wykazuje réwniez stezenie nie-
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zmienne, gdyz atmosfera stanowi zbyt duza objetos¢, by mozna byto zaobserwowaé
zmiany jego stezenia. Sktadniki drugorzedne SO,, NO, NO, bardzo aktywne chemicz-
nie wykazuja stezenie zmienne, gdyz szybko reaguja, a wystepuja w matych ilosciach;
c) ze wzgledu na sktad chemiczny

Ta klasyfikacja wiaze si¢ gtdwnie z aktywnoscia chemiczna i przemianami, jakim
sktadniki podlegaja. Wyr6znia sie gazy szlachetne, obojetne — wystepujace w statych
ilosciach i nieulegajace przemianom, oraz zwiazki aktywne, np. zwiazki siarki i azotu
oraz wegla;

d) ze wzgledu na czas przebywania w atmosferze 7
Ze wzgledu na czas przebywania w atmosferze 7 rozrdznia si¢ 3 kategorie gazow:

— gazy trwate — 0 7 bardzo duzym, okoto 2 milionéw lat, np. He, N,,

— gazy pottrwate — 7od kilku miesiecy do kilku lat, np.: CO,, CH,, H,, NO, maja cechy
podobne, chociaz ich sktad chemiczny rozni sie,

— gazy zmienne — 7 waha si¢ od kilku dni do Kilku tygodni. Sa to gazy aktywne che-
micznie. Ich obieg zwiazany jest z obiegiem wody; np. 7 dla pary
wodnej wynosi ok. 10 dni;

e) ze wzgledu na pochodzenie. Podziat ten obejmuje gtéwnie przypadki takie, jak:
1) spalanie — naturalne, np. CO,, i antropogenne, np. CO,, SO,, NO itd.,
2) procesy biologiczne — dziatalnos¢ bakterii, fotosynteza, np. CO,4, N,O, H,, NHg,
H,S, NO,
3) reakcje chemiczne w atmosferze, np. HCI,
4) inne zrddta, jak np. dziatalnos¢ wulkaniczna; maja jednak mniejsze znaczenie (wy-
stepuja lokalnie i okresowo).

3.3.2. Zmiany sktadu powietrza z wysokoscia

Staty sktad gtéwnych sktadnikéw powietrza: azotu i tlenu w dolnej atmosferze wyni-
ka z silnych proceséw mieszania, zachodzacych gtéwnie do 80+100 km. Azot i tlen pozo-
staja gtownymi skladnikami do duzych wysokosci, jednak powyzej wysokosci 100 km
krétkofalowe promieniowanie Stonca sprawia, ze tlen znajduje sie tam wykacznie w stanie
atomowym (O), a czasteczki innych gazéw ulegaja rozpadowi na jony.

Na wysokosci okoto 100 km stwierdza si¢ takze obecnos¢ niezdysocjowanego tlenku
azotu, a w wyzszych warstwach wystepuja slady sodu. W wysokich warstwach powyzej
1000 km gtéwnym gazem jest hel, a powyzej 2000 km — wodor.

W odréznieniu od gtéwnych statych sktadnikéw powietrza, zawartos¢ procentowa
pary wodnej w homosferze zmienia si¢ z wysokoscia bardzo wyraznie. W warstwie do
wysokosci 12 km zawiera sie przecietnie 99% ogdlnej ilosci pary wodnej wystepujacej
w atmosferze. Zawartos¢ gtéwnych sktadnikéw atmosfery do wysokosci 150 km przedsta-
wiono w tablicy Z3 w zataczniku 1.

3.3.3. Woda w atmosferze

W atmosferze znajduje sie zawsze pewna ilos¢ wody, ktéra moze wystepowaé w kaz-
dym z trzech standéw skupienia. Para wodna dostaje si¢ do atmosfery z powierzchni Ziemi
w wyniku parowania powierzchni wéd, szaty roslinnej, powierzchni gleby, lodowcéw itp.
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Najwieksze jej ilosci znajduja sie w warstwie bezposrednio przylegajacej do powierzchni
parujacej. W miare wzrostu wysokosci oraz w miare oddalania sie od zbiornikéw wodnych
ilos¢ pary wodnej maleje.

W atmosferze para wodna moze ulega¢ przemianom fazowym, przechodzac w ciecz lub
ciato state, by powraca¢ na powierzchnie Ziemi w postaci opadu deszczu, $niegu, rosy itp.
Sredni czas przebywania wody w atmosferze jest krétki i szacuje sie go na okoto 10 dni.

Zawartos¢ pary wodnej w atmosferze jest bardzo zmienna, zardbwno w czasie jak
i przestrzeni. Przy powierzchni Ziemi waha sie (objetosciowo) od 0,2% w szerokosciach
polarnych do okoto 2,5% w poblizu réwnika. W skrajnych przypadkach osiaga wartosci od
0 do 4,1%.

Wyrazny jest spadek zawartosci pary wodnej z wysokoscia. Na wysokosci 1,5 km
przecigtna koncentracja pary wodnej jest 0 50% mniejsza niz przy powierzchni Ziemi, na
wysokosci 5 km az 10 razy mniejsza, a na wysokosci 10 km 100 razy mniejsza. Blisko 99%
pary wodnej zawiera sie w warstwie do wysokosci 12 km.

Krazenie wody wiaze sie z bardzo waznymi procesami w atmosferze, a mianowicie:

1) parowanie i kondensacja wywieraja znaczny wptyw na termodynamike proceséw
w atmosferze oraz na rownowage pionowa atmosfery;

2) woda jest niezbedna do utworzenia sie chmur i powstawania opadow;

3) para wodna i chmury odgrywaja bardzo wazna role w wymianie promieniowania
w atmosferze (pochfaniane jest promieniowanie podczerwone gtéwnie w pasmie widma
od 3 do 6,3 um oraz >14 um);

4) krazenie wody za pomoca mechanizméw wychwytywania i wymywania usuwa zanie-
czyszczenia z atmosfery;

5) woda uczestniczy w reakcjach chemicznych lub tez tworzy srodowisko reakcji dla nich.

Szerzej zagadnieniem krazenia wody w atmosferze zajmiemy si¢ w rozdziale 6.

3.3.4. Aerozol atmosferyczny

Powietrze atmosferyczne, oprécz sktadnikdw gazowych, zawiera wiele statych i cie-
kbtych czastek, ktore stanowia aerozol atmosferyczny. Wymiary ich sa bardzo mate, pro-
mien r wynosi od 10 um do 0,001 um. Pochodzenie i sktad aerozolu jest rdzny, mozna go
przedstawi¢ na przyktad wedtug nastepujacego podziatu:

1) spalanie naturalne laséw i spalanie przemystowe. Czastki moga zawieraé rézne sole,
wegiel, sadze itp.;

2) reakcje substancji w fazie gazowej, rowniez reakcje fotochemiczne — powstaja siarcza-
ny i azotany;

3) kruszenie ciat statych — reakcje chemiczne w glebie, a nastepnie erozja przez wodg
i wiatr, powstaja czastki mineralne — krzemiany, sole sodu, potasu, wapnia;

4) rozpryskiwanie roztworow — pekanie drobnych pecherzykdw na powierzchni morza,
czasteczki soli zawartych w wodzie przenosza sie do atmosfery;

5) wulkany emituja do atmosfery zanieczyszczenia gazowe (gtdwnie pare wodna oraz
CO,, N, SO,, CO, H) oraz czasteczki pytéw mineralnych, kropelki roztworéw;

6) czastki organiczne: mikroorganizmy, zarodniki roslin, pytki roslin, czasteczki roslin itp.
— unoszone z powierzchni Ziemi;

7) pyt kosmiczny przedostajacy sie z przestrzeni migdzyplanetarnej (ok. 1 min ton rocznie).
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W tablicy 3.3 przedstawiono srednia ilos¢ aerozolu dostarczanego rocznie do atmosfery.

Tablica 3.3

Zestawienie czasteczek aerozolu przenoszonych do atmosfery srednio w ciagu roku (oprac. wiasne)

Pochodzenie o o
antropogeniczne [mIn ton] [%] Pyly naturalne [mIn ton] [%]
czasteczki pylu 92 3,9 pyt z gleby 200 8,6
aerozole z przemian SO, 147 6,3 a_erozole Z przemian 204 8,7
siarkowodoru
aeroz'ole Z przemian 30 13 aeroz'ole Z przemian 432 185
tlenkéw azotu tlenkéw azotu
aerozole fotochemiczne 27 11 aerozole fqt_ochgmiczne 200 8.6
z weglowodoréw z substanciji roslinnych
popioty wulkaniczne 4 0,2
rdza oraz pyly powstajace 3 01
w czasie pozaréw laséw '
s6l morska 1000 42,7
Razem 296 12,6 Razem 2043 87,4

Pyly antropogenne (techniczne) stanowia tylko 12,6% pytéw przenoszonych do at-
mosfery. Ich znaczenie w ochronie srodowiska jest jednak ogromne, gdyz sa to przede
wszystkim pyly toksyczne, agresywne, majace negatywny wptyw zaréwno na ludzi, jak
i na otoczenie. Uczestnicza na przyktad w powstawaniu kwasnych deszczéw, negatywnie
dziataja na drogi oddechowe i szate roslinna, hamujac fotosynteze, jak réwniez wptywaja
niszczaco na rézne konstrukcje i budowle.

Kwasowosé¢ opadu, wyrazajaca sig wzrostem stezenia jonow H * i spadkiem wskazni-
ka pH < 5,6 jest przede wszystkim wynikiem wiazania sie z woda atmosferyczna tlenkéw
siarki i azotu, zgodnie z reakcjami:

so, Jrlo2 —S0,,
2 (3.12)
SO, +H,0 — H,50, — 2H" +S0;°
oraz

2 (3.13)

N,O; + H,0 — 2HNO, — 2H* + (NO;,NO;) .

Wszystkie czasteczki aerozolowe w najwiekszych ilosciach wystepuja w najnizszych
warstwach atmosfery, poniewaz ich gtéwnym zrédtem jest powierzchnia Ziemi. Szczegdl-
nie duza koncentracja wystepuje nad obszarami miejskimi i przemystowymi (tabl. 3.4a
i 3.4b). llos¢ i rodzaj domieszek w powietrzu maja takze wptyw na zjawiska pochtaniania
i rozpraszania promieniowania w atmosferze. Ich obecno$¢ wywotuje rowniez wystepowa-
nie w atmosferze szeregu zjawisk optycznych, wtasciwych roztworom koloidalnym (patrz
rozdziat 13), takich jak rozpraszanie, dyfrakcja, polaryzacja.
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Tablica 3.4a
Typowe koncentracje czastek przy powierzchni Ziemi 1/cm™
(Iribarne, Cho, 1988)
Obszar Koncentracja

nad oceanami 10°

obszar wiejski 10

obszar miejski 10°
Tablica 3.4b

Rozkiad ilosci zawiesin statych w powietrzu przy statych pradach pionowych
(Dgbski, 1959)

Wysokos$¢ Srednia ilo$¢ zawiesin
w metrach w 1 cm® powietrza
100 44 000
500 13 000
1000 5000
2000 550
5000 50
8500 5

Najwigksze, higroskopijne czastki aerozoli spetniaja w atmosferze role jader konden-
sacji, czyli ciat, na powierzchni ktorych gromadzi si¢ para wodna, tworzac kropelki wody
(tabl. 3.5).

Tablica 3.5

Klasyfikacja czastek aerozolowych wg wielkosci
(Iribarne, Cho, 1988)

Promien r[um] Nazwa

0,005+0,1 um jadra kondensacji (jadra Aitkena)

0,1+1,0 um duze jadra
>1 olbrzymie jadra

Prady powietrza przenosza aerozol atmosferyczny na wielkie odlegtosci. Pyly z pustyn
Afryki i Bliskiego Wschodu docieraja do Europy i Ameryki. Dymy z pozar6w lesnych
Kanady przenoszone bywaty do Europy. Popioty i dymy pochodzace z poteznych wybu-
chéw wulkandw rozprzestrzeniaty si¢ na cata kule ziemska. Po bardzo silnym wybuchu
wulkanu Krakatau w Indonezji (1883 r.), w ktérym zostaty wyemitowane ogromne ilosci
pytow, w ciagu 7 lat temperatura na pétkuli pétnocnej byta o 1° do 2°C nizsza od wieloletniej.

Mechanizm usuwania czasteczek aerozolu z atmosfery zalezy przede wszystkim od
wielkosci czasteczek. Najwieksze czasteczki ulegaja sedymentacji (osadzanie), czesto réw-
niez przylepiaja si¢ w wyniku zderzen do réznych powierzchni. Czasteczki bedace jadrami
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kondensacji opadaja na ziemie wraz z deszczem, gradem lub $niegiem. W czasie opadu
nastepuje réwniez wychwytywanie przez opad innych wiekszych kropli. Mate czasteczki
moga by¢ porywane przez krople w wyniku ruchdw Browna lub innych oddziatywan (np.
elektrostatycznych). Pomocnym w usuwaniu czastek jest rowniez proces koagulacji, dzieki
ktéremu w rezultacie taczenia sie matych czastek tworza sie duze, ulegajace sedymentacji.

3.4. Najwazniejsze zwiazki w chemii atmosfery

W tablicy 3.6 zestawiono najwazniejsze zwiazki w chemii atmosfery (Iribarne, Cho
1988). Grupy zwiazk6éw ujete w ramki uczestnicza w tym samym obiegu, musza wigc by¢
uwzgledniane tacznie.

Gazy zawierajace grupg NO,, NOs i grupg NHz, NHj stanowia gazy aktywne, o krot-
kim czasie przebywania w atmosferze, zmiennym, niewielkim stezeniu oraz zwiazane sa
z krazeniem wody. Cztery gazy wykazujace podobienstwo: N,O, CO, CHy, H,, sa mato
aktywne i wystepuja w prawie statym stezeniu, a ich krazenie zalezy gtéwnie od procesow
biologicznych (bakterie). Dwutlenek wegla CO, stanowi przypadek szczegélny i ma swéj
niezalezny obieg. Ozon Os nalezy rozwaza¢ oddzielnie, poniewaz uczestniczy w obiegu
NO i NO, oraz innych zwiazk6éw (np. siarki) jako utleniacz.

Tablica 3.6
Zwiazki 0 duzym znaczeniu dla chemii atmosfery
zwigzki siarki zwigzki azotu zwigzki wegla inne
B B
H2S NH3, NH; |R | CH, NZ | H, NZ
SO
2 o |R co B Os
S03, SO4 N.O B NZ
2 NZ
utlenianie co, NZ
NO R
NO, R
NO3

Ramki oznaczajg zwigzki uczestniczace w tym samym obiegu.

R - reagujacy: obieg zwigzany z obiegiem wody, krotki 7, zmienny;
B - pochodzenie gtéwnie biologiczne;

NZ - o stezeniu niezmiennym (péttrwaty).

3.5. Krazenie gtéwnych pierwiastkow

Substancje chemiczne, majace duze znaczenie dla chemii atmosfery, grupuje si¢ ze
wzgledu na ich sktad chemiczny jako pochodne réznych pierwiastkow. Gtownymi sa:
zwiazki siarki (S), azotu (N) i wegla (C), inne zwiazki maja mniejsze znaczenie.

Aby zrozumie¢ obieg kazdego pierwiastka w atmosferze, nalezy poznac:
1) zrodta réznych zwiazkow,
2) przeksztatcenia chemiczne, jakich doznaja one w atmosferze,
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3) obszar zaniku tych zwiazkdw,
4) rozkiad i zasob réznych zwiazkéw w atmosferze,
5) bilans wymian i przeksztatcen.

Gléwne zrodia i obszary zaniku poszczegdlnych zwiazkéw schematycznie przedsta-
wiono w tablicy 3.7.

Tablica 3.7
7Zrédta i obszar zaniku poszczegélnych zwiazkow
(Iribarne, Cho 1988)
Zrédia Zwigzki Zanikanie

biologiczne (rozktad materii — H,S . h .

Zwiazki S organicznej przez bakterie) — wymywanie, wychwytywanie
* spalanie - SOZZ — pochtanianie przez rosliny

rozbryzgi morskie — S0,~

Zwiazki N biologiczne - NHs, wymywanie, wychwytywanie
NH,4
bakterie w glebie S N,0 { bakterie w glebie, rozklad w
stratosferze
biologiczne, spalanie — NO, NO,, | wymywanie, wychwytywanie
NO3
. biologiczne (ryzowiska, bagna) utlenianie przy gruncie, rozktad w

Zwiazki C | 557 naturalny }_> CH,— { stratosferze (10%)

fotosynteza przez mikroorganizmy bakterie w glebie,

. . —CO —> .
morskie i biosfere ziemska reakcje w stratosferze
spalanie f
. otosynteza

oddychanie - CO, -

bakterie (rozktad materii organicznej) CaCOs w oceanach

biologiczne bakteri
Inne (rozktad materii organicznej) —>Ha—> akterie

3.5.1. Zwiazki siarki

Najwazniejszym naturalnym zrédtem zwiazk6éw siarki sa substancje organiczne roz-
ktadane przez bakterie, zawarte w ptytkich strefach przybrzeznych oraz bagnach, z ktorych
ulatnia sie H,S i inne. Poréwnywalnym zrodlem sa rozbryzgi z fal morskich unoszone
przez wiatr, zawierajace rozne sole, gtownie NaCl oraz siarczany. Waznym zrédtem po-
chodzenia tych zwiazkdéw jest rdwniez dziatalnosé¢ przemystowa: spalanie paliw zawieraja-
cych siarke wprowadza do atmosfery SO,. Stad bardzo duzy wptyw antropogenny na kra-
zenie siarki.

Gtownymi obszarami zaniku zwiazkdw siarki sa obszary deszczow, w ktorych przez
wymywanie i wychwytywanie zwiazki te powracaja na powierzchnig ziemi (kwasne desz-
cze). Jest to tzw. osad wilgotny.

Absorpcja SO, przez rosliny i osadzanie si¢ czastek zawierajacych siarczany powodu-
ja réwniez usuwanie zwiazkdw siarki z atmosfery. Jest to tzw. osad suchy.
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3.5.2. Zwiazki azotu

Azot N, jest najobficiej wystepujacym pierwiastkiem w atmosferze. Jego udziat w kra-
zeniu jest jednak maty i ogranicza sie gtownie do wiazania sie w glebie lub w oceanach
w wyniku dziatalnosci niektorych mikroorganizmow i przeksztatcania si¢ w zwiazki orga-
niczne. Nastepnie N, wraca do atmosfery rowniez w wyniku dziatalnosci bakterii, kt6re
redukuja azotany (NOjz") i azotyny (NO,"). W wyniku tej redukcji powstaje N,O, ktdry
podlega fotochemicznemu rozktadowi w stratosferze:

N,O + h,=N, + O, (3.14)
gdzie: h, — kwant promieniowania o czestotliwosci v.

Zwiazki amoniaku sa chemicznie aktywne, a ich stezenie jest zmienne i zwiazane z kraze-
niem wody. NH; fatwo rozpuszcza si¢ w wodzie, tworzac wodorotlenek amonu a nastgpnie
siarczan amonu (NH,4),SOy4, jedna z najliczniej wystepujacych soli w aerozolu atmosferycz-
nym. Gtdwnym Zzrodlem amoniaku jest rozktad materii organicznej w wyniku proceséw
biologicznych. Wptyw antropogenny jest tu bardzo maty.

Dwa gtowne tlenki azotu: NO i NO, tworza sole: azotyny NO,™ i azotany NO3™ wyste-
pujace obficie w aerozolu atmosferycznym. Gtéwnym zrédtem NO, jest rozktad azotandéw
w glebie przez bakterie oraz spalanie paliw kopalnianych. Jest to obieg aktywnych i wyste-
pujacych w zmiennych ilosciach zwiazkdw chemicznych, zwiazany z obiegiem wody za-
réwno w reakcjach, jak i poprzez osad wilgotny. Wplyw antropogenny na ilos¢ tlenkéw
azotu jest znaczny. Zwiazki organiczne zawierajace azot odgrywaja bardzo wazna role
w glebie i oceanach, natomiast znacznie mniejsza w atmosferze.

3.5.3. Zwiazki wegla

Dwutlenek wegla CO;, jest jednym z gtoéwnych sktadnikéw powietrza atmosferyczne-
go. Najwazniejsze jego zrodha, to procesy spalania substancji zawierajacych wegiel: natu-
ralne (pozary lasdéw) i antropogenne (spalanie paliw kopalnych), poza tym oddychanie
zwierzat i rozpad materii organicznej. Jego zanik nastepuje w wyniku fotosyntezy weglo-
wodandw w roslinach oraz przez rozpuszczanie si¢ w oceanach.

Proces fotosyntezy ma przebieg:

nCO; + nH,0 swiato o4 6), + no, (3.15)

W jego wyniku tworza sie weglowodany i tlen. Rozpuszczanie sie CO, w oceanach
prowadzi natomiast do tworzenia sie osadu nierozpuszczalnego weglanu wapnia CaCQOs.

Wzrost emisji CO, w wyniku rozwoju przemystu oraz zmniejszanie si¢ powierzchni
lesnych doprowadzity do znacznego i statego wzrostu zawartosci CO, w atmosferze. Jego
koncentracja rosnie w tempie okoto 1 ppm/rok. Obecnie wynosi ok. 330 ppm. Jest to stan
budzacy zaniepokojenie ze wzgledu na role, jaka odgrywa w zwigkszaniu niekorzystnego
efektu cieplarnianego. Wptyw antropogenny na wzrost jego stezenia jest bardzo duzy.

Tlenek wegla CO wytwarzany jest przede wszystkim przez mikroorganizmy w war-
stwach powierzchniowych oceandw, a pochtaniany przez bakterie w glebie. Dodatkowym
jego zrodtem jest niecatkowite spalanie, a procesem zaniku fotosynteza oraz rozktad w wy-
niku reakcji chemicznych w stratosferze. Jest gazem dos¢ obficie wystepujacym i stabil-
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nym. Stezenie jego jest zmienne w miastach i lasach ze wzgledu na liczne lokalne Zrédta
i obszary zaniku.

Metan CHy, jest rdwniez gazem wystepujacym dos¢ obficie i stabilnym, krazy w obie-
gu zaleznym od procesow biologicznych. Powstaje w wyniku rozktadu materii organicznej
w bagnach, ryzowiskach itp. Obszary zaniku nie sa dobrze poznane. Utlenia sie albo rozpa-
da w wyniku proceséw biologicznych, czes¢ za$ zanika, reagujac z OH w stratosferze.

Do innych zwiazkdw wegla naleza liczne substancje organiczne, np. weglowodory,
formaldehydy. Maja one jednak niewielkie znaczenie w chemii atmosfery.

3.6. Zanieczyszczenia fotochemiczne

Pewne reakcje fotochemiczne, tj. nastepujace pod wptywem $wiatta, maja podstawo-
we znaczenie dla tworzenia si¢ tzw. smogu w miastach, czyli mieszaniny kropelek mgty
Z trujacymi substancjami.

Promieniowanie stoneczne o dtugosci fali krdtszej niz 385 nm (0,385 um) jest pochta-
niane przez NO; i nastepuje jego dysocjacja na NO i O. Tlen atomowy #aczy sie ponownie
z O, w O3, ktory z kolei reaguje z NO, dajac O, i NO,:

NO, + $wiatto 0 A< 385 nm =NO + O,
O+02+M=O3+M, (316)
O3+ NO =0, + NO;,

gdzie: M — oznacza czasteczki niereagujace, lecz dziatajace jako ,trzecie ciato”, ktére pochfania
energie wyzwolona w reakcji chemicznej.

Reakcje te zachodza ciagle i w czystym powietrzu wystepuje réwnowaga — koncentracja O
i Os; utrzymuje sie na statym poziomie. Jezeli natomiast atmosfera jest zanieczyszczona
substancjami tatwo utlenialnymi przez ozon, réwnowaga ta jest zaktocona. Przede wszyst-
kim aktywne sa weglowodory (alkany) — o aktywnych chemicznie wiazaniach podwaéjnych
(np. CH, = CH,— etylen, CH, = CH — CHj; propylen itp.).
Reakcje ozonu z weglowodorami sa niezwykle ztozone, a niektére z produktéw kohcowych
wywieraja wysoce drazniacy wptyw na oczy, skére oraz sa trujace dla roslin. Takie szko-
dliwe skutki wywieraja spaliny samochodowe, ktdre powoduja duza koncentracje NO,
w powietrzu (do 0,1 ppm), co pociaga za soba wzrost koncentracji ozonu O; nawet do 0,5
ppm. Spaliny zawieraja tez znaczne stezenia toksycznych weglowodoréw powstajacych
w wyniku niecatkowitego spalania benzyny.

Drazniacy wptyw na oczy i whasciwosci trujace dla roslin maja 3 gtéwne sktadniki
,»Smogu” fotochemicznego:

formaldehyd CH,=0
aldehyd akrylowy CH,=CH-CH=0
azotan nadtlenku

CH;-CO-0-0-NO,.
acetylenu (PAN)
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3.7. Wielkosci okreslajace stan fizyczny atmosfery

Wielkosci okreslajace stan fizyczny atmosfery nazywane sa elementami meteorolo-
gicznymi lub elementami pogody.

Wartosci liczbowe lub charakterystyki opisowe poszczegélnych elementéw meteoro-
logicznych uzyskuje sie z bezposrednich pomiaréw i obserwacji prowadzonych na stacjach
meteorologicznych. Wiekszos¢ elementéw meteorologicznych mierzy sie za pomoca spe-
cjalnych przyrzaddéw, niektore jednak okresla sie tylko wizualnie, postepujac wedtug usta-
lonych zasad opisanych w instrukcjach meteorologicznych.

Najwazniejszymi elementami meteorologicznymi sa: temperatura powietrza, cisnienie
atmosferyczne, wilgotnos¢ powietrza, kierunek i predkos¢ wiatru, widzialnos¢, zachmurze-
nie, opady. Czesto okresla sie réwniez ustonecznienie, temperature powierzchni wody
i gleby, parowanie z powierzchni wody i gleby, rézne zjawiska meteorologiczne (meteory),
jak réwniez promieniowanie stoneczne, promieniowanie Ziemi i atmosfery.

Dalej podaje sie podstawowe informacje na temat najwazniejszych elementéw pogody.

3.7.1. Temperatura powietrza

Temperatura powietrza jest wielkoscia fizyczna, ktora charakteryzuje jego stopien
nagrzania. Jest ona miara $redniej energii kinetycznej czastek gazow tworzacych atmosfere.
Jest to element pogody, ktérego regularne pomiary rozpoczeto najwczesniej. Pomiarow
temperatury powietrza dokonuje si¢ systematycznie na stacjach i posterunkach meteorolo-
gicznych za pomoca réznych termometrow.

Ze wzgledu na rodzaj konstrukcji i zasade dziatania, termometry stosowane do pomia-
ru temperatury powietrza dzieli sie na: cieczowe, oporowe, deformacyjne oraz termoelek-
tryczne. Najczesciej uzywane sa termometry cieczowe, w ktorych wykorzystano zjawisko
objetosciowej rozszerzalnosci cieplnej cieczy — najczesciej rteci lub alkoholu.

Temperature wyraza si¢ w stopniach skali termometrycznej. W uzyciu sa rézne skale.
Podstawowa skala miedzynarodowego ukfadu jednostek SI jest skala Kelvina, zwana bez-
wzgledna skala temperatur. Zero w skali Kelvina odpowiada temperaturze, w ktdrej ustaje
ruch cieplny czastek. Kelwin jest 1/273,16 czescia temperatury punktu potréjnego wody.
Punkt potréjny wody odpowiada temperaturze 0,01°C, w ktérej woda, 16d i para wodna
moga znajdowa¢ sie¢ jednoczesnie, przy cisnieniu 760 mm Hg, w réwnowadze termodyna-
micznej.

Zero K odpowiada temperaturze —273,16°C, a jeden stopien w skali Kelvina jest réwny
jednemu stopniowi w skali Celsjusza.

W praktyce meteorologicznej najczesciej stosowana jest skala Celsjusza, w ktorej jako
zero (0°C) przyjeto temperature powodujaca topnienie czystego chemicznie lodu, a jako
temperature 100°C — temperature wrzenia chemicznie czystej wody pod cisnieniem 760
mm Hg.

Jeden stopien tej skali, to 1/100 czes¢ odlegtosci pomiedzy punktami 0°C i 100°C. Zwiazek
miedzy skalami wyrazaja zaleznosci:
tK =t°C + 273,16, (3.17a)
t°C = tK - 273,16. (3.17b)
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W USA i w niektérych krajach Wspdlnoty Brytyjskiej w codziennej praktyce uzywa
si¢ ciagle jeszcze skali Fahrenheita. W tej skali temperatura topnienia lodu, to punkt 32°F,
a temperatura wrzenia wody 212°F. Odlegtos¢ miedzy tymi punktami podzielono na 180
czesci. Miedzy skala Fahrenheita a Celsjusza zachodza nastepujace zaleznosci:

t°F = % t°C + 32, (3.18a)
5
t°C = 9 (t°F - 32). (3.218b)

W niektérych krajach, np. we Francji, do niedawna byfa uzywana skala Réamura.
W skali tej punkty stale sa takie same, jak w skali Celsjusza, zas$ przyporzadkowano im
wartosci 0°R i 80°R, a odcinek ten podzielono na 80 czesci. Wynikaja stad zaleznosci:

5
t°C = ~t°R, (3.19a)
4
oraz

4
t°R = — t°C. 3.19b
z (3.19b)

Porownanie skali termometrycznych przedstawiono w tablicy 3.8.

Tablica 3.8
Skale termometryczne (dla p = 1013 hPa)
Lp, Skela topnienialogu | wrzenia wody
1 | Celsjusza[°C] (1712r.) 0° 100°
2 Réaumura [°R] (1730 r.) 0° 80°
3 Fahrenheita [°F] (1708 r.) 32° 212°
4 Kelvina [K] (1859 r.) (absolutna, termodynamiczna) 273,16 373,16

3.7.2. Cisnienie atmosferyczne

Cisnienie atmosferyczne jest to cisnienie wywierane przez ciezar atmosfery na dowol-
nym poziomie. Cisnienie to jest rowne sile parcia pionowego stupa powietrza o wysokosci
od danego poziomu do granicy atmosfery i o jednostkowej powierzchni. Liczbowo jest
rowne cigzarowi tego pionowego stupa powietrza.

Cisnienie normalne jest to $rednia wartos¢ cisnienia na poziomie morza. Umownie
przyjeto, ze jest to cisnienie rownowazone przez stup rteci o wysokosci 760 mm Hg w tem-
peraturze 0°C, na poziomie morza i na 45° szerokosci geograficznej, gdzie przyspieszenie
ziemskie wynosi g = 9,806 m/s%.

Uwzgledniajac gestosé rteci w temperaturze 0°C, réwna p, = 13596 kg/m®, mozna
obliczy¢ site dziatajaca na 1 m? powierzchni i odpowiadajaca cisnieniu 760 mm Hg:
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p=Y P9 (3.20a)

gdzie: p - cisnienie,
V - objetosé stupa rteci [m?],
g — przyspieszenie ziemskie 9,806 [m/s?],
O — gestosé rteci 13 596 [kg/m?],
S — powierzchnia stupa rteci = 1 m%

o= 160 -107*-1-13596- 9,806

1 =101325N/m2=101325Pa=1013,25hPa. (3.20b)

Normalnemu cisnieniu powietrza atmosferycznego réwnemu 760 mm Hg odpowiada wigc
cisnienie 1013,25 hPa, czyli 1013,25 mbar.

Cisnienie atmosferyczne mierzymy barometrami rteciowymi (cieczowymi), barome-
trami deformacyjnymi, metalowymi — aneroidami z puszka Vidiego, barometrami deforma-
cyjnymi z cylindrami rezonatorowymi itp.

3.7.3. Wilgotnos¢ powietrza

Wilgotnos¢ powietrza jest to zawartos¢ pary wodnej w powietrzu. Wyraza sie ja za
pomoca kilku charakterystyk, a mianowicie:; preznosci pary wodnej w powietrzu, wilgotno-
sci bezwzglednej, wilgotnosci wzglednej, niedosytu wilgotnosci, wilgotnosci whasciwej,
stosunku zmieszania.

Preznos¢ pary wodnej

Powietrze jest mieszanina powietrza suchego i pary wodnej. Zgodnie z prawem Dalto-
na, cisnienie mieszaniny gazéw jest réwne sumie cisnien poszczegolnych sktadnikéw po-
wietrza. Cisnienie wywierane przez pare wodna jest niezalezne od obecnosci pozostatych
gazéw i nazywa sie preznoscia aktualna (€). Najwieksze, graniczne cisnienie wywierane
przez pare wodna w danej temperaturze nazywamy preznoscia pary nasyconej E, a ilos¢
graniczna pary — para nasycona.

Preznos¢ pary nasyconej jest gtdwnie funkcja temperatury powietrza, a takze zalezy
od ksztattu powierzchni, nad ktéra sie ja rozpatruje. Inna jest dla powierzchni ptaskiej
zwierciadta wody, powierzchni wklestej, czy wypuktej, a ponadto w temperaturach ujem-
nych — wieksza jest nad powierzchnia wody przechtodzonej, a mniejsza nad lodem w tej
samej temperaturze.

Wilgotnosé bezwzgledna (wb, a) jest to zawartos¢ pary wodnej w gramach, w 1 m?
powietrza. Nazywana jest czesto gestoscia pary wodnej w powietrzu.

Wilgotnosé wzgledna (f) jest to stosunek aktualnej preznosci pary wodnej w powie-
trzu do preznosci pary wodnej nasyconej w danej temperaturze. Mozna ja réwniez zdefi-
niowa¢ jako stosunek aktualnej ilosci pary wodnej w powietrzu do ilosci pary wodnej
w stanie nasycenia.

Niedosyt wilgotnosci powietrza (deficyt nasycenia) w danej temperaturze definiujemy
jako r6znice miedzy preznoscia pary nasyconej i aktualna preznoscia pary w powietrzu.

Wilgotnos¢ wiasciwa jest to ilos¢ pary wodnej w gramach, zawarta w 1 kg powietrza
wilgotnego, natomiast stosunek zmieszania wyraza zawarto$¢ pary wodnej w gramach
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w 1 kg powietrza suchego. Czesto okresla sie rdwniez temperature punktu rosy, to zna-
czy temperature, do ktérej nalezy ochtodzi¢ powietrze, aby przy statej preznosci pary wod-
nej stala si¢ ona réwna preznosci pary nasyconej.

W praktyce codziennej najczesciej postugujemy sie terminem wilgotnosci wzgledne;j.
Szczeg6towe omoOwienie powyzszych pojeé¢ przedstawiono w rozdziale 6.

3.7.4. Kierunek i predkos¢ wiatru

Wiatrem nazywamy poziomy ruch powietrza wzgledem powierzchni Ziemi (doktad-
niej ujmujac: sktadowa pozioma tego ruchu). Okresla sie dwie cechy wiatru: predkosé¢
i kierunek.

Kierunek wiatru (skad wiatr wieje) wyznacza sie¢ w stopniach, mierzonych od kierun-
ku potnocy geograficznej, zgodnie z ruchem wskazowek zegara lub podaje sie kierunki
wedlug rozy wiatrow — najczesciej 16-stopniowej oraz w nawigacji morskiej w rumbach,
uwzgledniajac tylko rumby parzyste, ktére pokrywaja sie z r6za wiatrow: N, NNE, NE,
ENE, E itp. Jeden rumb to 1/32 kata petnego, czyli 11,25° (tablica Z4 i rys. Z4a w zatacz-
niku 1).

Predkos¢ wiatru podaje sie w metrach na sekunde, weztach (mila morska/godzine) lub
w km/godz. W praktyce morskiej bardzo czesto okresla sie predkos¢ wiatru w stopniach
skali Beauforta. Jest to skala wprowadzona przez angielskiego admirata Beauforta ok. 1806
r. na podstawie obserwacji dzialania wiatru na morze i na statek. Skalg t¢ rozszerzono
o wptyw wiatru réwniez na przedmioty znajdujace sie na ladzie. Obecna wersja skali zosta-
fa wprowadzona do uzytku w 1949. Skala Beauforta dzieli si¢ na 13 stopni.

Rozszerzona wersje skali Beauforta oraz skale stanéw morza zamieszczono w tabli-
cach Z5i Z6 w zataczniku 1.

3.7.5. Zachmurzenie

Zachmurzenie oznacza wielko$¢ pokrycia nieba przez chmury. Stosuje sie skale 11-
stopniowa lub 9-stopniowa. W skalach tych 0 oznacza brak chmur, 10 (lub 8) — niebo cal-
kowicie pokryte chmurami. Zachmurzenie okresla si¢ na podstawie obserwacji wizualnych.

Petna charakterystyka zachmurzenia uwzglednia jeszcze rodzaje chmur, wysokos¢
podstawy chmur, a takze kierunek i predkos¢ ich ruchu.

3.7.6. Widzialno$¢ pozioma
Widzialnos¢ pozioma jest to najwieksza odlegtosé, z ktorej obserwowany obiekt jest
jeszcze widoczny.

3.7.7. Opady atmosferyczne

Opady atmosferyczne sa to spadajace z atmosfery na powierzchnig Ziemi ciekle lub
state produkty kondensacji pary wodnej. Opady atmosferyczne opisuje sie, podajac ich
rodzaj (deszcz, mzawka, $nieg, grad) oraz charakter (ciagte, przelotne, ulewne, stabe itp.).
llos¢ spadiego opadu wyraza sie w mm jako wysokosé opadu, ktdra oznacza grubosé¢ war-
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stwy wody, jaka utworzytaby sie na powierzchni Ziemi, gdyby woda opadowa nie odpty-
wala, nie wsiakata i nie parowata. Oprécz wysokosci opadu czesto wyznacza sie réwniez
jego czas trwania (min, godz.) i natezenie (mm/h), (mm/min). Przy braku odpowiednich
przyrzadéw natezenie okresla sie wizualnie, biorac pod uwage nasilenie opadu (staby, in-
tensywny itp.).

3.7.8. Pogoda i klimat

Pogode definiuje sie jako stan zespotu elementéw meteorologicznych w danej chwili,
nad danym miejscem. Jezeli zmiennos¢ elementéw meteorologicznych jest mata, mozna
pogode scharakteryzowaé¢ za pomoca wartosci srednich z pewnego okresu. Zbyt dlugi okres
obserwacji lub tez zbyt duza zmiennos¢ elementéw meteorologicznych zaciemniaja rze-
czywisty obraz pogody. Jesli uwzglednimy dtugie okresy obserwacji, to na podstawie $red-
nich wartosci wieloletnich definiujemy klimat danego obszaru.



Rozdziat 4

Promieniowanie i ciepto w atmosferze

4.1. Podstawowe wiadomosci o promieniowaniu

Promieniowaniem nazywamy zjawisko wysytania fal elektromagnetycznych. Polega
ono na przekazywaniu energii od jednego ciata do drugiego, bez udziatu osrodka material-
nego, wypetniajacego przestrzen migdzy tymi ciatami. Zrodtami promieniowania cieplnego
sa wszystkie ciata, ktérych temperatura jest wyzsza od zera bezwzglednego (0 K). Z mete-
orologicznego punktu widzenia, najwazniejszymi zrodtami promieniowania sa: Stonce,
Ziemia i atmosfera ziemska.

Pierwotnym zrodlem energii potrzebnej do powstawania zjawisk meteorologicznych
jest promieniowanie Stonca. Zjawisko promieniowania oraz przemiany, jakim to promie-
niowanie podlega na Ziemi i w atmosferze, opisuja podstawowe prawa: Kirchhoffa, Planc-
ka, Stefana-Boltzmanna, Wiena i Lamberta.

Zakresy widma promieniowania elektromagnetycznego dla réznych rodzajéw promie-
niowania przedstawiono na rysunku 4.1.
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Rys 4.1. Zakresy i charakterystyka widma promieniowania elektromagnetycznego
(Ozga-Zielinska, Brzezinski, 1994)

4.1.1. Zdolno$¢ emisyjna i absorpcyjna. Kwant energii

Ilos¢ energii jaka dane ciato wypromieniowuje z jednostki swej powierzchni w jedno-
stce czasu nazywamy jego zdolnoscia promieniowania lub zdolnoscia emisyjna. Dla
promieniowania o okreslonej dtugosci fali A, stosujemy oznaczenie e; Stosunek ilosci
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energii pochtonigtej przez dane ciato do energii nan padajacej nazywamy zdolnoscia ab-
sorpcyjna danego ciata. Dla danej dtugosci fali A stosujemy symbol a;.
Dlugos¢ fali 4 promieniowania elektromagnetycznego i jej czestotliwos$é v zwiazane
sg ze sobg réwnaniem:
c=v-1, (4.2)

gdzie: c¢=2,998 - 10° m - s — predkos¢ $wiatta w prozni.

Fale elektromagnetyczne przenosza energie, ktéra materia moze pochtania¢, co moze
wywotywaé rozne skutki. Atomy i czasteczki moga pochfania¢ promieniowanie jedynie w
scisle okreslonych ,,porcjach” energetycznych, zwanych kwantami energii lub fotonem f.
Energia ta jest proporcjonalna do czgstosci promieniowania.

hc

f=hy=—o, 4.2
V== (4.2)

gdzie: h-stata Plancka, h=6,62-101J-s.

Czasteczki (np. gazéw tworzacych atmosferg) moga istnie¢ tylko w pewnych stanach
o charakterystycznej energii rotacji, drgan i konfiguracji elektrondw. Pochtanianie energii
promieniowania elektromagnetycznego stanowia procesy elementarne, z ktérych kazdy
wiaze si¢ z absorpcja jednego fotonu i jednoczesnym przejsciem czasteczki do stanu 0 wyz-
szej energii. Jezeli nie ma mozliwosci takiego przejscia, promieniowanie nie jest pochta-
niane (moze by¢ rozproszone). Migdzy energia pochionigta AE a czgstoscia promieniowa-
nia v zachodzi zwiazek:
AE=h-v. (4.3)

We wszystkich procesach niezwiazanych z dysocjacja i jonizacja moga by¢ pochtonie-
te tylko te fale, ktére odpowiadaja réznicom AE miedzy stanami energetycznymi czastecz-
ki. Pochfanianie jest dyskretne, tzn. pochianiane sa tylko te prazki widma, ktére odpowia-
daja okreslonym czestotliwosciom.

Pochtanianie energii promieniowania jest zwiazane z przejsciem czasteczki od pewne-
go stanu energetycznego do innego, 0 wyzszej energii, z kolei odwrotnie, przejsciu cza-
steczki z wyzszego stanu do stanu odpowiadajacemu nizszej energii towarzyszy emisja
fotonu (kwantu energii) o odpowiedniej czestotliwosci. Kazda czasteczka lub atom moga
wigc zaréwno pochtania¢, jak i emitowa¢ energie promieniowania w okreslonych porcjach.

4.1.2. Prawo Kirchhoffa

Prawo Kirchhoffa stwierdza, ze stosunek zdolnosci emisyjnej do absorpcyjnej zalezy
jedynie od temperatury ciata i dtugosci fali, na ktorej zachodzi promieniowanie:
e
2 =e(a,7) (4.4)
a;
gdzie: 4 - dhugosc fali,
T — temperatura ciata.

Jezeli a; = 1 dla wszystkich A, to takie ciatlo nazywamy doskonale czarnym.
Jezelia; < 1i jest niezalezne od A, to jest tzw. ciato szare.
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Funkcja &(4, T) jest wiec funkcja opisujaca zdolnosé emisyjna ciata doskonale czar-
nego gdy a; = 1.

4.1.3. Prawo Plancka
Ksztatt funkcji 8(/1,T) podano w prawie Plancka:
£(4, T)=C,A%exp &—1 (4.5)
’ AT )’ '
gdzie: C,, C, - stafe.

Przy ustalonym T, funkcja g(/l, T) przedstawia widmo energetyczne promieniowania, tzn.
gestos¢ energii przypadajaca na okreslona dtugosé fali.

4.1.4. Prawo Stefana-Boltzmanna

Catkujac powyzsze réwnanie (4, T) po A od zera do nieskonczonosci otrzymuje sie
prawo Stefana-Boltzmanna. Podaje ono integralna zdolnos¢ emisyjna E ciata doskonale
czarnego (dla wszystkich dtugosci fali tacznie), w zaleznosci od temperatury bezwzglednej
ciata promieniujacego:

E=0oT* [Wm7?, (4.6)

dzie: o - stata Stefana-Boltzmanna, 6 = 5,67 - 10° [W-m™2-K™“] lub 6 = 1,35 - 1072 [W-m2K™].
g

4.1.5. Prawo Wiena

Rd&zniczkujac wzor Plancka po A i przyrdwnujac do 0, nastgpnie rozwiazujac otrzyma-
ne réwnanie wzgledem A, mamy prawo Wiena:

AT =C;=2897-107°, (4.7)

gdzie: A, — dhlugosé fali, na ktéra przypada maksymalna gestos¢ energii w widmie [m],
C, - stata, C;=2897 - 107 [m].

Wz6r ten opisuje zaleznos¢é pomiedzy temperatura bezwzgledna T, a dtugoscia fali A,
na ktéra przypada maksimum energii w widmie. Przy danej temperaturze ciata promieniu-
jacego, maksimum energii przypada na scisle okreslona dtugos¢ fali. Ze wzrostem tempera-
tury przesuwa sie ono w Kierunku fal krétszych, natomiast przy spadku temperatury w Kie-
runku fal dtuzszych (rys. 4.2).

4.1.6. Prawa Lamberta i Rayleigha

Promieniowanie przechodzace przez pewien osrodek materialny ulega w nim ostabie-
niu w wyniku czesciowego pochtoniecia i rozproszenia. Proces rozpraszania polega na tym,
ze czasteczki osrodka pochtaniaja padajace nan promieniowanie i nastepnie reemituja je we
wszystkich kierunkach bez zmiany dtugosci fali. Natezenie promieniowania rozproszonego
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w réznych kierunkach zalezy od wiasnosci fizycznych osrodka rozpraszajacego, ksztattu
czastek rozpraszajacych, stosunku ich rozmiaréw do dtugosci fali oraz kierunku rozprasza-
nia w stosunku do kierunku promienia padajacego.

Pochtanianie promieniowania w osrodku materialnym wyraza sie réwnaniem roznicz-
kowym nazywanym prawem Lamberta:

dE
—=-k,E, 4.8
s A (4.8)
gdzie: E - energia promieniowania,
k,— wspdtczynnik ekstynkcji — pochtaniania lub rozpraszania, opisany wzorem Rayleigha:

k,=c-A™*, (4.9)

gdzie: ¢ - stata, zalezna od natury i ksztattu czastek rozpraszajacych.

4.2. Rozktad energii w widmie promieniowania Stonca i Ziemi

Rozklad energii w widmie promieniowania Stonca i Ziemi przedstawiono na rysunku
4.2. Obszary zakreskowane wskazuja zakresy dtugosci fal pochianiane przez atmosfere
i powierzchnig Ziemi.

Zgodnie z prawem Wiena dla temperatury charakterystycznej dla Ziemi 15°C (288 K)
maksimum promieniowanej energii przypada na fale o dtugosci 10 um, a prawie 99% ener-
gii na fale o dtugosciach z przedziatu od 5 do 100 um.

Maksimum promieniowanej energii Stonca, ktérego temperatura charakterystyczna
wynosi 6000 K, przypada na fale o dlugosci ok. 0,47 um, co odpowiada barwie zdtto-
zielonej, a blisko 99% energii na fale o dtugosci 0,25+5 um. W tych zakresach miesci sieg
najwazniejsze z meteorologicznego punktu widzenia promieniowanie widzialne oraz naj-
blizsze mu, pod wzgledem dtugosci, promieniowanie nadfioletowe i podczerwone (tablica
4.1). Promieniowanie stoneczne zawiera si¢ w przyblizeniu w granicach obszaru widma od
0,15 do 30 um dtugosci fal.

Tablica 4.1
Klasyfikacja widma stonecznego (Molga, 1983)
Obszar Zakres dtugosci fal Dlugos¢ srednia fal
promieniowania Pasmo [um] [um]
Nadfioletowe - <0,40
fioletowe 0,36+0,43 0,42
niebieskie 0,43+0,45 0,44
niebiesko-zielone 0,45+0,50 0,48
Widzialne zielone 0,50+0,57 0,54
z6lte 0,57+0,60 0,59
pomaranczowe 0,60+0,63 0,62
czerwone 0,63+0,76 0,70
Podczerwone - >0,760
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Widmo fal elektromagnetycznych dzieli si¢ czesto na dwa obszary: promieniowanie
krotkofalowe o dtugosci fal od 0,1 um do 4 um oraz promieniowanie dtugofalowe o zakre-
sie od 4 um do okoto 200 um. Wynika stad, ze prawie cale promieniowanie cieplne po-
wierzchni Stonca jest promieniowaniem krétkofalowym, a powierzchni Ziemi — promie-
niowaniem dtugofalowym.
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Rys. 4.2. Rozkiad energii w widmie promieniowania Stonca i Ziemi
(a) oraz skala powigkszona, pasmo widzialne (b) (Iribarne, Cho 1988).
Zakreskowane pasy wskazuja zakresy fal
pochtanianych przez atmosfere na rdznych wysokosciach
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Oprdcz promieniowania elektromagnetycznego Stonce emituje promieniowanie kor-
puskularne. Jest to strumien natadowanych czasteczek elementarnych, poruszajacych sie
z wielkimi predkosciami (400-2000 km/s), skfadajacy sie gtownie z protonéw i elektro-
néw. Energia tego promieniowania jest okoto 107 razy mniejsza od promieniowania ciepl-
nego. Przyczynia sie ono do jonizacji gérnych warstw atmosfery, wptywa na pole magne-
tyczne Ziemi i wywotuje zorze polarne. Nie dociera jednak ponizej wysokosci 90 km nad
powierzchnig Ziemi.

4.3. Promieniowanie stoneczne

4.3.1. Charakterystyka promieniowania stonecznego

Stonce jest pierwotnym zrodlem energii na Ziemi. Przyjmujac, ze Stonce promieniuje
jako ciato doskonale czarne o temperaturze Ts = 6 000 K, jego zdolnos¢ emisyjna obliczona
z prawa Stefana-Boltzmanna wynosi E=7,35- 10’ W - m™, a catkowita moc promienio-
wania 4,4 - 10°J - s'. Z tej ogromnej energii za posrednictwem promieniowania do po-
wierzchni Ziemi dociera okoto 2 - 107 J - s7%,

Na rysunku 4.3 przedstawiono rzeczywiste widmo promieniowania stonecznego oraz
aproksymujace je widmo ciata doskonale czarnego. R6znice w widmach wynikaja przede
wszystkim z pochtaniania promieniowania stonecznego w atmosferze.
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Rys. 4.3. Poréwnanie widma promieniowania stonecznego z widmem ciata
doskonale czarnego. Skala energii e; logarytmiczna (Haman, 1965)
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llos¢ energii, ktéra dochodzi w ciagu jednostki czasu do jednostki powierzchni
umieszczonej prostopadle do promieni stonecznych na gérnej granicy atmosfery nazywa sie
stala stoneczng, oznaczana czesto symbolem Wgo.
Przy sredniej odlegtosci Ziemi od Stonca wartos¢ statej stonecznej wynosi:

Wgo =1380 W-m™2 =1,38 kW-m2 =1,98 cal-cm™2-min !

W ciagu roku, w zaleznosci od odlegtosci Ziemi od Stonca stata stoneczna ulega wa-
haniom rzedu 4%. Wartos¢ statej dla r6znych terminéw podano w tablicy Z7 w zataczniku
1 na koncu skryptu, a w tablicach Z8 i Z9 obliczone sumy energii dochodzace do gornej
granicy atmosfery w réznych okresach dla danych szerokosciach geograficznych.

Okoto 99% promieniowania stonecznego to promieniowanie krétkofalowe. Po przej-
$ciu przez atmosfere ziemska na skutek ostabienia promieniowania w procesach pochtania-
nia i rozpraszania, rozktad energii w stosunku do promieniowania emitowanego zmienia
si¢. Do powierzchni Ziemi dociera wigcej energii z zakresu fal > 0,76 wm, a ostabieniu
ulegaja przede wszystkim fale ultrakrotkie (tablica 4.2).

Tablica 4.2
Rozkfad energii w promieniowaniu stonecznym emitowanym
i dochodzacym do powierzchni Ziemi (Holec, Tymanski, 1973)
Procent energii [%]
Zakres dtugosci fal — -
[um] Pasmo - . Promieniowanie
u Promieniowanie o
- stoneczne po przejsciu
stoneczne emitowane
przez atmosfere
nadfioletowe
<040 fioletowe 5 !
niebieskie
niebiesko-zielone
widzialne zielone
0,40-0,76 z6ite 52 40
pomaranczowe
czerwone
>0,760 podczerwone 43 59

4.3.2. Ostabienie promieniowania w atmosferze

Na ostabienie promieniowania stonecznego w atmosferze sktadaja sie procesy:
1) pochfaniania selektywnego (molekularnego),
2) pochtaniania nieselektywnego,
3) rozpraszania selektywnego (molekularnego),
4) rozpraszania na zawiesinach (nieselektywnego).

Proces pochtaniania promieniowania w atmosferze polega na zamianie energii pro-
mienistej na inne rodzaje energii, przede wszystkim na ciepto.

Ad 1. Pochtanianie selektywne jest to pochtanianie okreslonych, charakterystycznych dla
danego ciata pochfaniajacego, przedziatow widma. Zachodzi ono na czasteczkach
gazéw wchodzacych w skiad atmosfery. Najwazniejsza role odgrywa tu ozon — Os
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Ad 2.

Ad 3.

Ad 4.

pochfaniajacy promieniowanie z pasma o dtugosci ponizej 0,300 um, nastepnie tlen
— pochfaniajacy fale z pasma ponizej 0,200 um, natomiast fale krétsze od 0,150 um
pochtaniane sa przez NO, O,, O, N i N,. W rezultacie, fale krotsze od 0,100 um nie
docieraja ponizej 70 km nad powierzchnie Ziemi. Para wodna pochtania pasmo z za-
kresu 0,9 do 2,1 um. W procesie tym pochfaniane jest okoto 10% widma stonecznego
(jego peryferia), z zakresu 0 najmniejszym natgzeniu. Proces ten ma wigc mate znacze-
nie energetyczne, a jego udziat w procesie ogrzewania atmosfery jest niewielki.

Pochtanianie nieselektywne nie zalezy od dtugosci fali pochtanianej. Zachodzi na
zawiesinach statych i ciektych w atmosferze (aerozolu). Zdolnos¢ absorpcyjna tych
zawiesin jest bliska jednosci w szerokim zakresie widma. Szczeg6lne znaczenie
w procesie pochfaniania promieniowania odgrywa para wodna i kropelki wody. Po-
chianiane nieselektywnie jest okoto 10% widma stonecznego.

Rozpraszanie molekularne zachodzi na czasteczkach gazéw atmosferycznych,
zalezy od dtugosci fali i zgodnie z prawem Rayleigha silnie rosnie ze spadkiem dtu-
gosci fali. Z widzialnej czesci widma najintensywniej rozpraszane sa pasma niebie-
skie i fioletowe — stad biekitny kolor nieba. Rozpraszanie promieni z czerwonego pa-
sma widma jest okoto 14 razy stabsze. Czerwona barwa Stonca w poblizu horyzontu
wynika stad, ze promienie stoneczne na swojej dtugiej drodze przez atmosfere po-
zbawione sg przede wszystkim silniej rozproszonych, sktadowych pasm krétkofalo-
wych (niebieskich).

Maksimum energii w promieniowaniu rozproszonym na czasteczkach gazéw jest
przesunigte w kierunku promieni fioletowych i niebieskich, podczas gdy w promie-
niowaniu bezposrednim maksimum przypada na pasmo zétto-zielone.

Rozpraszaniu molekularnemu ulega okoto 35% promieniowania stonecznego, jednak
ponad potowa zostaje rozproszona w kierunku Ziemi.

Rozpraszanie na zawiesinach o rozmiarach znacznie przekraczajacych dtugosé fali
mato zalezy od dtugosci fali. Rozpraszane sa jednakowo wszystkie pasma widma
stonecznego. Wynika stad szara barwa $wiatla rozpraszanego w chmurach lub
mgtach. Rozpraszanie na zawiesinach moze by¢ znaczne i przekracza¢ nawet 70%
promieniowania padajacego, jednak znaczna jego cze$¢ jest rozpraszana w kierunku
padajacych promieni, to znaczy w kierunku Ziemi.

Jezeli elementy rozpraszajace sa bardzo duze, to rozpraszanie ma charakter wielo-
krotnych odbi¢. Zjawisko to jest szczeg6lnie intensywne na gérnej granicy chmur.

Atmosfera ziemska w procesach pochtaniania selektywnego i nieselektywnego razem

z chmurami pochtania jedynie ok. 15% energii promieniowania stonecznego. Energia ta nie
ma jednak znaczenia w procesie ogrzewania sie troposfery. Gtéwnym zrodiem ciepta dla
troposfery jest nagrzana powierzchnia Ziemi.

W atmosferze ulega rozproszeniu okoto 25% promieniowania stonecznego, z czego

jednak wigksza czes¢, w zmienionej postaci, dociera do powierzchni Ziemi.

Duza role w ostabianiu promieniowania stonecznego odgrywa réwniez zachmurzenie.

Znaczenie pokrywy chmur w tym procesie zalezy przede wszystkim od jej grubosci, obsza-
ru objetego zachmurzeniem, rodzaju chmur i ich wodnosci. Pomiary wykazaty, ze pokrywa
ztozona z chmur cirrostratus przepuszcza okoto 50% promieniowania, podczas gdy chmu-
ry rodzaju cumulonimbus jedynie okoto 10%. Efekt grubosci chmur przedstawiono na ry-
sunku 4.4.
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Rys. 4.4. Procentowa wartos¢ odbicia, pochtaniania i przepuszczania promieniowania stonecznego
w zaleznosci od grubosci chmur (wg Barry’ego i in., 1990)

Sumaryczne ostabienie promieniowania stonecznego w atmosferze podlega wyktadni-
czemu prawu ostabienia Bouguera-Lamberta:

E=E, e*™, (4.10)

gdzie: E - ilos¢ energii promieniowania docierajacego do powierzchni Ziemi,
E,— ilos¢ energii promieniowania na gérnej granicy atmosfery (stata stoneczna),
k — wspdtczynnik ostabienia w atmosferze (ekstynkcji),
m— optyczna masa atmosfery,
e — podstawa algorytmu naturalnego.

Wielkos¢ m ze wzoru oznacza optyczna mase atmosfery, ktéra charakteryzuje diugosé
drogi promieni w atmosferze. Jednostka (m = 1) jest grubos¢ warstwy powietrza odpowia-
dajaca drodze, kt6ra przechodza promienie przy zenitalnym potozeniu Stonca i cisnieniu
1000 mb, na poziomie morza. Wartosci mwg Bemporado podano w tablicy 4.3.

Tablica 4.3
Zaleznos¢ optycznej masy atmosfery (m) od wysokosci Stonca (h) (Holec, Tymanski, 1973)

h 90° 80° 70° 60° 50° 40° 30° 20° 10° 5° 1°

m 1,00 1,02 1,06 1,15 1,30 1,55 2,00 2,90 5,40 | 10,40 | 26,96

Wprowadza si¢ oznaczenie:

e* = ps — wspdtczynnik przezroczystosci atmosfery, przy m = 1 jest to stosunek nate-
zenia promieniowania, ktére przeszto przez atmosfere przy h = 90°, do natezenia na gérnej
granicy atmosfery.

W suchym i czystym powietrzu ps = 0,90. Ze wzrostem preznosci pary oraz zapylenia
wspotczynnik przezroczystosci maleje i przyjmuje wartosci od 0,70 do 0,85. Najnizsze
wartosci na Ziemi osiaga w poblizu réwnika, gdyz znajduje si¢ tam duzo pary wodnej i wy-
stepuje silne zachmurzenie.
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4.4. Promieniowanie catkowite.
Pochfanianie i odbijanie promieniowania przez powierzchnie¢ Ziemi

Do powierzchni Ziemi energia promienista ze Stonca dociera bezposrednio lub po-
srednio. Promieniowanie bezposrednie dochodzi wprost od tarczy Stonca w postaci wiazki
promieni réwnolegtych, natomiast promieniowanie rozproszone dochodzi do powierzchni
Ziemi ze wszystkich stron niebosktonu. Sume promieniowania bezposredniego i rozpro-
szonego definiuje sie jako promieniowanie catkowite. Jego natezenie wyznacza sie wzgle-
dem powierzchni poziomej.

S - powierzchnia prostopadta do promieni,

S — powierzchnia pozioma,

h — wysokos¢ Stonca,

z - odlegtos¢ zenitalna, kgt padania promieni stonecznych

Rys. 4.5. Powierzchnia oswietlona przez wiazke promieni

Doptyw energii promieniowania bezposredniego | zalezy od wysokosci Stonca (h)
(rys. 4.5), natomiast kat padania promieni rozproszonych jest nieokreslony. Wynika stad
wzbr na catkowite promieniowanie dochodzace do powierzchni Ziemi:

lo=1-sinh+1, (4.11)

gdzie: |, — promieniowanie catkowite,
| — promieniowanie bezposrednie,
I, — promieniowanie rozproszone,
h — wysokos¢ Stonca (kat zawarty pomiedzy plaszczyzna horyzontu obserwatora a kierun-
kiem na Stonce).

Energia dociera do Ziemi przede wszystkim w postaci promieniowania bezposrednie-
go. Promieniowanie rozproszone jest elementem uzupetniajacym. Jednak w przypadku
silnego zachmurzenia, matych wysokosci Stonca i duzego zmetnienia atmosfery, jego
udziat rosnie i promieniowanie rozproszone moze by¢ gtdwnym czynnikiem doprowadza-
jacym energie. Wartosci promieniowania catkowitego i rozproszonego dla réznych szero-
kosci ¢ zamieszczono w tablicach Z10 i Z11 w zataczniku 1.

Sumy energii promieniowania catkowitego zaleza przede wszystkim od dtugosci dnia
i wysokosci Stonca, a wiec ich rozktad powinien by¢ zgodny z szerokoscia geograficzna,
pora roku i dnia. Rzeczywisty strefowy rozkiad jest jednak znieksztatcony, co wynika z ak-
tualnego zachmurzenia i przezroczystosci atmosfery.

Energie promieniowania catkowitego (bezposredniego i rozproszonego) czesto nazywa
si¢ nastonecznieniem lub insolacja. Nastonecznienie jest gtdwna przyczyna nagrzewania si¢
powierzchni Ziemi. Czgsé¢ energii docierajaca na powierzchnig Ziemi w procesie nastonecz-
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nienia uczestniczy w procesie jej nagrzewania — zostaje pochionigta i zamieniona w ciepto.
Cze$¢ energii zostaje odbita od powierzchni ziemi i nie uczestniczy w nagrzewaniu.

Zdolnos¢ odbijania promieniowania charakteryzuje wielko$¢ zwana albedo (A). Wy-
raza ono stosunek ilosci energii odbitej do energii padajacej. Albedo zalezy od charakteru
powierzchni odbijajacej oraz od dtugosci fali i kata padania promieni stonecznych. Dla
réznych powierzchni zmienia sie w szerokich granicach. Przyktadowe wartosci albedo dla
lasu wynosza okoto 15%, pustyni 30%, sniegu swiezego 80%, a starego 30%. Albedo po-
wierzchni wodnych silnie zalezy od wysokosci Stonca i sfalowania powierzchni wody.
Przy matej wysokosci Stonca zbliza sie do 100%, ze wzrostem wysokosci Stonca maleje,
osiagajac dla potozenia zenitalnego Stonca okoto 2%. Dla promieniowania rozproszonego
albedo wody nie zalezy od wysokosci Stonca i wynosi 5+10% i jest srednio 10+20% nizsze
od albeda powierzchni ladowych.

Szczeg6towe dane dotyczace wartosci albedo dla réznych powierzchni i réznych wy-
sokosci Stonca podano w tablicach 212, Z13 i Z14 w zataczniku 1 na koncu skryptu.

Czes¢ energii padajacej:
E =(Isinh+1,)-(1- A) (4.12)

zostaje zuzyta na nagrzanie powierzchni Ziemi, ktora z kolei ogrzewa dolne warstwy at-
mosfery na drodze wymiany ciepta (przewodzenie). W wymianie tej istotny jest rodzaj
podioza. Najwigksze roznice wystepuja w nagrzewaniu si¢ powierzchni ladowych i wod-
nych.

Woda ma wieksza pojemnosé cieplna od ladu, nagrzewa sie wiec wolniej. W wyniku
mieszania zachodzi ponadto intensywna wymiana ciepta na znaczne glebokosci i proces
ogrzewania i ochtadzania jest bardzo powolny. Powierzchnia ladu nagrzewa si¢ natomiast
szybciej, ciepto w glab przenosi na stosunkowo mate gtebokosci, zatem powierzchnia ladu
bedzie sie szybko zaréwno ogrzewata jak i wychtadzata. Woda wykazuje takze lepsza zdol-
nos¢ pochfaniania promieniowania niz gleba (mniejsze albedo). Zaréwno ocieplenie, jak
i ochtodzenie obejmuja w wodzie znacznie grubsza warstwe niz na ladzie, a zmiany tempe-
ratury powierzchni wody, tak dobowe, jak i roczne, sa znacznie mniejsze od odpowiednich
zmian temperatury powierzchni ladu na tych samych szerokosciach geograficznych.

Powierzchnia ladu pobrane w ciagu dnia ciepto traci prawie w catosci noca, natomiast
duze zbiorniki wodne ciepto pobrane latem traca dopiero zima. Na ladzie duze ilosci ciepta
zuzywane Sa na ogrzanie przylegajacej warstwy powietrza. Na skutek tego temperatura
powietrza nad kontynentami zima jest nizsza niz nad obszarami oceanicznymi, a latem jest
odwrotnie. Zmiany oraz rozktad geograficzny i sezonowy temperatury powietrza zaleza od
omowionych czynnikéw.

4.5. Promieniowanie Ziemi i atmosfery

4.5.1. Promieniowanie ziemskie

Nagrzana powierzchnia Ziemi staje sie wtérnym zrédtem promieniowania cieplnego.
Ziemia promieniuje jako ciato doskonale czarne, zakres promieniowania to pasmo 4 do 120
um — podczerwien. Jesli przyja¢ srednia temperature Ziemi T = 288 K, maksymalna ener-
gia promieniowania przypada na fale o dtugosci A, =10 um, uwzgledniajac natomiast caty
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zakres typowych temperatur dla powierzchni Ziemi maksymalna energia przypada na fale
z zakresu A, =9 do 15 um.

Poréwnanie widm promieniowania stonecznego i powierzchni Ziemi przedstawiono
na rys. 4.2, na ktorym zaznaczono réwniez potozenie wazniejszych pasm pochtaniania
selektywnego. Promieniowanie ziemskie jest silnie pochtaniane przez pare wodna, dwutle-
nek wegla i ozon. Najbardziej intensywne jest pochtanianie przez pare wodna. Do prawie
catkowitego pochtonigcia promieniowania cieplnego idacego od Ziemi wystarczy ilos¢ pary
wodnej, ktéra odpowiada po skropleniu warstwie wody o grubosci 3 mm. Taka ilos¢ pary
wodnej znajduje sie w poblizu powierzchni Ziemi, w warstwie powietrza grubosci Kilku-
dziesieciu metréw. Promieniowanie cieplne ziemskie bez wiekszych przeszkdd moze ucho-
dzi¢ w przestrzen pozaziemska jedynie w pasmie 8,5 do 11 um, poniewaz para wodna jest
przezroczysta dla tych dtugosci fali.

Istotna role w pochfanianiu promieniowania cieplnego Ziemi odgrywa pochfanianie
nieselektywne na zawiesinach statych, chmurach, mgtach, ktére dla podczerwieni maja
zdolnos¢ absorpcyjna bliska jednosci. Pochianianie to jest tym wieksze, im chmury sa gest-
sze i cieplejsze (chmury niskie), przy czym w chmurach pochtaniane sa wszystkie zakresy
widma promieniowania cieplnego.

Atmosfera, bedac prawie przezroczysta dla promieniowania stonecznego, pochtania
prawie w catosci podczerwone promieniowanie powierzchni Ziemi. Zachowuje sie wiec jak
szyba inspektowa, przepuszczajac promieniowanie krotkofalowe, ktdére niesie wieksza
cze$¢ energii stonecznej, a zatrzymuje wieksza cze$¢ energii wypromieniowanej przez
powierzchnie Ziemi, wskutek czego temperatura Ziemi wzrasta (efekt cieplarniany).

4.5.2. Promieniowanie atmosfery

Pochtaniajac promieniowanie gtéwnie Ziemi i Stonca oraz ogrzewajac sie przez wy-
miane ciepta z podtozem, atmosfera staje sie¢ rowniez wtérnym zrédiem promieniowania
dtugofalowego (cieplnego), rozchodzacego sie we wszystkich kierunkach. Cze$¢ promie-
niowania skierowana ku powierzchni Ziemi nazywa sie promieniowaniem zwrotnym
atmosfery.

Atmosfera promieniuje jak ciato szare. Do obliczen promieniowania stosuje sie formu-
ty empiryczne ujmujace zalezno$¢ pomiedzy strumieniem ciepta a parametrami charaktery-
zujacymi stan atmosfery.

Zgodnie z prawem Stefana-Boltzmanna dla ciata szarego:

Ril=E=¢-0-T) (4.13)
otrzymuje si¢
Rd =0 T {a+bye, ), (4.14)
przyjmujac:
e=a+b/e,, (4.14a)
gdzie: Rd — promieniowanie dtugofalowe emitowane przez atmosfere,

T,— temperatura atmosfery w [K],
£ — wspotczynnik emisyjnosci,
e,— cisnienie pary wodnej,
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o — stata Stefana-Boltzmana (5,67 - 10° W - m? K™),
a, b — wspdtczynniki empiryczne.

Wspobtczynniki a i b sa réznie definiowane (Obled, 1975), np. wedlug Kuzmina:
a=0,62, b =0,005 — przy bezchmurnym niebie. Przy niebie zachmurzonym zdolnos¢ emi-
syjna jest takze funkcja grubosci pokrywy chmur, typu chmur, gestosci chmur, wysokosci
chmur, co ujmuja rézne empiryczne wzory. W okresach deszczéw przyjmuje sie: a = 1,0,
oraz b = 0, co oznacza, ze atmosfere traktujemy jako ciato doskonale czarne.

Wspotczynniki emisyjnosci ¢ dla réznych powierzchni naturalnych podano w tablicy
Z15 w zakaczniku 1 na koncu skryptu.

4.5.3. Promieniowanie efektywne

W atmosferze obserwuje sie zatem dwa przeciwnie skierowane strumienie promienio-
wania dtugofalowego: promieniowanie Ziemi skierowane w gore i promieniowanie zwrotne
atmosfery skierowane w dét. Rdznica tych dwdch strumieni nazywa sie promieniowaniem
efektywnym i oznacza ilos¢ energii, ktéra Ziemia traci w wyniku wypromieniowania.

Réznica pomiedzy promieniowaniem catkowitym, pochtonietym przez powierzchnie
Ziemi a promieniowaniem efektywnym stanowi bilans promieniowania powierzchni Ziemi:

R, = (Isinh+1,)-1- A)-1,, (4.15)
gdzie: .- promieniowanie efektywne.

Bilans promieniowania powierzchni Ziemi ma wyrazny przebieg dobowy i roczny.
Noca jest ujemny, staje sie dodatni okoto jednej godziny po wschodzie Stonca, osiaga mak-
simum w potudnie i na okoto jedna godzing przed zachodem znowu staje si¢ ujemny. Duzy
wptyw na stan bilansu ma zachmurzenie, zmniejszajac zaréwno promieniowanie bezpo-
srednie, jak i efektywne.

Rozktad geograficzny bilansu promieniowania powierzchni Ziemi zwigzany jest z
porami roku. W grudniu linia zerowa bilansu przebiega w poblizu réwnoleznika 40°N, na
poétnoc od niej bilans jest ujemny. Linia maksymalnej wartosci dodatniej rozciaga sig¢ zas
wzdhuz zwrotnika Koziorozca. W czerwcu poétkula pétnocna ma bilans dodatni, wartosé
najwigksza w poblizu zwrotnika Raka, a warto$¢ zerowa w poblizu réwnoleznika 40°S.

Roczny stan bilansu jest dodatni, to znaczy ze promieniowanie pochtonigte przez po-
wierzchnig Ziemi przewyzsza promieniowanie efektywne. Mimo to, $rednia temperatura
powierzchni Ziemi nie wzrasta. Wynika stad, ze istnieja czynniki przenoszace nadmiar
energii ze strefy od 30°N do 30°S do stref wysokich szerokosci geograficznych, w ktérych
bilans jest ujemny. Tymi czynnikami sa ogolna cyrkulacja atmosfery i prady morskie.

Dla zachowania réwnowagi cieplnej i promienistej na Ziemi konieczne jest sumarycz-
ne zbilansowanie uktadu Ziemia-atmosfera dla catej planety.

4.6. Bilans cieplny Ziemi i atmosfery
Powierzchnia Ziemi jest gtéwnym odbiornikiem promieniowania stonecznego. Atmos-

fera, przez pochfanianie promieniowania stonecznego ogrzewa sie nieznacznie. Proces
wymiany ciepta miedzy powietrzem a podtozem odbywa sie na drodze promieniowania,
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przewodnictwa cieplnego, ruchéw powietrza oraz przemian fazowych wody zawartej w at-
mosferze (ciepto utajone). Przez przewodnictwo ogrzewa sie jedynie cienka warstwa po-
wietrza, stykajaca si¢ bezposrednio z podtozem, gdyz powietrze jest dobrym izolatorem.
Bardziej wydajne jest turbulencyjne przenoszenie ciepta zwiazane z ruchem w atmosferze.
Turbulencja powoduje nie tylko przenoszenie ciepta, ale i masy. Wraz z powietrzem prze-
mieszcza sie para wodna, ktora kondensujac, po osiagnieciu punktu rosy, wydziela tzw.
utajone ciepto kondensacji, ogrzewajac otaczajace ja powietrze. W procesie kondensacji
wydziela sie ogromna ilos¢ ciepta (~2500 kJ/kg). Taka sama ilos¢ ciepta jest zuzywana w
procesie parowania. Proces ten zachodzi przede wszystkim na powierzchni styku: po-
wierzchnia Ziemi-atmosfera.

Wynika stad, ze przemiany fazowe wody maja ogromny wpltyw na wymiane ciepta
atmosfera-podtoze i na catkowity bilans tego uktadu.

Wieloletni bilans dla Ziemi wskazuje, ze ukfad Ziemia-atmosfera znajduje sie w stanie
réwnowagi. Przychdd i rozchod energii sa sobie rowne.

lSredni roczny doptyw energii na granicy atmosfery jest szacowany na okoto 11 GJ m™
rok™.
Przyjmujac te wartos¢ jako 100%, na rysunku 4.6 przedstawiono uproszczony procentowy
schemat bilansu.

Rys. 4.6. Uproszczony schemat bilansu cieplnego (dane Fréhlich, 1985)

Dochodzace promieniowanie (100%) jest pochtaniane przez atmosfere — 21% i Ziemie
— 48%, a pozostata jego czes¢ ulega odbiciu od powierzchni Ziemi i chmur, a takze ulega
rozproszeniu przez atmosfere w przestrzen kosmiczna (31%). Jest to albedo Ziemi jako
planety.
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Nagrzana powierzchnia Ziemi traci nastepnie 16% tego ciepta w drodze wypromie-
niowania efektywnego oraz 32% w wyniku wymiany turbulencyjnej z atmosfera i na paro-
wanie.

Atmosfera otrzymuje zatem bezposrednio od Stonca 21% oraz z powierzchni Ziemi
w drodze wymiany turbulencyjnej i dzieki wydzielaniu sie utajonego ciepta kondensacji
32% energii. Razem 53% ciepta, ktdre zostaje utracone w wyniku wypromieniowania
w przestrzen kosmiczna. Nalezy zauwazy¢, ze promieniowanie efektywne Ziemi (16%)
tylko czesciowo uchodzi w przestrzen. Cze$¢ tego promieniowania przechodzi przez atmos-
fere od warstwy do warstwy, doznajac wielokrotnego pochtonigcia i wypromieniowania.

Zyski i straty ciepta systemu Ziemia-atmosfera bilansuja sie na szerokosciach okoto
30°N. W rezultacie bilans dodatni maja strefy niskich szerokosci geograficznych, a ujemny
—wysokich (rys. 4.7).

W strefie rownikowej bilans jest dodatni w ciagu catego roku. W strefie tej przychod
energii promienistej jest bardzo duzy, ponadto znajduje sie tam duzo pary wodnej i wydzie-
laja sie ogromne ilosci ciepta w procesie jej kondensacji.

W wysokich szerokosciach geograficznych bilans promieniowania staje si¢ ujemny.
Wymiana ciepta z podtozem oraz wyzwalanie sie ciepta kondensacji maja tu mniejsze zna-
czenie, gtdbwna role odgrywa natomiast przenoszenie ciepta z niskich szerokosci za posred-
nictwem ogdlnej cyrkulacji powietrza i pradow morskich.
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Rys. 4.7. Sredni roczny bilans promieniowania [W - m™] na poziomej powierzchni
na gornej granicy atmosfery (wg Barry’ego i in., 1990)

Proces przenoszenia ciepta w wyniku poziomych ruchéw powietrza lub wody nazy-
wamy adwekcja termiczng. Strefa rownikowa jest gtéwnym zrodiem ciepta zaréwno dla
adwekcji atmosferycznej, jak i oceanicznej.



61

4.7. Temperatura powietrza i jej zmiany

Doptyw energii promienistej do powierzchni Ziemi ma $cisle okreslony bieg dobowy i
roczny. Znajduje to odbicie w zmianach temperatury podtoza i dolnych warstw powietrza,
dla ktérych podtoze jest gtdéwnym zrédtem ciepla.

4.7.1. Dobowe zmiany temperatury powietrza

Najwigksze ilosci ciepta otrzymuje powierzchnia Ziemi i dolne warstwy atmosfery
ogrzewajace si¢ od niej w godzinach potudniowych, kiedy wysokos¢ Stonca jest najwiek-
sza. Noca bilans promieniowania staje si¢ ujemny i temperatura powietrza spada. Nad la-
dem, w zwiazku z duzymi zmianami temperatury podtoza w ciagu doby, wystepuje wigksze
wychtodzenie powietrza i wigksze zmiany dobowe niz nad obszarami morskimi. Najwyzsze
temperatury powietrza wystepuja miedzy 13+14 godz. czasu miejscowego, najnizsze przed
wschodem Stonca (okoto godziny). Przesuniecie dobowego maksimum temperatury wyni-
ka stad, ze mimo malejacej wysokosci Stonca doptyw energii przewyzsza jeszcze jej utrate
przez promieniowanie efektywne (rys. 4.8).
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Rys. 4.8. Schemat dobowego biegu wysokosci Stonca i temperatury powierzchni Ziemi
w dniach zréwnania dnia z noca (Haman, 1965)

Srednie amplitudy dobowe temperatury powietrza (r6znica tma — tmin dobowe) sa naj-
wigksze w szerokosciach podzwrotnikowych (nad pustyniami osiagaja nawet okoto 30°C),
ze wzrostem szerokosci, amplitudy maleja. Rowniez duze zachmurzenie, duza wilgotnosé
powietrza oraz bliskos¢ zbiornikdw wodnych zmniejszaja amplitudy dobowe.

Nieco inny jest dobowy przebieg temperatury nad obszarami wodnymi. Powierzch-
niowe warstwy wody zmieniaja w ciagu doby temperature zaledwie o dziesiate czesci stop-
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nia. Amplitudy temperatury powietrza sa réwniez niewielkie, a temperatury ekstremalne sa
osiagane z wigkszym przesunigciem: tn,c W godzinach 16+18, tn, — 2+3 godziny po
wschodzie Stonca.

Zmiany temperatury powietrza nalezy obserwowaé podczas spokojnej, bezchmurnej
pogody. Silne zachmurzenie wptywajace na warunki promieniowania oraz naptyw cieptego
lub chtodnego powietrza zwiazany z adwekcja moga powodowacé znieksztatcenie dobowe-
go rytmu w warunkach bezchmurnej pogody i nikiej turbulencji.

Po wschodzie Stonca powierzchnia Ziemi zaczyna pochfania¢ promieniowanie sto-
neczne i podnosi¢ swoja temperature. Dzieki wymianie ciepta podnosi sie réwniez tempera-
tura przyziemnej warstwy powietrza. Gdyby pojemnosé¢ cieplna gruntu byfa bliska zeru,
wzrost wypromieniowania wywotany wzrostem temperatury doprowadzitby do wyréwna-
nia bilansu promieniowania i temperatura powierzchni Ziemi bytaby monotoniczna funkcja
wysokosci Stonca. Jednak ze wzgledu na znaczna pojemnosé cieplna gruntu, jego tempera-
tura jest nizsza od temperatury réwnowagi promieniowania i bilans promieniowania po-
wierzchni Ziemi jest dodatni. W tym czasie temperatura powierzchni Ziemi i przyziemnej
warstwy powietrza nadal rosnie. Ten stan utrzymuje si¢ jeszcze jakis czas po przekroczeniu
przez Stonce maksymalnej wysokosci, mimo ze doptyw promieniowania zmniejsza sie.
Przy dalszym obnizaniu sie wysokosci Stonca bilans staje sie ujemny, a temperatura zaczy-
na spada¢ (rosnie promieniowanie efektywne). Przesunigcie maksimum temperatury przy-
ziemnej w stosunku do maksimum wysokosci Stonca jest tym wieksze, im wieksza jest
pojemnos¢ cieplna gruntu w danym miejscu.

Amplituda zmian temperatury w ciagu doby zalezy od pojemnosci gruntu oraz od
zawartosci w powietrzu czynnikéw pochfaniajacych promieniowanie. Efekt zmniejszenia
spadku nocnego jest wyrazniejszy niz podniesienie temperatury maksymalne;j.
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Rys. 4.9. Sredni dobowy przebieg temperatury Rys. 4.10. Sredni dobowy przebieg
powietrza latem, dzien pochmurny i pogodny temperatury powietrza zima i latem w Gdansku
w Gdansku (oprac. wiasne) (oprac. wiasne)

Obszary bogate w pare wodna i dwutlenek wegla charakteryzuja sie¢ matymi amplitu-
dami dobowymi temperatury, rowniez tam obserwuje si¢ powolne podnoszenie sie sredniegj
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temperatury Ziemi. Temperatura tych obszaréw ustala sie na poziomie wyzszym, nizby to
miato miejsce pod nieobecnos¢ tych czynnikéw. Duza amplitude dobowych wahan tempe-
ratury obserwuje si¢ natomiast nad suchymi obszarami pustynnymi.

Zmniejszenie dobowej amplitudy zmian temperatury powoduje réwniez obecno$é
chmur, ktére z jednej strony zmniejszaja maksimum dobowe temperatury, odbijajac duza
czes¢ promieniowania Stonca, a z drugiej — ograniczaja wypromieniowanie ciepta z po-
wierzchni Ziemi.

Typowe zmiany temperatury w ciagu doby dla Gdanska przedstawiono na rys. 4.9 —
latem dla dnia pogodnego i pochmurnego oraz dla zimy i lata na rys. 4.10.

4.7.2. Roczne zmiany temperatury powietrza

Zmiany te sa wynikiem rocznych zmian w doptywie energii stonecznej, a co za tym
idzie — zmian w temperaturze podtoza. Na roczny rozktad temperatur ma rowniez wptyw
adwekcja termiczna, wynikajaca z ogélnej cyrkulacji atmosfery. Roczny bieg charakteryzu-
je sie przesunieciem najwyzszych i najnizszych temperatur wzgledem okreséw najwieksze-
go i najmniejszego nastonecznienia.

Na kontynentach potkuli pétnocnej maksymalne wartosci srednich miesiecznych tem-
peratur wystepuja w lipcu, a minimalne w styczniu. Nad obszarami morskimi przesuniecie
to jest jeszcze wigksze, maksima wystepuja w sierpniu lub nawet we wrzesniu, a minima —
w lutym lub marcu.

Roczne amplitudy temperatury powietrza (réznica miedzy $rednimi temperaturami
najcieplejszego i najchtodniejszego miesiaca) rosna ze wzrostem szerokosci geograficznej.
Dla tej samej szerokosci sa wieksze nad ladem niz nad morzem.

4.8. Procesy przemiany energii w atmosferze

Dzieki drobnoskalowej turbulencji odbywa sie transport ciepta od powierzchni Ziemi
ku wyzszym warstwom atmosfery, natomiast mechanizm tzw. ogdlnej cyrkulacji atmosfery
i ocean6w przenosi ciepto, w postaci energii wewnetrznej i utajonej w parze wodnej, od
matych ku duzym szerokosciom geograficznym.

W wyniku niejednorodnosci rozktadu bilansu promieniowania tak w czasie, jak i w
przestrzeni, tworza si¢ na powierzchni Ziemi i w atmosferze roznice temperatur. Dzieki
nim mozliwa staje sic zamiana energii wewnetrznej powietrza (ciepto) w energie kinetycz-
na ruchéw atmosferycznych, badz bezposrednio, badz za posrednictwem ciepta utajonego,
pobieranego przez parujaca wode i oddawanego nastepnie w procesie kondensacji.

W wyniku powstajacych ruchéw ciepto jest rozprowadzane w atmosferze, przy czym
charakter tych ruchéw jest taki, ze w rezultacie zmierza do wyréwnania bilansu cieplnego
i likwidacji istniejacych réznic temperatury. Energia kinetyczna z kolei, po catym cyklu
przemian, zmienia sie znéw (gtéwnie w procesach tarcia) w energie wewnetrzna (ciepto),
przez ktéra moze by¢ oddana powierzchni Ziemi lub wypromieniowana.

W ten sposob zamyka sie cykl przemian energii od krétkofalowego promieniowania
Stonca, do dtugofalowego promieniowania Ziemi. Poszczegdlne etapy tego cyklu stanowia
zrédta energii dla licznych proceséw atmosferycznych, ktérych przejawami sa rézne zjawi-
ska pogodowe. Bedzie to tematem dalszych rozdziatow.



Rozdziat 5

Termodynamika atmosfery

5.1. Procesy adiabatyczne w atmosferze

Zmiany temperatury powietrza w troposferze sa zalezne przede wszystkim od czynni-
kow zewnetrznych. Niezaleznie od tych zmian, w atmosferze moga réwniez zachodzié¢
zmiany temperatury bez wymiany ciepta z otoczeniem — sa to przemiany adiabatyczne.
Najwazniejsze znaczenie maja tu zmiany temperatury zwiazane ze zmianami cisnienia
atmosferycznego: rozprezaniu powietrza towarzyszy spadek temperatury, $ciskaniu zas
wzrost jego temperatury wywotany zmiana energii wewnetrznej sciskanej lub rozprezanej
objetosci powietrza.

Jezeli zmiany temperatury zachodza w powietrzu suchym lub nienasyconym, to proces
nazywamy suchoadiabatycznym, jezeli w powietrzu nasyconym para wodna — wilgotno-
adiabatycznym.

Nalezy jednak pamieta¢, ze w atmosferze procesy czysto adiabatyczne nie wystepuja.
Zawsze rdwnoczesnie wystepuje wyréwnywanie sie temperatur przez mieszanie, przewod-
nictwo i promieniowanie. Jezeli jednak rozpatruje sie duze objetosci powietrza i zmiany
temperatury w krétkich przedziatach czasu, mozna zatozy¢ charakter adiabatyczny proce-
sOw.

Proces adiabatycznej zmiany temperatury powietrza opisuje pierwsza zasada termo-
dynamiki. Zgodnie z ta zasada, zmiana energii wewnetrznej uktadu (np. pewnej objetosci
gazu) podczas procesu termodynamicznego réwna jest sumie zmian ilosci ciepta i pracy
doprowadzanych lub odprowadzanych z tego uktadu:

dQ=c,-dT+A- p-dv, (5.1)
gdzie: dQ - przyrost ciepta,
Cv — ciepto wiasciwe przy statej objgtosci,
A — cieplny réwnowaznik pracy,

p — cisnienie,
dT, dv — przyrosty temperatury i objetosci whasciwej.

Poniewaz w procesie adiabatycznym dQ = 0, otrzymuje sie réwnanie:
¢,-dT+A-p-dv=0. (5.2)

Wynika z niego, ze rozprezanie, czyli praca wykonana przeciw zewngtrznym sitom cisnie-
nia odbywa si¢ kosztem energii wewngtrznej objetosci gazu. Natomiast sprezanie gazu,
czyli praca wykonana kosztem sit cisnienia zewngtrznego wiaze si¢ ze wzrostem energii
wewnetrznej.

Przeksztatcajac i catkujac réwnanie (5.2) otrzymuje sie réwnanie Poissona, wyrazajace
zalezno$¢ miedzy cisnieniem i temperatura:
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T D 0,288
—= = (5.3)
at

gdzie: T, p, — temperatura i cisnienie na poczatku procesu,
T,p — temperatura i ci$nienie na koncu procesu, oraz wyktadnik
AR
0,288 =——. (5.4)
Cp

Uwzgledniajac ponadto réwnanie stanu gazu doskonatego, mozna otrzymaé wyrazenie na
gradient suchoadiabatyczny temperatury % (czyli warto$¢ zmiany temperatury dT odpowia-
dajaca zmianie wysokosci dz):

ar A
dz Cp
oraz
dT 1-nT
- =g — 5.6
5=~ 9 R T, (5.6)

%=0,98°C/100 m,
gdzie: %=0,98 - gradient suchoadiabatyczny temperatury,

R — uniwersalna stata gazowa,

n=cyc,~141

Cy — ciepto wiasciwe powietrza przy statej objetosci,
Co — ciepto wiasciwe powietrza przy statym cisnieniu,
g — przyspieszenie ziemskie.

Jak juz wspomniano, wartos¢ gradientu suchodiabatycznego %= 1°/100 m oznacza, ze
na kazde 100 m zmiany wysokosci temperatura zmienia si¢ 0 okoto 1°. Najwieksze zmiany
cisnienia w atmosferze wystepuja w kierunku pionowym — zachodzi szybki spadek cisnie-
nia ze wzrostem wysokosci nad powierzchnia Ziemi. Przy unoszeniu si¢ powietrza w gore
bedzie wiec nastepowato jego rozprezanie, a przy opadaniu — sprezanie.

Wynika stad, ze przy ruchach wstepujacych powietrza nastepuje jego ochtadzanie,
aprzy ruchach opadajacych, zstepujacych, zachodzi jego ogrzewanie adiabatyczne.
W przypadku powietrza nienasyconego zmiany temperatury z wysokoscia zachodza zgod-
nie z gradientem suchoadiabatycznym, a wiec powietrze ochtadza sie (przy unoszeniu) lub
ogrzewa (przy opadaniu) o ok. 1°C na kazde 100 m.

Przy unoszeniu sie powietrza nasyconego przebieg zmian temperatury powietrza jest
troche inny. W procesie ochtadzania adiabatycznego nastepuje kondensacja pary wodnej (po
przekroczeniu temperatury punktu rosy) i wyzwolenie utajonego ciepta kondensacji. Ciepto to
(2500 J/g) zostaje zuzyte na ogrzanie unoszacego Sie powietrza. W rezultacie temperatura
maleje wolniej. Spadek temperatury odbywa si¢ zgodnie z tzw. gradientem wilgotnoadiaba-
tycznym ., ktory jest mniejszy od gradientu suchoadiabatycznego. Warto$¢ tego gradientu
jest zmienna w zaleznosci od cisnienia i temperatury (tablica Z16 w zataczniku 1, na koncu
skryptu). Przy najczesciej wystepujacych wartosciach cisnienia i temperatury gradient ten
wynosi %, = 0,6 do 0,8°C/100 m. W powietrzu nasyconym, przy niskiej temperaturze
(t <—20°C) wartos¢ ¥, zbliza si¢ natomiast do wartosci gradientu suchoadiabatycznego.
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Przebieg zmian temperatury w powietrzu nasyconym (wilgotnym) przy opadaniu
zalezy takze od tego, czy zawiera ono produkty kondensacji pary wodnej, jak np. kropelKi
wody lub krysztatki lodu. Gdy brak jest produktéw kondensacji, przy opadaniu powietrze
ogrzewa si¢ od razu z gradientem suchoadiabatycznym, a wigc 0 3 = 1°C/100 m. Jezeli
jednak w powietrzu znajduja sie produkty kondensacji, to wzrost temperatury poczatkowo
bedzie miat charakter wilgotnoadiabatyczny. W miare ogrzewania Sie powietrza powyzej
temperatury punktu rosy kropelki wody lub krysztatki lodu beda wyparowywaty, zuzywa-
jac znaczna ilos¢ ciepta (~2500 kJ/kg). Proces ogrzewania bedzie wiec miat charakter wil-
gotnoadiabatyczny dopoki nie wyparuja wszystkie produkty kondensacji.

Czesto réwniez przy unoszeniu si¢ powietrza suchego, ale zawierajacego pare wodna,
proces ma charakter tylko czesciowo suchoadiabatyczny. Na poczatku unoszenia, do pew-
nej wysokosci nazywanej poziomem kondensacji, na ktorym osiagana jest temperatura
punktu rosy, zachodzi proces suchoadiabatyczny — ochfadzanie z gradientem . Powyzej
tego poziomu wilgotnos¢ osiaga 100% i proces staje si¢ wilgotnoadiabatyczny, zas powie-
trze ochtadza si¢ z gradientem ¥,.

Wysokos¢ poziomu kondensacji mozna wyznaczy¢ za pomoca diagramu aerologicz-
nego lub w obliczy¢ z eksperymentalnego wzoru Ferrela. Znajac temperature i wilgotnosé
powietrza przy poziomie Ziemi, oblicza si¢ wysokos¢ poziomu kondensacji Hy z wyrazenia:

Hy = 122(t - t,) [m] , (5.7)

gdzie: Hy — wysokoéé poziomu kondensacji od powierzchni Ziemi [m],
t — temperatura powietrza przy powierzchni Ziemi,
t. — temperatura punktu rosy dla powietrza przy powierzchni Ziemi.

Opisany przebieg zmian temperatury przy przemieszczaniu sie powietrza przez tancuch
gorski (wiatr halny, patrz pkt 9.6.1, rys. 9.15), przedstawiono na rysunku 5.1.

H 4 wysokosc

temperatura

».
>

ty tp t

Rys. 5.1. Adiabatyczny przebieg zmian temperatury powietrza
przemieszczajacego si¢ przez tancuch gorski (oprac. wiasne)

Po przejsciu przez grzbiet gorski Hg opadajace powietrze bedzie sie ogrzewato z gradien-
tem suchoadiabatycznym %, gdyz czes¢ zawartej w nim wody zostanie utracona bezpow-
rotnie po stronie nawietrznej w postaci opadu. W rezultacie, po zawietrznej powietrze be-
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dzie suche i bedzie miato wyzsza temperature (t;) niz na tym samym poziomie po stronie
nawietrznej (t;, Hy), nawet o kilka stopni.

Przejscie powietrza przez wzniesienie zwiazane jest zawsze z jego adiabatycznym
ogrzewaniem.

5.2. Rdwnowaga pionowa atmosfery

5.2.1. Stany rownowagi

Stany pionowej rownowagi atmosfery wynikaja z roznic migdzy obserwowanym (rze-
czywistym) pionowym gradientem temperatury powietrza (7) a gradientami suchoadiaba-
tycznym (%) lub wilgotnoadiabatycznym ().

Wyrdznia si¢ trzy stany réwnowagi:

1) réwnowaga stala,
2) réwnowaga obojetna,
3) rownowaga chwigjna.

Rownowaga stata wystepuje wtedy, gdy po przesunieciu elementu powietrza na do-
wolna odlegtos¢ pionowa wystepuja sity sprowadzajace go do potozenia pierwotnego. Beda
to sity hydrostatyczne. W tym przypadku przemieszczany element masy bedzie miat na
nowym poziomie, przy ruchu w gore, temperature nizsza od powietrza otaczajacego, a przy
ruchu w dot — temperature wyzsza. Sytuacja taka wystapi, gdy gradient yw powietrzu be-
dzie mniejszy od gradientdw sucho- i wilgotnoadiabatycznych, czyli ¥ < g% (powietrze su-
che i nienasycone) oraz y< y, (powietrze nasycone).

Roéwnowaga obojetna wystepuje wtedy, gdy po przesunieciu elementu masy powie-
trza na dowolnie mata odlegtos¢ w pionie nie pojawiaja sie sity hydrostatyczne, wynikajace
z réznic gestosci, powodujace dalsze przemieszczanie sie elementu, lub jego powrét do
pierwotnego potozenia. Przemieszczajacy si¢ element masy bedzie miat taka sama tempera-
ture, jak powietrze otaczajace. Oznacza to, ze rownowaga obojetna jest wtedy, gdy wyste-
puje réwnos¢ gradientow dla powietrza suchego lub nienasyconego y= % i dla powietrza
wilgotnego (nasyconego) = %

Rdéwnowaga chwiejna wystepuje wtedy, gdy dowolnie mate przesuniecie pionowe
elementu masy powietrza spowoduje powstanie sit hydrostatycznych, podtrzymujacych
przesuniecie w nadanym Kierunku. W tym przypadku unoszacy sie element powietrza
bedzie miat na kazdym poziomie temperature wyzsza od temperatury powietrza otaczaja-
cego (a element opadajacy odpowiednio nizsza). Powietrze wytracone ze stanu spoczyn-
ku bedzie unosito si¢ (lub opadato), dopdki jego temperatura nie wyréwna si¢ z tempera-
tura otoczenia.

Analizujac kryteria réwnowagi atmosfery dla powietrza suchego lub nienasyconego
oraz wilgotnego dla wszystkich mozliwych wartosci gradientdw temperatury, mozna wy-
rézni¢ pie¢ przypadkéw szczeg6lnych, ktdre przedstawiono w tablicy 5.1.



68

Tablica 5.1
Warunki rownowagi atmosfery (Holec, Tymanski, 1973)
1 2 3 4 5
Rodzaj
powietrza V< Yw V=" V=V V> s
W< V<Y
V<<% Y<7s V> Yw Y>> Yw
syche lub stala stata stata obojetna chwiejna
nienasycone
nasycone stata obojetna chwiejna chwiejna chwiejna
stata . . chwigjna
charakterystyka | dowolnego wilgotno- wilgotno- sucho- dla dowolnego
rébwnowagi . obojetna chwiejna obojetna .
powietrza powietrza
¥s — gradient suchoadiabatyczny, y — gradient obserwowany (powietrze otaczajace), p,— gradient

wilgotnoadiabatyczny.

Opisane tu warunki réwnowagi dla powietrza nasyconego dotycza ruchu w gére oraz ru-
chu w dét, ale tylko do momentu, gdy powietrze zawiera produkty kondensacji. Po ich odparo-
waniu temperatura powietrza bedzie bowiem zmieniata si¢ z gradientem suchoadiabatycznym.

Znajomos¢ stanu rownowagi elementu powietrza jest wazna wskazéwka w ocenie mozli-
wosci rozwoju pionowych ruchéw w atmosferze. Ocena ta jest wiasciwa przede wszystkim dla
krotkich okreséw, gdy mozna pomina¢ wymiane ciepta z otoczeniem przez przewodzenie i mie-
szanie. Praktycznie wiec, prognozuije sie ruchy pionowe na okres do 24 godzin.

H 4 wysokosé

réwnowaga

0 réwnowaga
chwiejna

stata

PR A Vo<l <7

temperatura
I

L

to :

Rys. 5.2. Graficzne przedstawienie warunkdw réwnowagi atmosfery:
% — gradient suchoadiabatyczny (adiabata sucha), x,— gradient wilgotnoadiabatyczny
(adiabata wilgotna), y— gradient w otaczajacym powietrzu (oprac. wiasne)

Z przedstawionych rozwazan wynika, ze istotny wptyw na okreslenie warunkéw row-
nowagi w czasie krdtkotrwatych proceséw maja dwie wielkosci: spadek temperatury z wy-
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sokoscia w otoczeniu (7) i zmiana temperatury w przemieszczajacym sig¢ powietrzu (5 lub

Kv). Podsumowujac rozwazania (tabl. 5.1), mozna stwierdzi¢, ze jezeli:

1) y< y,— to zawsze jest rdwnowaga stata;

2) %< y< 5%—rownowaga jest stata dla powietrza nienasyconego, ale chwiejna dla powie-
trza nasyconego (rownowaga warunkowo chwiejna);

3) y > %—rownowaga jest chwiejna (zawsze);

4) gdy y= ¥y lub y= %— nalezy zbada¢ mozliwos¢ réwnowagi obojetnej.

Warunki réwnowagi atmosfery przedstawiono graficznie na rysunku 5.2.

5.2.2. Konwekcja termiczna i dynamiczna

Warunki sprzyjajace intensywnemu rozwojowi pionowych ruchéw powietrza wystepuja
przy réwnowadze chwiejnej. Niewielkie zaktdcenie stanu réwnowagi prowadzi do szybkiego
rozwoju ruchu pionowego, tzw. konwekcji termicznej, nazywanej rowniez swobodna.

Konwekcja termiczna powstaje przy nieréwnomiernym nagrzaniu sie¢ powietrza nad
poditozem o zréznicowanych miejscowo temperaturach. W sprzyjajacych warunkach (y>>
%) moga wystapi¢ bardzo silne ruchy pionowe — prady wstepujace obejmujace dos¢ duzy
obszar, dochodzacy do kilku kilometrdw, i osiagajace predkosci do 10+20 m/s. Z tymi
pradami zwigzany jest intensywny rozwoj chmur klebiastych oraz tornado. Pradom wstepu-
jacym towarzysza prady zstepujace (ruch pionowy w dot) o znacznie mniejszych predko-
sciach, powstajace na obrzezach obszaru objgtego pradami wstgpujacymi.

Konwekcja termiczna ma wyrazny przebieg dobowy, zwiazany z dobowymi zmianami
rownowagi atmosfery. Maksymalny rozwdj konwekcji obserwuje sie¢ w godzinach okoto-
potudniowych, gdy temperatura podioza i dolnych warstw powietrza jest najwyzsza. W przy-
ziemnej warstwie obserwuje sie wowczas duze gradienty temperatury — wigksze od suchoadia-
batycznych y>> 1, tzw. ponadadiabatyczne, a w wyzszej (na wysokosciach do kilku kilome-
trow) wicksze od wilgotnoadiabatycznego (¥> ). Noca spadek temperatury podtoza i przyle-
gtej warstwy powietrza powoduje zmniejszanie pionowych gradientdw temperatury i wzrost
statecznosci atmosfery. Przy silnym wychtodzeniu podtoza moze wystapi¢ nawet inwersja ter-
miczna, czyli temperatura powietrza ze wzrostem wysokosci rosnie zamiast spadac.

Inwersja termiczna utrudnia powstawanie konwekcji termicznej, a nawet — w przypad-
ku grubszej warstwy inwersyjnej — moze ja catkowicie wykluczy¢. W warstwie inwersyj-
nej, unoszace sig powietrze jest na kazdym poziomie chtodniejsze od powietrza otaczajace-
go. Inwersji odpowiada wiec réwnowaga stata atmosfery.

Charakterystyczny dobowy rytm rozwoju konwekcji termicznej jest zwykle zaktdcany
przez wielkoskalowe poziome ruchy powietrza. Naptyw chtodnego powietrza nad ciepte
podtoze powoduje wzrost chwiejnosci atmosfery i rozw6j konwekcji, natomiast przy na-
ptywie powietrza cieptego nad chtodne podioze wzrasta statecznosé atmosfery i nastgpuje
zanik konwekcji.

Istnieje jeszcze inny rodzaj pradow pionowych, tzw. konwekcja dynamiczna (wymu-
szona). Wystepuje wtedy, gdy powietrze na swej drodze napotyka przeszkody pionowe, np.
gory, lub tez zwiazana jest z procesami zachodzacymi w wielkiej skali, np. na obszarach
nizow i wyzow barycznych, jako wynik poziomej zbieznosci lub rozbieznosci masy. Pred-
kosci tego rodzaju pradow sa niewielkie, rzedu kilku centymetréw na sekunde. Ze wzgledu
na ogromny zasieg przestrzenny, prady te maja jednak duze znaczenie dla wielu zjawisk.
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5.3. Pionowy rozkiad temperatury powietrza

Pionowy rozkiad temperatur w troposferze jest ksztattowany przede wszystkim przez
dwa czynniki: promieniowanie i turbulencyjna wymiane ciepta (razem z konwekcja).
Gtéwna cecha troposfery jest spadek temperatury powietrza z wysokoscia ze srednim gra-
dientem ok. 0,6°C/100 m.

Profil temperatury zalezy od szerokosci geograficznej, wysokosci nad poziomem mo-
rza, pory roku, pory dnia, rodzaju podtoza, aktualnego zachmurzenia, a takze od innych
zjawisk atmosferycznych.

Od szerokosci geograficznej zalezy réwniez doptyw promieniowania stonecznego oraz
wysokos¢ troposfery i potozenie tropopauzy oddzielajacej troposfere od stratosfery. Wyso-
kos¢ ta wynika z zasiegu pionowych pradéw konwekcyjnych. Najwicksza wysokos¢ (do 18
km) troposfera osiaga w okolicach rdwnika. W rejonie tym temperatury powierzchni Ziemi
sa wysokie, ponadto wystepuje duza zawartos¢ pary wodnej w atmosferze. Sa to warunki
sprzyjajace do silnego rozwoju pradéw konwekcyjnych, gdyz wydzielajace sie utajone
ciepto kondensacji bedzie ogrzewalo unoszace si¢ masy powietrza (). Wystapi wigc réw-
nowaga chwiejna (y>> ¥,) i intensywne pionowe ruchy wznoszace oraz adiabatyczny spa-
dek temperatury w troposferze az do wysokosci ok. 18 km. W obszarach okotobieguno-
wych adiabatyczny spadek temperatury sigga tylko do wysokosci ok. 8+10 km. Temperatu-
ra w tropopauzie osiaga wiec tu wyzsze wartosci niz nad réwnikiem. Réznica ta widoczna
jest przede wszystkim latem.

Analizujac z kolei poziomy gradient temperatury, mozna stwierdzi¢, ze temperatura
w troposferze maleje od réwnika w kierunku biegunéw, natomiast w dolnej stratosferze
kierunek gradientu jest przeciwny — temperatura maleje od biegunéw w kierunku réwnika.

5.3.1. Rodzaje inwersji temperatury
Obserwowane, aktualne, pionowe gradienty temperatury w troposferze moga znacznie

rézni¢ sie od gradientu $redniego. Szczegdlnie duze réznice wystepuja w dolnej warstwie
troposfery do wysokosci ok. 2 km.
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temperatura

Rys. 5.3. Typy pionowego rozktadu temperatury: 1) przygruntowa (dolna) inwersja temperatury,
2) dolna izotermia, 3) inwersja gérna w swobodnej atmosferze (oprac. wiasne)
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Spadek temperatury na réznych wysokosciach moze by¢ wolniejszy lub szybszy od
sredniego. Moga wystepowac¢ warstwy izotermiczne, tj. warstwy, w ktérych temperatura
jest stata, lub warstwy inwersyjne, w ktérych temperatura rosnie zamiast spada¢. Warstwy
te moga znajdowac sie na réznych wysokosciach, zaréwno w atmosferze swobodnej, jak
i przy samej powierzchni Ziemi. Grubos¢ ich jest zwykle rzedu od kilkudziesieciu do kilku-
set metrow.

Maja one duze znaczenie, gdyz jako warstwy réwnowagi statej hamuja, a czesto uniemoz-
liwiaja rozwoj konwekcji, a wiec i zwiazana z nia wymiane ciepta i pary wodnej (rys. 5.3).

Ze wzgledu na spos6b powstawania wyrdznia sie kilka gtéwnych rodzajow inwersji.
® Inwersje radiacyjne (z wypromieniowania)

Inwersje te powstaja, gdy na skutek wypromieniowania nastapi silne ochtodzenie
podioza. Powoduje to réwniez silne ochtodzenie przylegajacej warstwy powietrza, podczas
gdy powietrze zalegajace wyzej pozostaje ciepte. Inwersje tego rodzaju tworza sie zwykle
noca przy bezchmurnym niebie i stabym wietrze. Latem zanikaja po wschodzie stonca.
Zima natomiast moga utrzymac sie przez kilka dni i mie¢ wyzszy, pionowy zasieg. Inwer-
sjom tym czesto towarzysza mgty (tzw. mgty radiacyjne).
= |nwersje adwekcyjne (naptywowe)

Inwersje te powstaja, gdy ciepte powietrze naptywa nad chtodne podioze. Nastepuje
wowczas ochtodzenie dolnych, przylegajacych do podtoza warstw, podczas gdy wyzej
zalega powietrze cieplejsze. Taki rodzaj inwersji moze wystepowa¢ zaréwno nad obszarami
ladowymi, jak i morskimi. Towarzysza im bardzo czesto mgty adwekcyjne.

= Inwersje osiadania (dynamiczne)

Inwersje tego rodzaju powstaja, gdy w masie powietrza o rownowadze stalej wystepu-
ja powolne wielkoskalowe ruchy zstepujace. Powietrze, osiadajac, ulega sprezaniu i ogrze-
wa sie adiabatycznie do pewnej wysokosci. Nizej, przy powierzchni ziemi, moze zalegaé¢
powietrze chtodne, na ktérym nastepuje rozptyw osiadajacego powietrza. Inwersje formuja
sig¢ wigc na pewnej wysokosci.

Inwersje osiadania tworza si¢ zima, na obszarach rozlegtych wyzéw kontynentalnych.
Jest to réwniez zjawisko czesto wystepujace w strefie wyzow podzwrotnikowych, w strefie
wiatrow pasatowych. Nazywane sa tam inwersjami pasatowymi. Tworza si¢ zwykle na
wysokosci 500+2000 m, po wschodniej stronie wyzOow podzwrotnikowych.

= Inwersje mieszania (turbulencyjne)

Inwersje takie powstaja, gdy w pewnej masie powietrza wystepuje intensywny proces
mieszania turbulentnego. Temperatura w tej warstwie spada szybciej niz w warstwie poto-
zonej wyzej. Na granicy warstw powstaje wowczas inwersja.
= Inwersje frontowe

Inwersje frontowe towarzysza przejsciu frontu cieptego, gdy nad powietrze chtodne
naptywa powietrze cieplejsze. Pomigdzy tymi masami powietrza tworzy si¢ warstwa przej-
sciowa, tzw. powierzchnia frontowa, ktora jest whasnie warstwa inwersyjna.

5.4. Diagramy aerologiczne

Diagramy aerologiczne stuza do okreslenia zmiany stanu unoszacego Sie powietrza,
jezeli znane sa jego parametry (temperatura, wilgotnos¢) na poziomie poczatkowym. Nano-
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szac w prostokatnym uktadzie wspétrzednych — w ktdrym na osi rzednych odtozono wyso-
kos¢, a na osi odcietych temperature — punkty odpowiadajace temperaturze unoszacego sie
powietrza suchego, otrzymamy wykres tzw. adiabaty suchej, a dla powietrza wilgotnego
uzyskamy tzw. adiabate wilgotna. Czesto zamiast wysokosci na osi rzednych odkiada sie
cisnienie w skali logarytmicznej. Nanoszac na wykres rodziny adiabat suchych i wilgot-
nych, otrzymuje sie diagramy aerologiczne.
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Rys. 5.4. Uproszczony diagram aerologiczny: 1) rownowaga chwiejna powietrza suchego,
2) réwnowaga stata dla dowolnego powietrza, 3) rbwnowaga chwiejna dla powietrza nasyconego
(Holec, Tymanski, 1973)

Na wykres nanosi si¢ czesto jeszcze dodatkowo krzywe stosunku zmieszania lub wil-
gotnosci wihasciwej, odpowiadajace stanowi nasycenia. Na rys. 5.4 przedstawiono uprosz-
czona posta¢ typowego diagramu aerologicznego. Jak wida¢, adiabaty suche sa liniami
najbardziej pochylonymi, adiabaty wilgotne sa bardziej strome. Szczeg6lnie wyraznie wi-
da¢ to w obszarze wysokich temperatur.

W obszarze niskich temperatur adiabaty suche i wilgotne sa prawie rownolegte, gdyz
w tym zakresie gradient wilgotnoadiabatyczny jest bliski gradientowi suchoadiabatyczne-
mu (% = 7). Krzywe stosunku zmieszania najbardziej strome sa jednoczesnie liniami tem-
peratury punktu rosy. Wartosci liczbowe stosunku zmieszania odpowiadaja stanowi nasy-
cenia.

Jezeli na powyzszy diagram naniesiemy uzyskane z pomiaréw aerologicznych warto-
$ci temperatury na roznych wysokosciach, to otrzymamy krzywa obserwowanego rozktadu
temperatur, tzw. krzywa stratyfikacji.

Zmiang temperatury poruszajacej Sie pionowo masy powietrza suchego przedstawia
adiabata sucha, a wilgotnego — adiabata wilgotna. Porownujac przebieg krzywej stratyfika-
cji z przebiegiem adiabat, uzyskujemy ocene stanu réwnowagi.
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Jezeli krzywa stratyfikacji na diagramie jest bardziej nachylona niz adiabata sucha,
wowczas jest stratyfikacja chwiejna (rownowaga chwiejna — linia 1), jezeli pokrywa si¢
z adiabata sucha — suchoobojetna, jezeli z wilgotna — wilgotnoobojetna. W przypadku, gdy
krzywa jest mniej nachylona od adiabaty suchej (¥< %) — jest rbwnowaga stata (linia 2).

Im wicksza jest powierzchnia zawarta pomigdzy krzywa stratyfikacji i adiabata przecho-
dzaca przez poczatkowy punkt krzywej stratyfikacji, tym wigksza jest energia chwiejnosci i tym
silniej jest rozwinigta konwekcja. Z diagramu mozna takze okresli¢ zmiany stanu w unoszacym
si¢ powietrzu, poziom kondensacji oraz uzyskac inne informacje przydatne przy prognozowaniu
pogody. Diagramy aerologiczne sa wigc powszechnie stosowane w synoptyce.

Temperatura nie jest wskaznikiem, na ktérego podstawie jednoznacznie potrafimy
oceni¢ stan cieplny powietrza, gdyz zmienia si¢ ona adiabatycznie ze zmianami cisnienia
przy ruchach pionowych.  Zeby poréwnaé stan cieplny powietrza znajdujacego sie na
réznych poziomach, nalezy okresli¢ temperatury, jakie miatoby to powietrze po sprowa-
dzeniu go suchoadiabatycznie do poziomu standardowego, czyli poziomu odpowiadajace-
mu cisnieniu 1000 mbar.

Temperature, jaka przyjmie element masy powietrza po sprowadzeniu go suchoadia-
batycznie do cisnienia 1000 mb nazywa si¢ temperatura potencjalna &:

0,286
0 =T[@J , (5.8)
p

gdzie: p- cisnienie [mbar].

Na diagramie kazda adiabata sucha jest linia statej temperatury potencjalnej 6 (niezmiennik
procesow suchoadiabatycznych). Jezeli unoszace si¢ powietrze stanie si¢ nasycone (), to
nastapi wzrost temperatury potencjalne;j.
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(Holec, Tymanski 1973)
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Temperatura potencjalna moze by¢ réwniez wskaznikiem stanu réwnowagi. Jej spadek ze
wzrostem wysokosci (rys. 5.5) oznacza réwnowage chwiejna (krzywe stratyfikacji bardziej
pochyte > %), a wzrost rbwnowage stata.

Porownujac wiasnosci cieplne mas powietrza zawierajacych pare wodna, nalezy
uwzgledni¢ ciepto utajone kondensacji. Wprowadza sie pomocnicze pojecia temperatury
ekwiwalentnej i ekwiwalentno-potencjalne;j.

Temperatura ekwiwalentna jest to temperatura, ktora przybratoby powietrze, gdyby
skondensowac zawarta w nim pare wodna przy statym cisnieniu, a wyzwolone ciepto zuzy¢
na ogrzanie powietrza.

Temperatura ekwiwalentno-potencjalna oznacza temperature, ktora przybratoby
powietrze, gdyby sprowadzi¢ je suchoadiabatycznie do cisnienia 1000 mb, a nastepnie
skondensowac pare, a ciepto zuzy¢ na podwyzszenie temperatury.



Rozdziat 6

Woda w atmosferze

6.1. Krazenie wody w przyrodzie

Krazenie wody nalezy do proceséw klimatotworczych i polega na ciagtej wymianie
wody pomiedzy hydrosfera i atmosfera. W procesie tym uczestnicza réwniez litosfera
i biosfera.

Obieg wilgoci sktada sie z parowania wody, przenoszenia pary — zwiazanego z rucha-
mi powietrza, kondensacji, opadu oraz odptywu wody z ladéw do oceandw. W ciagu roku
z powierzchni ziemi wyparowuije ok. 525 000 km?® wody, gtéwnie z mérz i oceanéw (86%).

Atmosfera zawiera niewielka ilo§¢ wody w poréwnaniu do ilosci ulegajacej wymianie
miedzy ladem i oceanami. Stanowi ona tylko okoto 0,001% $wiatowych zasobéw wody.
Srednia zawartos¢ pary wodnej w atmosferze, wyrazona w mm stupa wody (ok. 25 mm),
wystarcza jedynie na ok. 10 dni nasycenia opadow na catej kuli ziemskiej. Woda atmosfe-
ryczna podlega jednak bardzo czestej wymianie — co okoto 10 dni, czyli przecigtnie 40 razy
w ciagu roku co umozliwia zasilanie opadéw na Ziemi.

6.2. Parowanie i stan nasycenia atmosfery

Para wodna doptywa do atmosfery w wyniku parowania z powierzchni zbiornikdw,
z powierzchni gruntu oraz transpiracji roslin i oddychania organizméw zywych. W procesie
parowania poszczeg6lne czasteczki wody odrywaja sie od jej powierzchni i przechodza do
powietrza jako drobiny pary wodnej, gdzie rozprzestrzeniaja si¢ we wszystkich kierunkach.
Powierzchni¢ wody opuszczaja czasteczki, ktore kosztem energii kinetycznej ruchu ciepl-
nego pokonuja sity spéjnosci.

Proces parowania powoduje zmniejszenie sredniej energii kinetycznej ruchu cieplne-
go, co pociaga za soba spadek temperatury cieczy parujacej. Do wyparowania 1 g wody
niezbedna jest energia cieplna réwna ok. 2514 J (ok. 600 cal). Jest to tzw. ciepto utajone
parowania, ktére jest jakby zmagazynowane w parze wodnej. Zostaje ono oddane do oto-
czenia w tej samej ilosci w momencie kondensacji pary wodnej.

Rozprzestrzenianie sie czasteczek pary wodnej w atmosferze odbywa sie wskutek
ruchu wiasnego drobin (dyfuzja molekularna) oraz wskutek ruchu powietrza (dyfuzja tur-
bulentna). Jednoczesnie odbywa si¢ ruch przeciwny — niektore drobiny powracaja z po-
wrotem do wody.

W przypadku osiagniecia stanu rownowagi migdzy iloscia drobin przechodzacych
z powierzchni wody i gruntu do powietrza, a iloscia wody powracajacej, proces parowania
ustaje. Stan taki nazywamy stanem nasycenia, a pare wodna — para hasycona, powietrze
nasycone para — powietrzem nasyconym.
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Parowanie jest tym intensywniejsze, im wieksza jest r6znica miedzy preznoscia pary
nasyconej (E) dla temperatury powierzchni parujacej (t) a aktualna preznoscia pary (e)
w powietrzu nad ta powierzchnia.

Prezno$¢ (cisnienie) pary wodnej nasyconej jest funkcja temperatury i silnie rosnie
z jej wzrostem. Z definicji jest to takie cisnienie czastkowe, przy ktérym para moze istnie¢
w stanie rownowagi z woda w postaci ciektej.

Zaleznos$¢ cisnienia pary nasyconej od temperatury okresla réwnanie Clausiusa-
Clapeyrona, wyprowadzone z zasad termodynamiki, z ktérego — pomijajac zaleznos¢ L, od
temperatury — otrzymuje sie rownanie:

_Lv'Mv 7Lv.le
E = const. exp(?j lub E=const..e RT | (6.1)

gdzie: E — preznos¢ pary nasyconej w temperaturze T [Pa],
T — temperatura bezwzgledna [K],
L,— molowe ciepto parowania w temperaturze T [J - mol™],
M, — masa czasteczkowa pary (tu: wodnej M, = 18,0156 [g - mol™]),
R — uniwersalna stata gazowa (R = 8,314 [J - mol™ - K™]).
e — podstawa logarytmu naturalnego.

Wartos¢ statej jest wyznaczona doswiadczalnie.

Zaleznos¢ preznosci pary nasyconej od temperatury nad woda i nad lodem przedsta-
wiono narys. 6.1.
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Rys. 6.1. Preznos¢ pary nasyconej nad lodem i woda:
E — cisnienie pary wodnej, t — temperatura (Iribarne, Cho, 1988)

Z ksztattu krzywej (rys. 6.1) wynika bardzo szybki przyrost preznosci pary nasyconej E
wraz ze wzrostem temperatury powietrza. Zatem tylko ciepte warstwy troposfery moga
zawiera¢ duzo pary wodne;j.
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Prezno$¢ pary nasyconej nad woda mozna réwniez obliczy¢, stosujac empiryczny
wzér Magnusa:
7,447(T -273)

E=453.10 T-%3 (6.2)
gdzie: E - cisnienie pary wodnej nasyconej [mm Hg],
T — temperatura bezwzgledna [K].

Przyktadowe wartosci preznosci pary wodnej nasyconejoraz zawartosci pary wodnej w
g/m® (wilgotnosé bezwzgledna) zawiera tablica 6.1. SzczegGtowe wartosci preznosci pary
wodnej nasyconej w zaleznosci od temperatury przedstawiono w tablicy Z17 w zataczniku
1 na koncu skryptu.

Tablica 6.1

Para wodna w powietrzu (oprac. wiasne)

Temperatura [°C] -20 -10 -5 0 +5 +10 +15 +20 +30

preznosé nasycenia

E [mmHg] 094 | 2,15 | 3,16 | 4,58 | 6,54 9,21| 12,78 | 17,53 | 31,83

masa (wilgotnos¢é

3 1,07 | 236 | 3,41 | 486 | 6,81 9,42( 12,84 | 17,32 | 30,40
bezwzgledna) a [g/m’]

preznosé nasycenia

E[hPal 125 | 2,86 | 421 | 6,11 | 8,72 | 12,28 | 17,04 | 23,37 | 42,43

Ponizej temperatury 0°C para wodna moze kondensowac¢ do postaci wody (woda prze-
chtodzona) lub lodu. Jak wida¢ na rys. 6.1, preznos¢ pary wodnej nasyconej nad lodem jest
nizsza niz nad woda przechtodzona, w tej samej temperaturze. Ma to duze znaczenie w
procesie powstawania opadu.

Prezno$¢ nasycenia zalezy rowniez od ksztattu powierzchni parujacej: wzgledem pta-
skiej powierzchni jest mniejsza niz wzgledem powierzchni wypuktej, a wieksza niz nad
powierzchnia wklesta. Najwicksza preznosé pary nasyconej jest nad kropelkami o duzej
krzywiznie, czyli o matym promieniu. Wiaze sie to z napieciem powierzchniowym krope-
lek wody. Zalezno$¢ cisnienia E od ksztattu powierzchni wyraza wzér Kelvina:

M o const.
E, =E.exp| ————— [=E -ex , 6.3
' p[P'R'T'r] p( r j (63)

gdzie: M- masa czasteczkowa wody (18,0156),
P — gestosé wody (p = 1000 kg/m®),
R — uniwersalna stata gazowa (R = 8,3144 J - K* - mol™?),
T — temperatura bezwzgledna [K],
o — napiecie powierzchniowe (dlawody ¢ = 0,072 N - m™),
r — promien kropli [m],
E — preznos¢ nasycenia nad powierzchnia ptaska (swobodne zwierciadto wody),
E,— preznos¢ nasycenia nad powierzchnia o promieniu r.

Wzér ten mozna rowniez przedstawi¢ w postaci podanej przez Thomsona:
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E, C

In—t=—
r

, (6.4)

gdzie: C — wspéiczynnik zalezny od temperatury; dlat= 0°C — C = 0,52 - 10~ cm, dla t = 20°C
—-C=0,47-10" cm,
r — promien krzywizny [cm].

Oznacza to, ze mniejsza ilos¢ pary wodnej wystarcza do nasycenia powietrza bezposrednio
nad powierzchnia wklesta niz ptaska, wieksza natomiast nad wypukia i jest tym wieksza,
im wigksza jest krzywizna powierzchni, czyli im mniejszy jest promien (rys. 6.2).

E < E < E < E < E

G I

Rys. 6.2. Zaleznos¢ preznosci pary nasyconej od ksztattu powierzchni
(Kaczorowska, 1986)

Zaleznos$¢ ta praktycznie zanika dla kropelek o promieniu wiekszym od 0,001 mm. Do
nasycenia powietrza wzgledem mikroskopijnych kropelek wody (o promieniu rzedu 107
mm) konieczna jest ponad trzykrotna ilos¢ pary w stosunku do powietrza wzgledem po-
wierzchni plaskiej. Wynika stad, ze takie mate kropelki beda szybko wyparowywaty, gdyz
nie beda w stanie utrzymac sie w powietrzu nasyconym wzgledem ptaskiej powierzchni
wody.

Obecnos¢ soli w wodzie ma réwniez wptyw na prezno$¢ pary nasyconej. Dziatanie to
jest odwrotne do dziatania krzywizny — sole rozpuszczone w wodzie obnizaja preznosé
nasycenia. Na przykfad, nad woda oceaniczna (przecietna zasolenia 35%o) prezno$é nasy-
cenia jest 0 ok. 2% mniejsza od preznosci pary nad woda stodka. To obnizenie preznosci
wystepuje réwniez w atmosferze nad kropelkami wody, ktdre sa roztworami soli, w wyniku
istnienia rozpuszczonych jader kondensacji. Wptyw soli wyraza prawo Raoulta:

Eq=E-N,, (6.5)
gdzie: E, — preznosé pary nasyconej nad roztworem soli,
Nw — utamek molowy wody w roztworze,

E — preznos¢ pary nasyconej nad powierzchnig czystej wody.

Na wielkos¢ parowania ma réwniez wplyw ruch powietrza. W przypadku powietrza nieru-
chomego para wodna w warstwie przylegajacej do wody osiagataby szybko stan nasycenia,
co zahamowatoby proces parowania. Ruch powietrza przyczynia sie do szybszego rozprze-
strzeniania si¢ pary. Parowanie jest wiec tym intensywniejsze, im wigksza jest predkosé¢
wiatru.

Whplyw cisnienia atmosferycznego na szybkos¢ parowania jest praktycznie pomijalny.
Szybkos¢ parowania jest odwrotnie proporcjonalna do cisnienia atmosferycznego, ale ma to
znaczenie tylko wtedy, gdy poréwnujemy parowanie na réznych wysokosciach: na nizinach
i w gbrach, czyli dla r6znych cisnien.
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6.3. Wilgotnos¢ powietrza

Zawartos¢ pary wodnej w powietrzu, czyli wilgotnos¢ powietrza, okresla sie za pomo-
ca kilku wielkosci: preznosci pary wodnej (cisnienia), wilgotnosci wzglednej, wilgotnosci
bezwzglednej, wilgotnosci whasciwej, stosunku zmieszania i niedosytu wilgotnosci.

6.3.1. Wielkosci okreslajace wilgotno$¢ atmosfery

Preznos¢ pary wodnej (e)
Powietrze wilgotne jest mieszaning gazéw: powietrza suchego i pary wodnej. Zgodnie
z prawem Daltona cisnienie atmosferyczne jest suma cisnien czastkowych wywieranych
przez poszczegdllne gazy:
p=pste (6.6)
gdzie: p - cisnienie atmosferyczne,
ps— cisnienie powietrza suchego,
e — cisnienie pary wodnej (prgznosc).

Preznos¢ pary wodnej w powietrzu (e) jest cisnieniem czastkowym, wywieranym przez
pare wodna. Wyrazamy je w: milibarach [mb], Pa, mm Hg, hPa.

Wilgotnos¢ bezwzgledna (wy), (a)

Wilgotnosé bezwzgledna jest to zawartos¢ pary wodnej w gramach, zawarta w 1 m?
powietrza wilgotnego, czyli gestos¢ pary wodnej w powietrzu. Wyznacza sig ja z nastgpu-
jacych wzorow:

W, =a= 217% [g-m7], 6.7)
gdzie: e — aktualna preznos¢ pary wodnej [hPa],
T — temperatura bezwzgledna powietrza [K],

lub dla e w [hPa]

0,8e 3
a= , -m 6.8
Trot [g9-m™] (6.8)
oraz dlae w mm Hg
1,06e 3
a= , -m~], 6.9
Lot [g-m~] (6.9)

gdzie: a=1/273°C - wspbtczynnik rozszerzalnosci cieplnej gazow,
t — temperatura powietrza [°C].

Maksymalnej wilgotnosci bezwzglednej w danej temperaturze odpowiada okreslona prez-
nos¢ pary nasyconej. Liczbowo jej wartos¢ jest zblizona do wartosci preznosci pary wyra-
zonej w mm Hg (tabl. 6.2).
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Tablica 6.2
Gestos¢ powietrza suchego i wilgotnego przy cisnieniu normalnym
na 45° szerokosci geograficznej [kg - m=] (oprac. wiasne)
Temperatura powietrza [°C] -10° 0° 10° 20°
Gestos¢ powietrza suchego (ps) 1,342 1,293 1,247 1,205
Gestos¢ powietrza wilgotnego(p.) 1,341 1,290 1,241 1,194

Wilgotnos¢ wzgledna f

Wilgotnoscia wzgledna powietrza nazywa sie stosunek aktualnej preznosci pary wod-
nej w powietrzu do preznosci pary wodnej nasyconej w tej samej temperaturze. Wyrazamy
ja w procentach:

f =% 100% . (6.10)

Wilgotnos¢ wzgledna mozna réwniez zdefiniowa¢ jako stosunek aktualnej ilosci pary wod-
nej w powietrzu do takiej ilosci pary, ktéra by to powietrze nasycita w danej temperaturze.

Wilgotnos¢ wlasciwa g, s
Wilgotnoscia whasciwa powietrza nazywa sie stosunek masy pary wodnej zawartej
w danej objetosci powietrza do calej masy powietrza wilgotnego w tej samej objetosci.
Wyrazamy ja w gramach (lub kilogramach) na kg powietrza wilgotnego [g - kg™]:
622¢ e 1
s=q=————=622— [g-kg™]. 6.11
0= paree - 022, [0-ka] (6.11)
Stosunek zmieszania r
Stosunek zmieszania wyraza ile gramow pary wodnej przypada w powietrzu na 1 kg
powietrza suchego, czyli jest to stosunek masy pary wodnej do masy powietrza suchego w
tej samej objetosci.

r=622.—— [g-kg]. (6.12)
p—e

Stosunek zmieszania rozni sig tylko nieznacznie od wilgotnosci whasciwej, poniewaz prez-
nos¢ pary (e) jest wielokrotnie mniejsza od cisnienia atmosferycznego (p).

Niedosyt wilgotnosci powietrza d
Niedosyt wilgotnosci powietrza (d — deficyt nasycenia) w danej temperaturze jest to
roznica miedzy preznoscia pary nasyconej i preznoscia pary znajdujacej sie aktualnie w po-
wietrzu:
d=E-e [mm Hg] [hPa] . (6.13)

Niedosyt wilgotnosci wyznacza ilos¢ pary wodnej brakujacej do nasycenia powietrza
w danej temperaturze.

Temperatura punktu rosy t;
Temperatura punktu rosy oznacza temperaturg, do ktorej nalezy ochtodzi¢ powietrze,
przy statej preznosci pary wodnej, aby stala si¢ ona réwna preznosci pary nasyconej.
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W zakresie temperatur od —4°C do +12°C wazna jest liniowa zalezno$¢ preznosci pary
nasyconej od temperatury punktu rosy:

E=6,11+061-t [hPa], (6.14)

gdzie: t, — temperatura punktu rosy w stopniach Celsjusza,
E — preznoéé pary nasyconej.

6.3.2. Gestos¢ powietrza wilgotnego

Korzystajac z rdwnania gazu doskonatego mozna obliczy¢ cisnienie czastkowe pary
wodnej w powietrzu (preznosc¢ pary):
e=p,-R,‘ T, (6.15)
gdzie: e — preznos¢ pary wodnej,
Pu— 0gstosé pary wodnej (masa w jednostce objgtosci),
R,— stata gazowa pary wodnej,
T — temperatura bezwzgledna powietrza wilgotnego.

Stata gazowa dowolnego gazu mozna okresli¢ ze wzoru
R, =——, (6.16)

gdzie: Ry— stata gazowa dowolnego gazu,
R — uniwersalna stata gazowa,
My — masa czasteczkowa tego gazu.

Uwzgledniajac powyzsze i podstawiajac:
dla pary wodnej M, = 18,0156 g - mol™ = 0,0180156 kg - mol™,
dla powietrza suchego Ms= 28,967 g - mol™ = 0,028967 kg - mol™,
oraz R — stata gazowa powietrza suchego, otrzymuje sie:

Ms o or_ 28967

e=—"5. 5 .R,T= p,-R,-T=~16079-p, R, T, 6.17
Mv pV S 18,0156 pV S pV S ( )
stad:
py=0622 2 € [kg-m7 (6.17a)
=
lub Py =622 € [g-m. (6.17h)

-
Z powyzszego rownania wynika, ze gestos¢ pary wodnej wynosi 0,622 gestosci po-
wietrza suchego przy tej samej temperaturze i cisnieniu.

Gestos¢ powietrza wilgotnego mozna obliczy¢ znajac gestos¢ powietrza suchego
i pary wodnej. Stosujac prawo Daltona, w jednostce objgtosci mieszaniny mamy:

Pm =Pyt Ps (6.18)
oraz
p=pst+e,
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skad
pn=—Ps 06222 =P~ 06020 % - _P (1—0,3783} (6.19)
. . Ry-T Ry:T  Rg-T p
gdzie: p, - gestos¢ powietrza wilgotnego (mieszaniny powietrza suchego i pary wodnej),

Ps— 0gstosé powietrza suchego.

p — cisnienie powietrza wilgotnego,
ps— Cisnienie powietrza suchego,

e — cisnienie pary wodnej.

Z réwnania wynika, ze powietrze wilgotne, przy tym samym cisnieniu i temperaturze, jest
Izejsze od powietrza suchego. Na przyktad masa 1 m® powietrza suchego w temp. 20°C
wynosi 1,205 kg, a powietrza wilgotnego 1,194 kg, przy cisnieniu 1013 mb (tabl. 6.2).

6.3.3. Zmiany wilgotnosci powietrza

Zawartos¢ pary wodnej w powietrzu okresla sie za pomoca omdwionych wielkosci.
Niektore z nich mozna zmierzy¢ w prosty sposéb, inne obliczy¢ na podstawie znajomosci
preznosci pary, temperatury itp. W warstwie przyziemnej (0+2 m) wilgotnos¢ powietrza
ulega silnemu zréznicowaniu zarowno w kierunku poziomym, jak i pionowym. Cala para
wodna powstaje bowiem wiasnie w tej warstwie na powierzchni wody, gruntu lub roslin.

Wilgotnos¢ powietrza zalezy od intensywnosci parowania, temperatury powietrza oraz
od jego ruchow pionowych i poziomych. Podobnie jak te czynniki, podlega zatem zmianom
o charakterze dobowym i rocznym.

Przebieg zmian wilgotnosci najlepiej analizowa¢, postugujac sie wartosciami $redni-
mi, otrzymanymi na podstawie wieloletnich obserwacji. W poszczeg6lnych przypadkach
okresowo$¢ zmian moze by¢ bowiem zaktocona.

Rozmieszczenie pary wodnej na kuli ziemskiej podano w tablicy 6.3 oraz narys. 6.3.

Tablica 6.3
Rozktad geograficzny temperatury i pary wodnej na p6tkuli pétnocnej (Schmuck, 1969)
Szerokos$¢ geograficzna ¢ (péinocna)
Elementy

5° 15° 25° 35° 45° 55° 65°
t[°C] 255 25,4 21,9 15,3 8,7 1,2 -7,0
e[hPa] 255 22,9 18,4 13,1 9,3 6,5 4,1
%] 79 75 71 70 74 78 82

Prezno$¢ pary wodnej w atmosferze spada ze wzrostem szerokosci geograficznej z po-
wodu obnizenia temperatury, a wiec i spadku intensywnosci parowania.

Wilgotnos¢ wzgledna (f) osiaga natomiast najnizsze wartosci na szerokosci ¢ = ok. 35°,
a wiec w podzwrotnikowym pasie wysokiego cisnienia. Jest to strefa suchych, zstepujacych
pradéw powietrza. Od tej szerokosci wilgotnos¢ wzgledna wzrasta zaréwno ku réwnikowi,
jak i ku biegunom.
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Rys. 6.3. Rozmieszczenie pary wodnej w zaleznosci od szerokosci geograficznej:
a) preznos¢ pary, b) wilgotnos¢ wzgledna (Chromow, 1969)

W strefie rdwnikowej ze wzgledu na wysokie temperatury obserwujemy intensywne
parowanie, co daje zarébwno duze preznosci pary, jak i wysoka wilgotnos¢ wzgledna f.
W poblizu biegunéw parowanie jest niewielkie, jednak niskie temperatury powietrza spra-
wiaja, ze powietrze jest bliskie stanu nasycenia.

Dobowe zmiany wilgotnosci zwiazane sa ze zmianami temperatury i parowania. Do-
bowy przebieg zmian preznosci pary wodnej (nad ladem) zblizony jest do dobowego prze-
biegu temperatury — maksimum osiaga okoto godz. 14, a minimum przed wschodem ston-
ca. Natomiast zmiany wilgotnosci wzglednej maja przebieg odwrotny do zmian temperatu-
ry: przy spadku temperatury wilgotnos¢ wzgledna rosnie, przy wzroscie — spada. Dobowe
maksimum wilgotnosci wzglednej pokrywa sie w czasie z dobowym minimum temperatury
(rys. 6.4).

Roczne zmiany zawartosci pary wodnej w powietrzu maja przebieg réwnolegly do
rocznego biegu temperatury powietrza. Najwieksze wartosci preznosci pary wodnej
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w powietrzu obserwuje sie latem, najmniejsze — zima (rys. 6.5). Przebieg zmian wilgotno-
sci wzglednej weciagu roku jest odwrotny — najwieksze wartosci wzgledne wystepuja
w okresie zimy, najmniejsze — latem.
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Rys. 6.4. Schematyczny rozkiad temperatury t, preznosci pary wodnej e
i wilgotnosci wzglednej f w ciagu doby (oprac. wiasne)
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t - $rednia miesieczna temperatura powietrza [°C]
e - srednia miesieczna preznosc pary wodnej [hPa]
f - srednia miesieczna wilgotnos¢ wzgledna [%]

Rys. 6.5. Srednie roczne zmiany wilgotnosci powietrza: preznos¢ pary wodnej e
oraz wilgotnos¢ wzgledna f w Gdansku, w okresie 1951+1960 (oprac. wiasne)

W Polsce maksymalna srednia preznos¢ pary osiagana jest w lipcu i wynosi ok. 14+16
hPa, czyli 17 g pary wodnej w metrze szesciennym powietrza, przy wilgotnosci wzglednej
f = 70+75%, a minimalne cisnienie pary osiagane jest w styczniu, lutym i wynosi okoto 4+5
hPa (4 g - m™) przy wilgotnosci wzglednej f=80+85% (patrz tablica Z18 w zataczniku 1
na koncu skryptu).

Para wodna przedostaje sie do wyzszych warstw atmosfery w wyniku dyfuzji turbu-
lentnej, docierajac nawet (w bardzo matych ilosciach) do stratosfery. Preznos¢ pary wodnej
szybko maleje ze wzrostem wysokosci nad poziomem morza. Juz na wysokosci 2 km réw-
na jest potowie wartosci osiaganej na poziomie powierzchni Ziemi, a na wysokosci 5 km
wynosi tylko 1/10 tej wartosci.

Zawartos¢ pary wodnej na wyzszych poziomach atmosfery zalezy od zmian tempera-
tury z wysokoscia, cisnienia, stopnia rozwoju konwekcji i turbulentnego mieszania, a takze
od proceséw kondensacji i tworzenia sie chmur. Rozktad ten jest trudno opisa¢ teoretycz-
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nie, istnieja jednak liczne empiryczne formuty. Preznos¢ pary wodnej w powietrzu maleje
wraz z wysokoscia 4+5 razy szybciej niz cisnienie atmosferyczne, ze wzgledu na oddalanie
sie od zrodet pary wodnej oraz z powodu spadku temperatury wraz z wysokoscia (tablica
6.4). Spadek ten zachodzi szybciej nad obszarami nizinnymi niz nad gérskimi.

Tablica 6.4

Rozmieszczenie pary wodnej w atmosferze na réznych wysokosciach (oprac. wiasne)

Wysokos¢ [km] 0 2 4 6 10 20
Cisnienie p [hPa] 1010 800 680 480 260 55
Zawarto$é pary wodnej a[g -m™] 10,2 5,0 2,8 0,4 0,04 -

6.4. Kondensacja pary wodnej w atmosferze

Woda moze wystepowaé w trzech stanach skupienia: stanie statym (16d), ciektym
(woda) i stanie gazowym (para wodna). Przechodzenie z jednego stanu w drugi moze za-
chodzi¢ bezposrednio lub posrednio, poprzez nastgpujace procesy (tablica 6.5).

Tablica 6.5
Ciepto przemian fazowych wody (oprac. wiasne)
Stan poczatkowy Stan koncowy Proces Clep[t)JF.)rE;?any
l6d woda topnienie —340
l6d para wodna sublimacja -2834
woda para wodna parowanie -2560
para wodna woda kondensacja +2560
para wodna l6d resublimacja +2834
woda 16d zamarzanie +340

W procesach tych wydzielane jest (znak ,+") lub pobierane (znak ,—") utajone ciepto przemiany.

Kondensacja pary wodnej w atmosferze jest bezposrednia przyczyna powstawania
chmur i mgiet oraz r6znego rodzaju opadéw atmosferycznych. Zachodzi ona w wyniku
osiagniecia przez powietrze stanu nasycenia, spadku temperatury oraz wystepowania jader
kondensacji.

Stan nasycenia powietrza para wodna nie jest warunkiem dostatecznym do spowodo-
wania procesu kondensacji, w momencie jego wystapienia ustaje bowiem proces parowa-
nia. Aby nastapito przesycenie powietrza, ktdre zapoczatkuje kondensacjg, musi nastapic¢
spadek temperatury. Okazuje si¢ jednak, ze w powietrzu czystym, niezawierajacym zad-
nych zawiesin i jondw, kondensacja zaczyna si¢ dopiero wtedy, gdy wystapi wielokrotne
przesycenie, wigksze nawet od 8-krotnego (wilgotnos¢ wzgledna > 800%!).

W warunkach naturalnych czynnikiem umozliwiajacym i przyspieszajacym kondensa-
cj¢ sa tzw. jadra kondensacji. Jadra te moga by¢ higroskopijne i niehigroskopijne. Na silnie
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higroskopijnych czasteczkach soli kondensacja zaczyna sie nawet przy wilgotnosci
wzglednej rownej 80+90% wzgledem powierzchni plaskiej, a wiec ponizej stanu nasycenia.

Jadra higroskopijne, rozpuszczajac sie w przytaczonej wodzie, obnizaja preznosé pary
nasycenia (wzor Raoulta (6.5)) i chronia powstate kropelki przed wyparowaniem, co jest
szczeg6lnie wazne przy matych wymiarach powstajacych kropelek (duze krzywizny).
W miare zwiekszania $rednicy kropelki maleje wprawdzie stezenie roztworu, ale maleje
takze jej krzywizna, a wigc i preznos¢ nasycenia. Kropelka moze juz utrzymac si¢ w powie-
trzu o wilgotnosci ok. 100%.

Dla procesu kondensacji najwieksze znaczenie maja duze jadra kondensacji, bedace
czastkami rozpuszczalnych soli higroskopijnych. Trafiaja one do atmosfery przede wszyst-
kim podczas falowania morza. Na grzbietach fal morskich tworza sie pecherzyki wypetnio-
ne powietrzem (piana), ktére pekajac, rozpryskuja sie. Z jednego pecherzyka o srednicy 6
mm wytwarza si¢ okoto 1000 kropelek. Solne i inne higroskopijne jadra kondensacji trafia-
ja do atmosfery réwniez z powierzchni gruntu. Powstajace ta droga jadra kondensacji maja
rozmiary rzedu dziesiatych i setnych czesci mikrona. Czasem spotyka sie tez ,,olbrzymie”
jadra o promieniu przekraczajacym 1 mikron. Typowe jadra maja promien okoto 1 um.

Kondensacja odbywa si¢ réwniez na higroskopijnych czastkach statych i kropelkach
bedacych produktem spalania lub rozktadu organicznego, np. kwasu azotowego, siarkowe-
go. Najwiecej takich jader kondensacji jest nad osrodkami przemystowymi i obszarami
0 gestej zabudowie.

Osobna grupe jader kondensacji tworza w atmosferze jony gazowe, powstate z obojet-
nych elektrycznie czastek (sktadnikdéw powietrza) pod wptywem np. promieniowania sto-
necznego, kosmicznego i ciat promieniotwdrczych.

Kropelki o rozmiarach charakterystycznych dla chmur i mgiet powstaja przy wilgot-
nosci powietrza okoto 100%. W atmosferze, oprocz procesu kondensacji, zachodzi réwniez
proces zamarzania. Proces ten nie ma $cisle ustalonej temperatury. W temperaturach ujem-
nych, oprécz krysztatkow lodu moga wystepowac kropelki ciektej wody, tzw. wody prze-
chtodzonej, nawet do —42°C. Szybkie zamarzanie takich kropli powoduja tzw. jadra zama-
rzania: krysztatki lodu, ziarna piasku, popiotu itp., a takze krysztatki AgJ, PbJ lub zestalo-
nego CO; (tzw. suchy 18d), ktdre stosuje sie do wytwarzania sztucznego deszczu.

W atmosferze kondensacja pary wodnej zwiazana jest ze zmiana jednego z wspdtza-
leznych parametréw: objetosci powietrza, temperatury, cisnienia lub wilgotnosci.

Kondensacja zachodzi zatem, gdy:

1) temperatura powietrza spada do temperatury punktu rosy, lecz jego objgtos¢ pozostaje
stata;

2) objetos¢ powietrza wzrasta bez doptywu ciepta — energia zostaje zuzyta w procesie
adiabatycznym, co powoduje spadek temperatury do temperatury punktu rosy;

3) jezeli wystepuja potaczone zmiany temperatury i objgtosci, doprowadzajace powietrze
do punktu rosy (przesycenie);

4) wystepuje dodatkowe parowanie doprowadzajace wilgo¢ do powietrza.

Najczesciej kondensacja wystepuje w wyniku ochtodzenia kontaktowego, gdy np.
ciepte masy powietrza przeptywaja nad zimnymi ladami. Réwniez w bezchmurne zimne
noce silne wypromieniowanie powoduje szybkie wychtodzenie powierzchni terenu oraz
przylegajacej do niego warstwy powietrza. Ta osiaga punkt rosy — tworzy si¢ mgta, rosa
lub szron, w zaleznosci od ilosci wilgoci ulegajacej kondensacji, grubosci ochfadzanej
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warstwy powietrza oraz wartosci temperatury punktu rosy. Jezeli temperatura punktu rosy
tr <0 °C — wystepuje szron.

2
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Rys. 6.6. Efekt mieszania si¢ mas powietrza. Poziome mieszanie dwdch nienasyconych mas Ai B
tworzy przesycona mase C (linia ciagla — preznos¢ pary nasyconej) (oprac. wkasne)

Mieszanie si¢ powietrza w tej samej jego masie, lub dwoch réznych mas powietrza,
moze rowniez wywota¢ kondensacje. Na rys. 6.6 pokazano, jak dwie nienasycone masy
powietrza (A i B) po poziomym wymieszaniu tworza przesycona mase C, w ktorej wystapi
kondensacja, i w konsekwencji utworza si¢ chmury.

Pionowe mieszanie réznych warstw tej samej masy powietrza moze powodowac taki
sam efekt. Mgta, niskie chmury warstwowe wraz z mzawka, wystepuja czgsto na wybrze-
zach jako wynik albo pionowego mieszania, albo cieptej adwekcji nad chtodniejsza po-
wierzchnie.

Zwigkszony doptyw wilgoci do atmosfery w poblizu powierzchni ziemi w wyniku
parowania, wystepuje wtedy, gdy chtodne powietrze przeptywa nad ciepta powierzchnia
wody. Jest to np. gldwna przyczyna mgiet w regionach arktycznych.

Z wymienionych przyczyn kondensacji pary wodnej w atmosferze najbardziej efek-
tywny jest dynamiczny proces adiabatycznego ochfadzania zwiazany z pionowymi ruchami
wstepujacymi powietrza.

6.5. Chmury

Chmury sa widzialna oznaka wystapienia procesu kondensacji pary wodnej w atmos-
ferze. Stanowig zbiér mikroskopijnych kropelek wody (< 0,001 mm do 0,05 mm), krysztat-
kéw lodu lub tez kropelek wody i krysztatkéw lodu jednoczesnie. Czesto mowi sig takze,
ze chmury sa widomymi wskaznikami ruchdw pionowych w atmosferze.

Rozwdj chmur jest cisle zwiazany z przebiegiem r6znorodnych proceséw w atmosfe-
rze. Od charakteru tych procesow zalezy zewnetrzny wyglad chmur, wysokos¢ ich podsta-
wy oraz wymiar poziomy. Znajac geneze réznych rodzajéw chmur oraz majac umiejetnosé
ich rozrézniania mozna dokona¢ wiasciwej oceny zjawisk zachodzacych w atmosferze,
a tym samym prawidlowo przewidzie¢ ich dalszy przebieg.
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6.5.1. Klasyfikacja chmur

Chmury mozna podzieli¢ ze wzgledu na ich budowe, mechanizm tworzenia sie lub
wysokos¢ wystepowania i wyglad zewnetrzny. Z uwagi na budowe chmury dziela sie na:
— jednorodne — zbudowane albo tylko z kropelek wody, albo tylko z krysztatkéw lodu,
— niejednorodne — zbudowane z mieszaniny kropelek wody i krysztatkow lodu.

Biorac za podstawe podziatu chmur mechanizm ich powstawania, chmury dziela si¢ na:
— chmury konwekcyjne,
— chmury pochodzenia turbulencyjnego,
— chmury wslizgowe,
— chmury orograficzne.

Ze wzgledu na wysokos¢ wystepowania, chmury dzieli si¢ na:
— chmury niskie 0-2 km,
— chmury srednie  2-7 km,
— chmury wysokie 5-13 km
i 0 budowie pionowej.

Za podstawe klasyfikacji miedzynarodowej chmur przyjeto wyglad zewnetrzny
chmury — pewne charakterystyczne jej formy obserwowane na catej kuli ziemskiej. W ten
sposéb powstat podziat charakterystycznych postaci chmur na 10 odrebnych rodzajéw.
Podziat ten zawarty jest w ,,Miedzynarodowym atlasie chmur” — International Cloud Atlas,
opublikowanym w 1956 r. przez Swiatowa Organizacje Meteorologiczna (WMO).

Migdzynarodowe nazewnictwo chmur oparto na jezyku tacinskim — polskie nazwy
stanowia dostowne tlumaczenie tych terminéw. Miedzynarodowy podziat na 10 podstawo-
wych rodzajéw przedstawiono w tablicy 6.6 i na rys. 6.7.

Tablica 6.6
Podstawowa, migdzynarodowa klasyfikacja chmur (Migdzynarodowy atlas chmur, 1959)
) Rodzaj Wysoko$¢ w km
Rodzina -
chmur nazwa polska nazwa tacinska skrot dolha gorna
granica granica
pierzaste Cirrus Ci 4+10 13+ 16
Wysokie pierzasto-kiebiaste Cirrocumulus Cc 6+8 13+16
pierzasto-warstwowe Cirrostratus Cs 7+8 13+16
i Srednie kigbiaste Altocumulus Ac 25+5 5+6
Srednie
Srednie warstwowe Altostratus As 25+5 5+6
warstwowe-deszczowe Nimbostratus Ns 01+2 6+8
Niskie kiebiasto-warstwowe Stratocumulus Sc 02+25 2,5
niskie warstwowe Stratus St 0,05+ 0,6 1+25
O rozwoju kiebiaste Cumulus Cu 0,3+25 6+8
pionowym kiebiaste deszczowe Cumulonimbus Cb 0,6 +2 812
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Poszczeg6lne rodzaje sa jednorodne lub niejednorodne;
Ci, Cci Cs — jednorodne, ztozone z krysztatkdw lodowych,

Ac — jednorodne (kropelki albo krysztatki lodowe),

As, Ns — niejednorodne (kropelki + krysztatki),

Sc, St — jednorodne (kropelki, ze St czasem mzawka, gdy rozmiary kropel sa rdzne),
Cu — jednorodne (kropelki),

Cb — niejednorodne (kropelki + krysztatki).

Chmury jednorodne — z wyjatkiem przypadkow, gdy kropelki sa réznych rozmiaréw — na
096t nie daja opaddw, w przeciwienstwie do niejednorodnych.
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Rys. 6.7. Schemat podziatu chmur na rodzaje wedtug wysokosci i postaci
(na podstawie Barry’ego i in., 1990)

W zaleznosci od ksztattdw chmur i réznic w ich budowie wewnetrznej dokonano na-
stepnie podziatu wigkszosci rodzajéw chmur na gatunki i odmiany. Wyodrebniono 14 ga-
tunkow. Niektore z gatunkdéw wystepuja w réznych rodzajach chmur, ta sama chmura moze
wystepowac¢ w kilku odmianach. Opis i definicje gatunkéw i odmian wg ,,Atlasu chmur”
zawiera tablica Z19 w zataczniku 1.

6.5.2. Powstawanie chmur

Chmury sa wynikiem wystapienia procesu kondensacji w atmosferze. Powietrze za-
wierajace pare wodna musi ochtodzi¢ sie¢ do temperatury punktu rosy w obecnosci jader
kondensacji. Wyglad zewnetrzny i struktura chmury zaleza od sposobu, w jaki odbywa si¢
ochfadzanie powietrza, czyli od mechanizmu tworzenia sie chmur.

Ochtadzanie powietrza moze mie¢ charakter adiabatyczny lub nieadiabatyczny.
W praktyce granica jest trudna do ustalenia. W przypadku ochtadzania adiabatycznego
gtéwnymi czynnikami prowadzacymi do powstania chmur sa: konwekcja termiczna,
konwekcja dynamiczna oraz ruchy falowe powietrza.
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Ochtadzanie nieadiabatyczne jest natomiast nastepstwem wymiany ciepta pomiedzy
cieptym powietrzem a chtodnym poditozem lub chtodniejszym powietrzem. Procesami
prowadzacymi do ochtadzania i tworzenia si¢ chmur sa przewodnictwo i promieniowanie,
a takze mieszanie si¢ powietrza cieptego z chtodniejszym.

Pie¢ réznego rodzaju procesdéw tworzenia sie chmur przedstawiono pogladowo na rys.
6.8, zaznaczajac srednia wysokos¢ podstawy chmury. Schemat ten wyjasnia ponadto po-
dziat chmur na kiebiaste, warstwowe, i klebiasto-warstwowe.

a) b)
T &
& ~
1500-1800m ol
l Pz —— Pz Pc
gnisko 400-600m
__/ termiczne - SO

Rys. 6.8. Procesy tworzenia sie chmur kiebiastych (a) i (b), ktebiasto-warstwowych (c)
i warstwowych (d) i (e): Pc— powietrze cieplejsze, Pz — powietrze zimne (Szczecifiski, 1962)
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Chmury kiebiaste (rys. 6.8a, b) wystepuja w postaci oddzielnych kiebdw rozwijaja-
cych sie pionowo, niekiedy rozwijaja sie na wysokos$¢ kilku kilometréw. Chmury war-
stwowe (rys. 6.8e, d) rozprzestrzeniaja si¢ natomiast w ptaszczyznie poziomej w postaci
rozlegtych platéw, witokien, smug itp. Chmury kiebiasto-warstwowe (rys. 6.8c) wystepuja
w postaci fawic, ktebow, watéw utozonych promieniscie lub réwnolegle.

Podstawowe warunki powstawania wymienionych rodzajéw chmur opisano ponizej.

Chmury kiebiaste

Chmury o budowie pionowej rodzaju Cu i Cb sa chmurami konwekcyjnymi.

Konwekcja termiczna ma charakter oddzielnych praddw wznoszacych i stabszych
zstepujacych. Powstaje wskutek nagrzewania si¢ powietrza od podioza. Warunkiem jej
rozwoju jest rownowaga chwiejna atmosfery.

Unoszace si¢ powietrze na pewnej wysokosci osiaga poziom kondensacji. Odpowia-
da on potozeniu podstawy chmur. Jego wysokos¢ mozna wyznaczy¢ ze wzoru Ferrela:

Hq =122 (t-t;) [m], (6.20)
gdzie: t, — temperatura punktu rosy,
t — temperatura powietrza przy podtozu.
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Rys. 6.9. Inwersja ,,gasi” prady wstepujace. Chmura Cumulonimbus rozptywa si¢ pod inwersja
(Schmidt, 1972)

Powyzej tego poziomu powstaje chmura Cu, ktéra moze przeksztalci¢ sie w Cb.

Gdy rownowaga chwiejna utrzymuje si¢ do znacznych wysokosci, nastgpuje silny rozwoj
pionowy chmur konwekcyjnych. Powyzej poziomu, przez ktéry przechodzi izoterma —12°C
w chmurze pojawiaja sie krysztatki lodu. Wierzchotki chmury przyjmuja strukture wiékni-
sta i czesto ksztalt przypominajacy kowadto. Chmura Cu przeksztatca si¢ w Cb (Cumulo-
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nimbus). Chmurom typu Cb towarzyszy¢ moze opad czesto bardzo intensywny (ulewy)
oraz burze i grad.

Warstwy inwersyjne lub warstwy o zmniejszonym pionowym gradiencie temperatury
stanowia czynnik hamujacy ruchy pionowe. Ponizej warstwy inwersyjnej wierzchotki
chmur sa ptaskie (rys. 6.9).

[km]
N
s I\
g N
S , <\\ ez 20
[IRIRII

-30 -20 -10 0 10 20 30 [°C)
temperatura

Rys. 6.10. Prady konwekcyjne przebijaja inwersje (Schmidt, 1972)

Gdy inwersyjna warstwa hamujaca potozona jest nisko, tworza si¢ ptaskie chmury Cu
humilis, tzn. chmury pieknej pogody. Chmury Cu i Cb — tworza sie rowniez w nastepstwie
konwekcji dynamicznej powstajacej w wyniku uksztattowania terenu, lub gdy wymuszany
jest pionowy ruch powietrza cieptego na froncie chtodnym.

Chmury pierzaste i warstwowe

Jezeli ochladzanie adiabatyczne wiaze si¢ z wielkoskalowym ruchem wstgpujacym
powietrza, powstaja chmury Ci, Cs, As i Ns. Tego rodzaju ruchy wystepuja na obszarze
nizéw barycznych i towarzyszacych im frontéw. Predkos¢ pradéw pionowych w tym wy-
padku jest niewielka, natomiast charakteryzuje je duza rozciagtos¢ pozioma rzedu kilkuset
kilometréw. Powstajace z utworzonych chmur As i Ns opady moga trwa¢ do kilkudziesie-
ciu godzin.

Chmury Cc, Ac i Sc powstaja natomiast przy istnieniu w swobodnej atmosferze
warstw inwersyjnych. Ponizej warstwy inwersyjnej para wodna osiaga stan bliski nasyce-
nia. Pod wptywem réznicy w kierunku i wartosciach predkosci wiatru ponizej i powyzej
warstwy inwersyjnej tworza sie falowe ruchy powietrza (rys. 6.8c). Chmury te moga sie
réwniez tworzy¢ wskutek rozpadu Cu i Cb oraz przeksztatcenia Cs, As i St pod wptywem
konwekcji termicznej lub ruchdw falowych w warstwach inwersyjnych.
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Chmury warstwowe

Czynnikiem warunkujacym powstawanie chmur warstwowych St jest obecnos¢ inwer-
sji w dolnej warstwie troposfery oraz procesy powodujace zwigkszenie wilgotnosci powie-
trza pod ta warstwa. Do powstania chmur St i Sc prowadza procesy:

— ochfadzania najnizszych warstw atmosfery przez przewodnictwo i promieniowanie,
przy naptywie stosunkowo cieptego i wilgotnego powietrza nad chtodne podtoze,

— ochfadzania w wyniku turbulencyjnego mieszania si¢ powietrza cieptego z chtodnym,

— wypromieniowania ciepta z zapylonego i wilgotnego powietrza w warstwie podinwer-
syjnej.

Istotnym czynnikiem sprzyjajacym powstawaniu chmur warstwowych St jest miesza-
nie turbulencyjne powietrza w poblizu powierzchni Ziemi. Nastepuje wéwczas wyrownanie
wilgotnosci i powstanie temperatury punktu rosy w catej warstwie mieszania. Chmury
warstwowe St powstaja takze czesto z powolnego unoszenia si¢ mgiet. Czynnikiem sprzy-
jajacym powstawaniu chmur St i Sc jest rownowaga stata atmosfery.

Chmury orograficzne

W poblizu grzbietow gorskich lub pojedynczych wzniesien tworza si¢ chmury orogra-
ficzne. Powstaja one w wyniku adiabatycznego ochtadzania sie powietrza podczas wymu-
szonego jego ruchu nad przeszkoda. W tych warunkach moga tworzy¢ sie chmury réznych
rodzajow. Najczesciej powstaja chmury rodzaju Ac, Sc, Cu. Ich cecha charakterystyczna
jest utrzymywanie sie chmur w poblizu wierzchotka wzniesienia, nawet przy bardzo silnym
wietrze. Stacjonarnos¢ chmur wynika ze stalego adiabatycznego wychtadzania sie powie-
trza w pradzie wstepujacym po stronie nawietrznej i ogrzewania sie adiabatycznego w pra-
dzie zstepujacym po stronie zawietrznej. Po stronie nawietrznej zachodzi staty proces kon-
densacji, natomiast po stronie zawietrznej — proces parowania. Istniejaca chmura jest wiec
tylko widoczng oznaka trwajacych nieprzerwanie fazowych przemian wody.

Przy optywie wzniesien przez prady powietrza moga powstawa¢ w atmosferze wymu-
szone fale stojace (tzw. fala gorska). Przy dostatecznej wilgotnosci powietrza na grzbietach
fal tworza sie chmury orograficzne. Czesto tworzy sie jedna chmura po stronie nawietrznej
i kilka chmur w réwnych odstepach kilku kilometréw po stronie zawietrznej.

Ac lent
pllp-aciay Ac lent
ST AT

Rys. 6.11. Schemat powstawania fali gorskiej (Schmidt, 1972)
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Bardzo charakterystyczne sa chmury falowe $rednie kiebiaste — Altocumulus lenticularis
(Ac lent), tzw. soczewki, nazywane falami stojacymi (rys. 6.11). Z wystepowaniem fali
gorskiej zwiazane sa takze chmury rotorowe, pojawiajace sie pod szczytami fal. Cechuje je
bardzo silna turbulencja, wygladem przypominaja poszarpany Cumulus, i stanowia przejaw
wiréw o osi poziomej. W wirach tych prady wznoszace wystepuja od strony goér, a opadaja-
ce po stronie przeciwnej. Predkosé¢ tych praddw jest duza, dochodzi do 15-20 m/s. Fala
gorska jest wykorzystywana przez szybownikéw.

Niezaleznie od przedstawionych podziatéw, w sposéb najbardziej ogélny chmury
mozna podzieli¢ na wewnatrzmasowe i frontalne.

Chmury wewnatrzmasowe sa zwiazane z okreslona pod wzgledem stanu fizycznego
masa powietrza. Chmury o budowie pionowej, klebiaste Cu i Cb sa typowe dla masy po-
wietrza o rownowadze chwiejnej. Powstaja, gdy powietrze stosunkowo chtodne naptywa
nad cieplejsze podtoze. Natomiast chmury warstwowe St, Sc powstaja w powietrzu o row-
nowadze statej.

Chmury frontalne sa z kolei zwiazane z warstwami granicznymi mas powietrza o roz-
nych wiasciwosciach (frontami). W wyniku zachodzacych tam procesow moga powstaé
rézne rodzaje i odmiany chmur Cu, Cb, Ci, Cs, As, Ns. Problem ten bedzie oméwiony jesz-
cze w rozdziale 10.

6.5.3. Struktura chmury

Chmury moga by¢ zbudowane z kropelek wody, z krysztatkdw lodu lub z mieszaniny
kropel i krysztatkéw lodu. Znajomo$é¢ struktury chmur, a takze znajomos¢, ile wody
w sobie zawiera chmura pozwala przewidzie¢ wystapienie i wielko$¢ opadu, a takze jest
wazna w zagadnieniach zwiazanych ze sztucznym wywotaniem opadu i rozprzestrzenie-
niem si¢ chmur i mgiet.

Chmury zbudowane tylko z kropelek wody dzieli si¢ na dwie grupy:

1) chmury ciepte, gdy temperatura jest wyzsza niz 0°C,
2) chmury przechtodzone, gdy temperatura jest nizsza od 0°C.

Badania wykazaty, ze w temperaturze —8°C potowa chmur zbudowana jest z krysztal-
kéw lodu, a potowa z kropelek wody przechtodzonej. W temperaturze —20°C tylko 10%
chmur jest przechtodzonych. Chmury o strukturze mieszanej wystepuja w temperaturze
wyzszej od —18°C, a o budowie krystalicznej przewazaja od temperatury ponizej —15°C.

Chmury wodne tworza si¢ latem w dolnych warstwach troposfery, mieszane — w sred-
nich, a lodowe w gérnych strefach. W zimie, przy niskich temperaturach, chmury mieszane
i lodowe powstaja w poblizu powierzchni Ziemi. Przechtodzone kropelki wody moga sie
utrzymywac w postaci wodnej do temperatury —20°C.

Krople wody lub krysztatki lodu w chmurze przemieszczaja Si¢ w powietrzu pionowo
w dot pod wptywem sity grawitacji, w gére pod wptywem pradéw wznoszacych, a takze
poziomo pod wptywem wiatru. W czasie przemieszczania sie rozmiary kropel wody moga
ulega¢ zmianie — zwigksza¢ si¢ lub zmniejsza¢. Zmniejszanie zachodzi przez wyparowanie
albo przez zderzanie sie z innymi kroplami i przez rozbryzg. Czas wyparowania zalezy od
wielkosci kropelek — drobne wyparowuja bardzo szybko.

Rozmieszczenie kropelek w chmurze w zaleznosci od ich rozmiaréw jest bardzo zrdz-
nicowane i wykazuje duza zmienno$¢ wraz ze wzrostem wysokosci. Segregacja kropli jest
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zwiazana z obecnoscia pradéw pionowych. Poczatkowo, w wyniku kondensacji powstaja
bardzo drobniutkie kropelki unoszone tatwo do goéry wraz ze wznoszacym si¢ powietrzem.
W czasie tej wedréwki moga faczy¢ sie ze soba i tworzy¢ jedna wieksza krople. Zlewanie
sie tych kropelek moze by¢ uwarunkowane przede wszystkim istniejaca w chmurach turbu-
lencja — jest to koagulacja turbulentna.

Gdy kropla spada i wychwytuje mniejsze krople, aczac si¢ z nimi, zachodzi koagula-
cja grawitacyjna. Kropla nie rosnie jednak nieograniczenie. Przy promieniu okoto 2,6 mm
(Srednica do 5,5 mm) sity zwiazane z oporem powietrza rozrywaja krople na kilka mniej-
szych, ktore sa zwykle wieksze od typowych kropel chmury. Spadaja wigc szybciej, zwiek-
szaja ponownie swoje wymiary w wyniku koagulacji itd. Proces ten moze powtarza¢ sie
wielokrotnie, zanim kropla wypadnie z chmur.

Krysztatki lodu tworza sig, gdy do chmury przechtodzonej dostana si¢ jadra zamarza-
nia. Powstawanie krysztatkow lodu jest jednym z najpiekniejszych zjawisk w atmosferze.
Krysztat lodu ma zasadniczo ksztatt szesciokata, przy czym mozliwa jest nieskonczona
liczba odmian (takze szescioboczne graniastostupy — stupy lub igty lodowe) — rys. 6.12.

Zawartos¢ wody w chmurach definiuje sie jako wodnos¢ chmury. Okresla ona ilo$é¢
wody w postaci kropel lub krysztatkéw lodu, zawartej w 1 m® chmury.

Wodnos¢ chmur zbudowanych z kropel lub krysztatkéw lodu wynosi przecietnie
1 g/m®, w chmurach St i Sc przecietnie 0,38 g/m®, natomiast wodnosé ciezkich chmur bu-
rzowych moze osiaga¢ nawet 10 g/m>. Wodnos¢ mgiet wynosi od 0,01 do 0,4 g/m®.

Dolna granice kazdej chmury nazywa si¢ wysokoscia podstawy chmury, natomiast
granice gorna chmury — wierzchotkiem, gdy dotyczy chmur o budowie pionowej, lub wy-
sokoscia gérnej granicy, jezeli jest to chmura warstwowa lub kiebiasto-warstwowa.
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Rys. 6.12. Réznorodne formy krysztatkéw lodowych w 12-18-krotnym powiekszeniu
(S. Kostin, 1956)

Czasem chmury kiebiaste (Cu) lub warstwowe (St) przybieraja wyglad poszarpany,
porozrywany. Nadaje sie im woéwczas nazwe fractus — np. Cumulus fractus (Cu-fr). Zdarza
sig, ze z podstawy chmury, zwlaszcza kiebiasto-deszczowej (Ch) zwisaja charakterystycz-
ne, mniej lub bardziej rozwiniete — grona, wyrostki. Nazwe chmury uzupetnia sie wéwczas
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facinskim stowem mamma, np. Cumulonimbus mamma (Ch-mam). Czasem u dotu chmur —
najczesciej Altocumulus, Altostratus lub Cumulonimbus moga wystepowac¢ smugi deszczu,
ktore wyparowujac w atmosferze nie zawsze dochodza do powierzchni Ziemi. Smugi te
nazywane sa virga.

6.5.4. Krotki opis wygladu gtéwnych rodzajéw chmur

Cirrus (Ci). Chmury w ksztatcie biatych, delikatnych wiokien, nitek, tawic lub wa-
skich pasm o jedwabistym wygladzie. Niekiedy maja charakterystyczne zagiecie do géry
w ksztatcie haczykdéw. Wystepuja tez w tawicach tak gestych, ze wydaja sie szarawe, moga
przestania¢ Stonce, a nawet zastoni¢ je zupetnie. Czasami ich cztony sg utozone w szerokie,
réwnolegte pasma zbiezne ku widnokregowi. Rzadziej chmury Cirrus sa w ksztatcie ma-
tych, zaokraglonych ktaczkéw mniej lub bardziej rozrzuconych, lub w postaci zaokraglo-
nych wiezyczek o wspélnej podstawie.

Na chmurach Cirrus mozna obserwowaé zjawisko halo. Sa zbudowane wytacznie
z krysztatkdw lodu.

Cirrocumulus (Cc). Cienka biata fawica, ptaty lub warstwa chmur, ztozona z matych
cztondw potaczonych ze soba lub oddzielonych, w ksztatcie ziaren, zmarszczek itp. Platy
chmur wykazuja jeden lub dwa kierunki sfalowania. Chmury Cirrocumulus sa zawsze na
tyle przejrzyste, ze umozliwiaja okreslenie potozenia Stonca i Ksigzyca. Wystegpuje na nich
zjawisko wiencow lub iryzacji. Chmury Cc sktadaja si¢ przede wszystkim z krysztatkow
lodu; moga tez wystepowac krople przechtodzonej wody.

Cirrostratus (Cs). Przejrzysta biatawa zastona z chmur o wioknistym lub gtadkim
wygladzie, pokrywajaca niebo catkowicie lub czesciowo, moze by¢ prazkowana lub przy-
biera¢ wyglad mglisty. Brzeg chmury jest niekiedy ostro zarysowany, lecz czesciej zakon-
czony chmurami Cirrus na ksztatt fredzli. Chmury Cirrostratus zwykle powoduja zjawisko
halo, ktére w przypadku bardzo cienkich chmur jest jedyna oznaka ich obecnosci. Zbudo-
wane sa gtownie z krysztatkow lodu.

Altocumulus (Ac). Biata lub szara warstwa albo tawica chmur, ztozona z rozlegtych
ptatow, wydtuzonych réwnoleglych walcow itp., ktére moga by¢ rozdzielone pasmami
czystego nieba. Paty chmur Ac sa czesto obserwowane rdwnoczesnie na dwéch lub wiecej
poziomach. Wystepuja réwniez w postaci fawic, majacych ksztakt soczewki lub migdatu
czesto bardzo wydtuzonych, o wyraznych zarysach. Czasami Altocumulus ma wyglad sze-
regu wiezyczek wyrastajacych ze wspdlnej podstawy. Stopien przenikania $wiatta przez te
chmury jest bardzo rozny. Czesto obserwuje sie wience lub iryzacje. Krysztatki lodu, ktére
padaja z tych chmur, moga wywotywaé zjawiska halo w postaci stonc pobocznych lub
stupow $wietlnych. Chmury Altocumulus sa zbudowane prawie wykacznie z kropelek wody.

Altostratus (As). Plat lub warstwa chmur szarawych lub niebieskawych o wygladzie
prazkowanym, wioknistym lub jednolitym, pokrywajaca niebo catkowicie lub czesciowo;
miejscami warstwa ta jest tak cienka, ze Stonce jest widoczne, jak przez matowe szkio.
Charakteryzuje je czesto duza rozciagtos¢ pozioma (do kilkuset kilometréw) i pionowa (do
kilku kilometrow). Moga skfada¢ sie z dwdch lub wiecej warstw utozonych na réznych
poziomach, niekiedy potaczonych ze soba.

Altostratus daje opady, ktére mozna obserwowaé w postaci smugi ponizej jej podsta-
wy (virga), wskutek czego dolna powierzchnia chmury moze przybra¢ wyglad postrzepio-
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ny. Gdy opady siegaja powierzchni Ziemi, maja one zwykle charakter ciagly i wystepuja
w postaci deszczu, $niegu lub ziaren lodowych. Chmura Altostratus nie powoduje zjawisk
halo. Skiada si¢ z kropelek wody, krysztatkéw lodu i ptatkéw $niegu.

Nimbostratus (Nb). Szara warstwa chmur, czesto ciemna, 0o wygladzie rozmytym
wskutek ciagtego deszczu lub $niegu, w wiekszosci przypadkow dochodzacego do Ziemi.
Dolna powierzchnia chmury Nimbostratus jest czesto catkowicie lub czesciowo zastonieta
przez niskie, postrzepione chmury, ktdre szybko zmieniaja ksztalty; poczatkowo sa ztozone
z oddzielnych jednostek, potem moga taczy¢ si¢ ze soba i z chmura Nimbostratus. Jest ona
tak gruba, ze catkowicie przestania Stonce. Chmury Nimbostratus sktadaja sie z kropelek
wody (niekiedy przechtodzonej) oraz krysztatkéw lodu i ptatkow $niegu.

Stratocumulus (Sc). Szara lub biatawa fawica, warstwa chmur majaca prawie zawsze
ciemne czesci, ztozona z zaokraglonych bryt, walcow itp., potaczonych ze soba lub oddzie-
lonych i niemajacych wioknistego wygladu. Wielkos¢ i grubos¢ chmur zmienia sie w sze-
rokich granicach. Czasami maja posta¢c walcéw, oddzielonych pasmami czystego nieba.
Moze z nich pada¢ opad o stabym natezeniu w postaci deszczu, sniegu lub krup $nieznych.
Przy wyjatkowo niskich temperaturach moga da¢ obfite virga z krysztatkéw lodu; wdwczas
obserwuje si¢ halo. Gdy chmura jest cienka, wystepuje niekiedy wieniec lub iryzacja.

Stratus (St). Zwykle szara warstwa chmur o dobrze zaznaczonej dolnej powierzchni,
ktéra moze by¢ sfalowana lub tez wystepuje w postaci strzepow szybko zmieniajacych
ksztatt i jasnos¢, lub postrzgpionych tawic. Wystepuje najczesciej jako mglista, szara i pra-
wie jednostajna warstwa, majaca tak niska podstawe, ze zastania wierzchotki wzgorz i wy-
sokich budowli.

Chmura Stratus moze takze by¢ tak cienka, ze zarysy Stonca i Ksiezyca sa przez nia
dobrze widoczne. Innym razem przybiera grozny, ciemny wyglad. Jezeli jest bardzo cienka,
powoduje powstawanie wienca, a w wyjatkowo niskich temperaturach — zjawiska halo.
Chmura ta moze da¢ opad mzawki, stupkow lodowych i $niegu ziarnistego. Jest zwykle
ztozona z matych kropelek wody, a przy niskich temperaturach moze sktada¢ si¢ z matych
czasteczek lodu.

Cumulus (Cu). Oddzielne, na ogot geste chmury o ostrych zarysach, rozwijajace sie
w kierunku pionowym, w ksztalcie pagorkdw, koput wiez, ktérych gérna, poczatkujaca
cze$¢ przypomina czesto kalafior. Chmury Cumulus moga wystepowa¢ jednoczesnie w rdz-
nych stadiach pionowego rozwoju, a wiec moga mie¢ rdwniez mata rozciagtos¢ pionowa
i wygladac jak sptaszczone. Niekiedy maja bardzo postrzepione brzegi, przy czym ich zary-
sy ulegaja szybkim zmianom. Chmury o umiarkowanym pionowym rozwoju ustawiaja Sie
niekiedy w szeregi prawie rownolegte do kierunku wiatru. Chmury o duzej pionowej roz-
ciaglosci moga da¢ opad. W strefie miedzyzwrotnikowej czesto daja ulewy. Oswietlane
przez Stonce partie chmur Cumulus sa przewaznie I$niaco biate. Podstawa ich jest stosun-
kowo ciemna i prawie pozioma.

Chmury Cumulus sktadaja sie gtéwnie z kropelek wody; krysztatki lodu moga sie two-
rzy¢ w tych czesciach chmur, w ktérych temperatura jest duzo nizsza od zera.

Cumulonimbus (Cb). Potezna chmura o duzej rozciagtosci pionowej w ksztalcie gory
lub wielkich wiez. Przynajmniej czes¢ jej wierzchotka jest zazwyczaj gtadka, wioknista lub
prazkowana i prawie sptaszczona. Czgs¢ ta rozposciera si¢ w ksztatcie kowadta lub rozle-
gtego pidropusza. Ponizej podstawy, czesto ciemnej, niejednokrotnie wystepuja niskie,
postrzepione chmury potaczone z podstawa lub oddzielone od niej.
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Chmury Cumulonimbus moga wystepowac¢ jako odosobnione lub w postaci dtugiego
szeregu potaczonych chmur, przypominajacego rozlegta $ciane. Gorna czes¢ chmury jest
niekiedy potaczona z chmurami Altostratus i Nimbostratus. U dotu moga wystepowac zwi-
sajace wypuktosci (mamma) i smugi opadéw deszczu (virga). Z chmurami Cumulonimbus
sa zwiazane silne, przelotne opady deszczu, $niegu lub gradu, grzmoty i btyskawice. Towa-
rzysza im czesto szkwaly. Sk¥adaja si¢ z kropelek wody i, zwkaszcza w gérnej czesci,
z krysztatkdw lodu. Zawieraja tez duze krople deszczu, czesto phatki $niegu, krupy $niezne,
ziarna lodowe lub grad. Krople wody i deszczu moga by¢ silnie przechtodzone.

W zataczniku 2, na koncu skryptu, zamieszczono zdjecia niektorych rodzajéw chmur.

6.5.5. Zachmurzenie

Zachmurzenie jest to wielkos¢ pokrycia nieba przez chmury. Ocenia si¢ je zwykle
wizualnie, stosujac skale 11 (0+10) lub 9-stopniowa (0+8). Stopien 0 oznacza niebo bez-
chmurne, kolejne stopnie okreslaja czes¢ nieba pokryta chmurami. Stopien 8 lub 10 ozna-
Cza, ze calte niebo jest zachmurzone.

W celu uzupetnienia petnej charakterystyki zachmurzenia okresla sie dodatkowo ro-
dzaj chmur, kierunek i predkos¢ ich ruchu oraz wysokosé¢ podstawy chmur.

Przebieg dobowy zachmurzenia jest trudno uchwytny ze wzgledu na réznorodnosé
procesdéw chmurotwérczych.

Chmury konwekcyjne, zwiazane z réwnowaga chwiejna i pradami wstepujacymi,
najintensywniej rozwijaja sie nad ladami w pétroczu letnim w godzinach popotudniowych,
w gorach okoto potudnia, natomiast nad oceanami utrzymuja sie cata dobe.

Chmury falowe masowo wystepuja noca i rankiem. Chmury frontowe natomiast
w ogole nie maja wyraznego biegu dobowego. Naptywaja lub tworza sie, gdy wystepuje
sprzyjajacy uktad baryczny.

Srednie roczne zachmurzenie na kuli ziemskiej ocenia si¢ na 5,4 stopnia, w tym nad
ladami 4,9, a nad oceanami — 5,8. W Polsce $rednie zachmurzenie wynosi 6,4 (w skali od
0+10).

Roczny przebieg zachmurzenia jest bardzo ztozony. Daje sie wyrdzni¢ dwa gtdwne
typy: klimaty morskie o matej amplitudzie temperatury, w ktérych maksimum zachmurze-
nia przypada na przetom jesieni i zimy, a minimum wiosna, oraz klimaty ladowe, w kt6-
rych maksimum wystepuje latem, a minimalne zachmurzenie zima. Obserwuje sie jednak
duze odstepstwa od tej reguty wywotane dziatalnoscia cyklonalna.

Rozktad sredniego rocznego zachmurzenia na Ziemi wykazuje pewna strefowosc¢,
zaklécona obecnoscia ladéw i kierunkami przewazajacych wiatréw (tablica 6.7). Obserwo-
wane skrajne wartosci zachmurzenia $redniego rocznego wynosza: najwyzsze N > 8,5 —
ocean u wybrzezy Antarktydy i Arktyki, najnizsze — na pustyniach Sahara N < 1,0, Azja
Srodkowa < 1,5.

Czesto wyroznia sie takze tzw. dni pogodne N < 2 i dni pochmurne N > 8, oraz chmur-
ne 2 < N < 8. W obszarach pustynnych, np. Libia, srednia liczba dni pogodnych siega 290,
a np. w Szkocji liczba dni pochmurnych wynosi az 247! W Polsce $rednio mamy 30+60 dni
pogodnych i 130+160 dni pochmurnych.
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Tablica 6.7
Rozkfad $redniego rocznego zachmurzenia na Ziemi w skali 0+10 (Kaczorowska, 1986)

Szeroko$ci geograficzne Sredni st0p|eFAzachmurzen|a Uwarunkowanie
przyrownikowe i zwrotnikowe 50+6.0 strefa zbieznosci pasatow,
0+20°NiS e silne prady wstepujace

. aro N lad 1,0+3,0 obszary wyzéw podzwrotniko-
podzwrotnikowe 25+35° N i S oceany 4,0+4,5 wych, prady zstepujace
umiarkowane 35+60° N lad 4,0:6,0 silna dziatalno$¢ cyklonalna
oceany 5,0+6,5

wysokie 60+90° N, lad >6,0 . . x
swlaszcza 60+70° oceany >7.0 silna dziatalnos¢ cyklonalna

6.6. Powstawanie i klasyfikacja mgiet

Mgta jest to zawiesina mikroskopijnych kropelek wody w powietrzu, zmniejszajaca
widzialnos¢ ponizej 1000 m. Promien kropli we mgle wynosi od r = 1 um do 50 um. Prze-
cietnie w temperaturze dodatniej r = 7+15 um, w ujemnej r = 2+5 pum. Srednio, na 1 cm®
przypada 100 kropelek, a w gestej mgle nawet do 600.

Z iloscia kropli w 1 cm® zwiazana jest widzialnos¢; stad klasyfikuje sic mgty ze
wzgledu na ograniczenie pola widzenia. Stosuje sie skale miedzynarodowa, wedtug ktorej:
1) mgta bardzo gesta  gdy widzialnos¢ mniejsza niz 50 m,

2) mgla gesta widzialno$¢ 50+200 m,
3) mgta umiarkowana 200+500 m,
4) mgta staba 500+1000 m.

Gdy widzialnos¢ jest zmniejszona i wynosi 1+10 km, méwimy o zamgleniu.
Mgta lodowa, czyli zawiesina krysztatkéw lodu powstaje wtedy, gdy temperatura powietrza
jest ujemna; zwykle jednak dopiero przy temperaturze < —20°C.

Ze wzgledu na geneze wyrdznia sie rézne rodzaje mgiet. Najwazniejsze z nich, to
mgty z ochtodzenia i mgly frontowe.

6.6.1. Mgly z ochtodzenia

1. Radiacyjne — wypromieniowanie.
2. Adwekcyjne — naptyw cieptego powietrza nad chtodne podtoze.
3. Orograficzne.

Ad 1. Mgty radiacyjne sa wywotane ochtodzeniem podtoza i przylegtych do niego warstw
powietrza wskutek nocnego wypromieniowania ciepta z powierzchni Ziemi. Sprzyja-
jace warunki do ich powstania, to:

— pogoda bezchmurna lub bardzo mate zachmurzenie,

— duza wilgotnos¢ w warstwie przyziemnej,

— chlodna i wilgotna powierzchnia gleby wieczorem,

— staby wiatr o predkosci v < 1+3 m/s (mate turbulencije).
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Mgta tworzy sie poczatkowo przy powierzchni ziemi, a nastepnie rozbudowuje
w kierunku pionowym. Staby wiatr powoduje niewielka turbulencje, dzieki ktorej ochto-
dzenie ogarnia warstwy powietrza do wysokosci okoto 100 m i wyzej. Przy silnym wietrze
gruba warstwa powietrza ulega mieszaniu i nie ma oziebienia do temperatury punktu rosy.
W takich warunkach moze uformowac sie na gornej granicy warstwa inwersyjna i chmury
St i Cs. Natomiast podczas ciszy wystepuje ochtodzenie tylko w bardzo cienkiej warstwie
przy podtozu. Powstaje wiec rosa lub szron, a nie mgta.

Wystapieniu mgiet radiacyjnych sprzyja tez rbwnowaga stata atmosfery, ktdrej zwy-
kle towarzyszy inwersja temperatury w warstwie o grubosci mgly. Wraz z zanikiem inwer-
sji nastepuje zanik mgty. Cecha charakterystyczna mgiet radiacyjnych jest to, ze nie po-
krywaja wiekszych obszaréw, lecz wystepuja lokalnie. Rozprzestrzeniaja sie oddzielnymi
ptatami o réznej wielkosci i gestosci.

Latem mgty radiacyjne powstaja w godzinach nocnych, zanikaja po wschodzie Ston-
ca. Wysokos$¢ tych mgiet nie przekracza 200 m.

Jesienig i zima formuja si¢ mgly radiacyjne wysokie, utrzymujace sig przez wiele dni
nad znacznymi obszarami. Powstaja na obszarze wyzéw, w ktorych proces ochtadzania radia-
cyjnego moze trwac wiele dni, i obejmuja warstwe do wysokosci 2 km. Do tej wysokosci bo-
wiem wystepuje warstwa inwersyjna, taczaca si¢ z inwersja osiadania, wiasciwa obszarom
wyzowym. Wysokosé¢ mgly odpowiada grubosci warstwy inwersyjnej. Czesto powstawanie
takiej mgly zaczyna sie od utworzenia chmury St, grubiejacej stopniowo ku ziemi.

Przyktadem mgty radiacyjnej wysokiej jest smog nad obszarami silnie uprzemysto-
wionymi, w warunkach diugotrwatego wychtodzenia radiacyjnego. Nagromadzone w po-
wietrzu produkty spalania (gtéwnie higroskopijne) powoduja, ze kondensacja zaczyna sie
nawet przed osiagnieciem przez powietrze stanu nasycenia. Zastdj powietrza w takich wa-
runkach, zwiazany z istnieniem inwersji moze by¢ przyczyna bardzo niebezpiecznego na-
gromadzenia wielkiej ilosci trucizn w powietrzu, powodujacego choroby i zgony. Jedynym
czynnikiem rozpraszajacym jest wiatr.

Ad 2. Mgty adwekcyjne powstaja w cieptym powietrzu o duzej wilgotnosci, naptywaja-
cym nad chtodne podioze, ktérego temperatura jest nizsza od temperatury punktu ro-
sy naplywajacego powietrza. Sprzyja im réwniez réwnowaga stata atmosferyczna.
Powstanie mgty adwekcyjnej zalezy od:

— roznicy temperatur podtoza i powietrza,

— wilgotnosci powietrza naptywajacego,

— dhugotrwatosci procesu ochtadzania.

Gtownym mechanizmem wymiany ciepta jest w tym wypadku mieszanie turbulencyj-
ne. Dochodzi tu do zmniejszenia pionowych gradientéw temperatury i do wystapienia
punktu rosy. Najczesciej sprzyjaja temu stabe wiatry o predkosci v < 5 m/s, wystepujace
w warstwie od 10 m do 2 km. Niekiedy mgly tacza si¢ z chmurami warstwowymi St.

Wysokos¢ tych mgiet moze przekracza¢ 500 m. W odrdznieniu od mgiet z wypromie-
niowania, mgty naptywowe moga wystepowac o kazdej porze dnia i moga utrzymywac sie
nawet przez kilka dni. Maja tez znaczny zasigg, zarébwno pionowy, jak i poziomy.

Dla powstawania mgiet adwekcyjnych duze znaczenie ma takze szybka zmiana wiasci-
wosci podioza na drodze przemieszczania si¢ cieptego powietrza. Mgly te sa szczegélnie
charakterystyczne dla obszaréw granicznych morze lad, ciepty prad — zimny prad morski itp.
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Powstanie mgiet adwekcyjnych jest tym bardziej prawdopodobne, im szybszy jest
spadek temperatury podtoza w kierunku ruchu cieptego powietrza.
Mgty adwekcyjne powstaja najczesciej podczas:
a) ruchu powietrza zwrotnikowego w wyzsze szerokosci geograficzne (gtéwnie w chtod-
nej porze roku);
b) ruchu cieptego i wilgotnego powietrza znad ladu nad chtodne morze (wiosna i poczatek
lata), po zmianie kierunku wiatru mgty takie przemieszczaja sie nad wybrzeze;
c¢) ruchu cieptego powietrza znad morza na chtodny lad (zima i jesienia);
d) ruchu powietrza z cieptego obszaru morza nad chtodny.

Nad obszarem morskim 80% mgiet, to mgty adwekcyjne. Sprzyjaja im duze poziome
gradienty temperatur (ciepte prady). Typowe miejsca ich czestego wystepowania, to Morze
Ochockie, Japonskie itp. Zaleza od pory roku, kierunku i predkosci wiatru itp. W naszych
szerokosciach geograficznych sa to typowe mgly nad ladami powstajace pdzna jesienia
i zima, a nad morzami — wiosna i latem.

Ad 3. Mgty orograficzne. Mgty orograficzne powstaja w wyniku adiabatycznego ochta-
dzania powietrza przy unoszeniu sie go po zboczach gor. Z daleka i z dotu moga ro-
bi¢ wrazenie chmury.

6.6.2. Mgty frontowe

W strefie frontowej spotykaja si¢ dwie masy powietrza rdzniace sie wiasnosciami
fizycznymi, a przede wszystkim temperatura: masy ciepta i chtodna. Jezeli, dzigki miesza-
niu turbulencyjnemu, temperatura powietrza cieptego obnizy sie do temperatury punktu
rosy, to zacznie sie proces kondensacji i utworzy si¢ mgta. Sprzyja temu réwniez parowanie
wody opadowej z podtoza, ktére nawilza dolne warstwy i zbliza je do stanu nasycenia.

Procesy sprzyjajace powstawaniu mgiet frontowych:

— wyparowanie opadu,
— ochlodzenie — wystepuja wszystkie rodzaje: adwekcyjne, radiacyjne, adiabatyczne,

z wymieszania,

— mieszanie si¢ dwdch mas powietrza.

Przy stabych wiatrach mgty frontowe sa zwiazane ze stabymi opadami deszczu. Cze-
sto facza si¢ z chmura St, siegajaca powierzchni Ziemi. Mgty frontowe ciagna sie wzdhuz
frontu na duzych przestrzeniach. Moga siega¢ 200 do 400 km w gtab strefy frontowej.

6.6.3. Mgly z parowania. Dymienie morza

Nad obszarami morskimi obserwuje sie mgty w postaci ,,dymienia” morza. Proces ten
ma miejsce w nastepujacych warunkach:
— wystepuje parowanie cieptej powierzchni morza w przemieszczajace si¢ chtodne masy
powietrza, proces ten obserwuje si¢ gtownie w chtodnej porze roku od grudnia do marca;
— sprzyja mu inwersja o dos¢ znacznej grubosci.

Do powstania tego rodzaju mgty konieczna jest dos¢ duza roznica temperatur migdzy
woda a naptywajacym powietrzem, zalezna od wilgotnosci powietrza. Zwykle powietrze
jest chtodniejsze od wody o 10°C lub wiecej. Czesto dymienie przypomina state lub
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ruchome stupy pary zaczynajace sie na powierzchni morza i unoszace sie do pewnej wyso-
kosci (od 2 do 100 m). Predkosci wiatrow, przy ktérych obserwuje sie zjawisko dymienia
moga by¢ bardzo duze od matych do okoto 30 m/s. Gdy nad powierzchnia wody wystepuje
warstwa inwersyjna, to wystepujaca pod nia para moze utworzy¢ nawet bardzo gesta mgte.
Zjawisko dymienia morza wystepuje przede wszystkim w wysokich szerokosciach geogra-
ficznych (Battyk, fiordy Norwegii).

6.6.4. Rozpraszanie mgiet

Najlepsze wyniki osiaga sie w rozpraszaniu mgiet wystepujacych w regionach ark-
tycznych. Préby rozpraszania tych mgiet sa znaczacym postepem w modyfikacjach lokalnej
pogody. Zimne, lokalne mgty moga by¢ rozpraszane za pomoca suchego lodu (CO, zamro-
zony) albo propanu rozpylanych z dyszy, co powoduje opad krysztatkéw lodu.

Ciepte mgly (t > od t zamarzania) jest trudniej rozproszy¢. Pewien sukces daje odpa-
rowanie kropelek poprzez ich sztuczne ogrzewanie, zgarnianie, wymiatanie kropelek mgty
przez strumien wody, oraz iniekcje elektrycznego fadunku do mgty, aby spowodowaé ko-
agulacje.

6.7. Opady atmosferyczne

6.7.1. Powstawanie opadow

Mikroskopijne kropelki wody o $rednicach 1+80 pum, tworzace chmury, znajduja Si¢
w niej w typowych warunkach w stanie rownowagi. Rozmiary kropel nie ulegaja zwieksze-
niu, a nawet szybkie oziebianie prowadzi raczej do powstawania nowych kropel niz po-
wigkszania sig juz istniejacych. Mimo, ze gestos¢ wody jest wigksza okoto 750 razy od
gestosci powietrza, kropelki wody nie opadaja na ziemie.

Gdy kropla wody opada w powietrzu, jej ruch bedzie przyspieszony w wyniku dziata-
nia sity ciezkosci. Opadajac, napotyka na opdr powietrza (sifa tarcia), ktéry na skutek lep-
kosci dziata hamujaco. Sita oporu rosnie ze wzrostem predkosci. Po pewnym czasie te dwie
sity — sita cigzkosci i sita tarcia — osiagna rownowagg i kropla zaczyna opada¢ z jednostaj-
na predkoscia, tzw. predkoscia koncowa zalezna od rozmiaru i ksztattu kropli oraz od
gestosci i lepkosci powietrza.

Ustalono doswiadczalnie, ze prgdkos¢ opadania kropel o promieniu 1 do 100 um
zwigksza sie proporcjonalnie do kwadratu ich promienia, natomiast dla promienia wigksze-
go od 1000 um (1 mm) — jest proporcjonalna do pierwiastka kwadratowego promienia.
W tablicy 6.8 podano predkosci opadania kropel o réznych wymiarach. Jak widaé, im
wigksza kropla — tym wigksza predkos¢. Kropla o promieniu 1,0 um opada z predkoscia
0,012 cm - s, co oznacza, ze spadajac z chmury znajdujacej sie na wysokosci 1000 m, na
powierzchnie Ziemi dotartaby dopiero po 2300 godzinach! Natomiast kropla o promieniu
1000 um (1 mm), spadajac z tej samej wysokosci dotrze do powierzchni juz po okoto
2,5 minuty.

Wynika stad, ze malenkie kropelki chmury nie sa w stanie dotrze¢ do powierzchni
Ziemi, gdyz wystepujace turbulencje i pionowe prady wznoszace sa wigksze od predkosci
opadania. Do ich utrzymania wystarcza prady wznoszace o predkosci okoto 0,25 cm - ™.
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Poza tym, powietrze ponizej chmury jest nienasycone i kropelki po opuszczeniu chmury
wyparowuja prawie natychmiast. W tablicy 6.9 przedstawiono $rednie czasy wyparowania
kropel deszczu w temperaturze 5°C i wilgotnosci 90% w spokojnym powietrzu.

Tablica 6.8
Predkosci opadania kropli deszczu, p = 1013 hPa, t = 20°C (oprac. wiasne)
Promien kropli Predkos¢ koncowa
[um] [mm] [cm-s™]
1 0,001 0,012
5 0,005 0,3
10 0,010 1,2
50 0,050 25,6
100 0,100 112,0
500 0,500 403,0
1000 1,0 649,0
2500 25 909,0
2900 2,9 917,0
Tablica 6.9

Czas wyparowania kropel deszczu w spokojnym powietrzu,
przy wilgotnosci wzglednej 90% i temperaturze t = 5°C (Schmidt, 1972)

Promien kropli R Czas na wyparowanie
[um] [mm] [s]
1 0,001 0,05
3 0,003 0,48
10 0,010 5,30
100 0,100 6,10

Aby opad mogt dotrze¢ do powierzchni Ziemi, wymiary kropelek musza wzrosna¢ co
najmniej dziesieciokrotnie (objetos¢ od 1000 do 1 000 000 razy). Czas niezbedny do osia-
gniecia takich rozmiarow w procesie kondensacji znacznie przekracza rzeczywisty czas
powstawania opaddw. Przy sredniej wodnosci chmury okoto 1 g - m™, w temperaturze 0°C
na wzrost wymiarow kropli droga samej kondensacji z promienia 1 um do 30 um potrzeba
okoto 10 min, natomiast na zwigkszenie wymiarow z 30 um do 100 wm potrzeba powyzej
20 godzin. Aby nastapit opad, musza wiec zajs¢ jeszcze inne zjawiska. Nie sa one, jak
dotad, dostatecznie poznane i istnieje wiele hipotez na ten temat. Wiadomo jednak, ze naj-
wazniejsze mechanizmy powodujace silny wzrost wielkosci kropli, w wyniku ktérych mo-
ze powsta¢ opad, to:

— kondensacja,
— koagulacja (koalescencja).

Mechanizmy te wystepuja w tak zwanych procesach Bowena-Ludlama (deszcz cie-
pty) i Bergerona-Findeisena (opad chtodny).
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Wyréznia sig koagulacje turbulencyjna i grawitacyjna.

Koagulacja turbulencyjna polega na tym, ze w wyniku ruchéw turbulencyjnych
mierzonych wedtug najmniejszych skal (az do ruchow Browna) kropelki zderzaja sie ze
sobg taczac w wieksze. Powstawanie deszczu w wyniku dziatania tylko tego mechanizmu
trwatoby jednak okoto tygodnia. Znacznie wydajniejsza jest koagulacja grawitacyjna.

Koagulacja grawitacyjna polega na tym, ze duze krople spadajac z wigksza, wzgle-
dem powietrza, predkoscia niz krople mniejsze zderzaja sie z nimi i tacza, wychwytujac je
na swojej drodze. Szybkos¢ wzrostu rozmiaréw spadajacej kropli jest tym wieksza, im
wigksza jest jej predkos¢ wzgledna i wigksza wodnos¢ chmury. Warunkiem koniecznym
wystapienia intensywnego procesu koagulacji grawitacyjnej jest pojawienie sie w chmurze
pewnej liczby duzych kropel (w wyniku kondensacji).

Rozmiary kropli nie moga jednak rosna¢ nieograniczenie. Przy pewnej krytycznej
wielkosci promienia, wynoszacej okoto 2 do 3,0 mm, sity oporu powietrza rozbijaja krople
na kilka mniejszych. Nowe krople sa jednak wieksze od typowych kropli w chmurze i opa-
daja znacznie szybciej od nich, moga wigc szybko rosna¢ koagulacyjnie i z kolei rozpada¢
sie same. O ile nie wypadna z chmury przed osiagnieciem rozmiaréw Kkrytycznych, to
wzrost ich liczby bedzie miat charakter reakcji fancuchowej.

Kondensacja jest zawsze pierwszym mechanizmem, ktdry rozpoczyna proces wzrostu
wielkosci kropli w chmurze. Ta dodatkowa kondensacja wystepuje w warunkach, gdy
w chmurze niektére krople maja nizsze cisnienie pary nasyconej od innych, czyli beda
przesycone (nadnasycone). Sasiednie krople wyparowuja, a powstata para kondensuje na
istniejacych kroplach zwiekszajac ich wielkos¢.

Takie warunki moga wystapi¢ w nastepujacych przypadkach:

Chmury ciepte — proces Bowena-Ludlama:

— jezeli istnieje réznica temperatur pomiedzy sasiednimi kropelkami w chmurze,

— gdy chmura zawiera kropelki r6znej wielkosci; nad kroplami o r6znej wielkosci (rdzny
promien krzywizny) wystepuje réznica cisnien pary nasyconej,

— gdy chmura zawiera kropelki bedace roztworami soli, nad ktorymi cisnienie pary nasy-
conej jest nizsze niz nad pozostatymi.

Chmury zimne — teoria Bergerona i Findeisena, 1933 r.

Chmura zawiera jednoczesnie kropelki wody przechtodzonej (temperatura ponizej
0°C) i krysztatki lodu.

Proces Bowena-Ludlama powoduje powstanie deszczu cieptego; uczestniczy w nim
tylko faza ciekta. Mechanizm ten dziata przede wszystkim w cieptych chmurach strefy
zwrotnikowej, niezawierajacych fazy lodowej, oraz w innych chmurach w fazie ciekiej.
Gdy istnieja w chmurze réznice temperatur pomiedzy sasiednimi kropelkami, cieplejsze
krople wyparowuja, wykorzystujac energi¢ chtodniejszych, co jeszcze obniza ich tempera-
ture. Nastepnie para skrapla si¢ na powierzchni kropelek chtodniejszych zwigkszajac ich
rozmiary. Duze krople zaczynaja spada¢, zwigkszajac swoj wymiar do wielkosci kropli
deszczu w wyniku koagulacji grawitacyjnej.

Proces wzrostu kropli utworzonej na zaktywizowanym jadrze do wielkosci kropli
deszczu, czyli R >100 um, jest zawsze wynikiem obu proceséw: najpierw kondensaciji,
a pozniej koagulacji. Predkos¢ wzrostu kropli przedstawiono na rys. 6.13. Lewa gataz od-
powiada kondensacji, a prawa koagulacji. W przedziale promienia od 15 do 20 um wyste-
puje minimum predkosci. Na przyspieszenie procesu maja jeszcze wplyw takie mechani-
zmy, jak turbulencja, sity elektrostatyczne i aerodynamiczne.
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kondensacja narastanie

dR/dt [um/s]

v

0 T T T

0 10 20 30
R [um]

Rys. 6.13. £aczna szybkos¢ wzrostu kropli. Cienkie linie przedstawiaja szybkos¢ wzrostu w wyniku
tylko kondensacji lub tylko koagulacji, gruba linia — szybkos¢ taczna (Iribarne, Cho, 1988)

Proces koagulacji zaczyna si¢ od promienia ok. 20 um i jest bardzo wydajny. Wzrost
rozmiaréw z promienia 30 um do 100 wm nastepuje w ciagu 5 minut, a do wielkosci kropli
deszczu R > 1000 um w ciagu 10+15 minut.

Opad chtodny — proces Bergerona i Findeisena, powstaje w strefie klimatéw umiar-
kowanych i innych strefach w chmurach zimnych o temperaturze ponizej zera, ktére zawie-
raja faze stala.

W chmurach zimnych, w temperaturach ujemnych niektore czastki maja witasnosci
odgrywania roli zarodnikéw krystalizacji, ktore powoduja zamarzanie kropelek wody i two-
rzenie sie krysztatdw lodu. W temperaturze od —15° do —20°C zamarza juz bardzo wiele
kropelek chmury. Znajduja si¢ one w otoczeniu kropelek wody przechtodzonej w chmurze,
0 znacznym przesyceniu pary, nawet powyzej 30%. Przesycenie to wynika z rdznicy prez-
nosci pary nasyconej nad lodem i nad woda przechtodzona (rys. 6.1). Zamarznigte krople
(krysztatki lodu) tworza teraz nowe jadra kondensacji. Para wodna z chmury kondensuje na
krysztatkach lodu, zamarza na nich i bardzo szybko krysztatki osiagaja wymiary rzedu
milimetra. Proces kondensacji jest tu znacznie wydajniejszy niz w przypadku kropelek
wody.

Gdy utworza si¢ krysztatki rzedu milimetra, zaczynaja spada¢ w chmurze ze znaczna
predkoscia (rzedu 50 cm/s), zbierajac kropelki wody, z ktérymi si¢ zderza. Woda zamarza
woéwczas na czastce lodu, ktora szybko rosnie. Szybkos¢ wzrostu wielkosci czastki lodu
zalezy od wodnosci chmury, natomiast jej rozmiary od tego, jak dtugo czastka lodu bedzie
przebywata w chmurze, czyli zaréwno od pradéw wstepujacych, jak i od grubosci chmury.

W wyniku tych procesdbw moze powstaé $nieg, skladajacy sie z krysztatkéw lodu
zlepionych w piatki $niegu. Dzieje sie tak w przypadku gdy wzrost krysztatkéw nastepowat
w wyniku resublimacji. Moga tez powsta¢ migkkie krupy $niezne lub lodowe utworzone ze
zlepkdw zamarznigtych kropel. Przy silnych pradach wstepujacych moga powstaé¢ gradziny
0 duzych wymiarach. Gdy snieg lub krupy $niezne opadna ponizej izotermy 0°C, moga
zacza¢ topniec i dotrze¢ do gruntu juz catkowicie roztopione w postaci deszczu.
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6.8. Klasyfikacja opadow

W zaleznosci od warunkdéw powstawania, opady atmosferyczne moga wystepowac
w wielu postaciach, ktére zwiazane sa z okreslonym rodzajem chmur.
»Miedzynarodowy atlas chmur” zalicza opady do tzw. hydrometeoréw.

Definicja

Hydrometeor jest zjawiskiem (meteorem w znaczeniu meteorologiczny), sktadajgcym
Sie ze zbioru czgsteczek wody w stanie ciektym lub statym, ktére opadajq lub sq¢ unoszone
W powietrzu, porywane przez wiatr z powierzchni Ziemi lub tez sq osadzane na przedmio-
tach znajdujqcych sie na Ziemi lub w atmosferze.
Zaliczono tu: opady, mgte, zamie¢, osady czastek statych lub ciektych wody; nie zaliczono
chmur.

6.8.1. Rodzaje opadéw atmosferycznych

Wedtug ,,Miedzynarodowego atlasu chmur”, 1959, najwazniejsze postacie opadéw, to:
deszcz — opad kropel wody o srednicy wiekszej od 0,5 mm, lub kropel mniej-
szych i rzadkich.
Deszcz, ktorego krople zamarzaja w momencie zetkniecia sie z gruntem
lub przedmiotem, nazywa si¢ deszczem marznacym;

mzawka — gesty, dos¢ jednorodny opad sktadajacy sie wytacznie z bardzo drob-
nych kropel o srednicy mniejszej niz 0,5 mm;
shieg — opad z krysztatkow lodu, z ktérych wiekszos¢ ma budowe rozgateziona

(czasami w ksztatcie gwiazdek).

Opad skiadajacy sie ze $niegu i deszczu (lub topniejacego sniegu) —
deszcz ze $niegiem;

biate, nieprzeswiecajace ziarna lodu. Maja ksztat kulisty lub stozkowa-
ty, $rednicg od 2 do 5 mm, sg kruche, tatwo ulegaja zgnieceniu, uderza-
jac o twarde poditoze, odbijaja sie i rozpryskuja. Czesto wystepuja ra-
zem z opadami $niegu lub deszczu jako opady przelotne, gdy tempera-
tura powietrza w poblizu powierzchni ziemi wynosi okoto 0°C;

$nieg ziarnisty — ziarna lodu jw., lecz o srednicy mniejszej od 2 mm, uderzajac o twarde
podtoze nie odbijaja sie i nie rozpryskuja, opady stabe, lecz ciagte;
ziarna lodowe przezroczyste lub przeswiecajace o ksztalcie kulistym
lub nieregularnym, o $rednicy do 5,0 mm. Wyrdzniamy:

1) deszcz lodowy — zamarzniete krople lub platki sniegu (po roztopieniu),
2) krupy lodowe — ziarna $niegu otoczone cienka warstwa lodu;

grad — opad kulek lub brytek lodu (gradziny) o srednicy 5+50 mm, niekiedy
wiekszych, padajacych badz oddzielnie, badz jako zlepione nieregular-
ne bryly. Gradziny wykazuja czesto koncentryczne uwarstwienie — war-
stwy $niegu wystepuja na przemian z warstwami lodu (wielokrotne
przemieszczanie w chmurze w gore i w dét);

krupy $niezne

ziarna lodowe
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stupki lodowe -

(py} diamentowy) — opad nierozgatezionych krysztatkéw lodu w ksztat-
cie igietek, stupkéw lub blaszek, czesto tak cienkich, ze sprawiaja wra-
zenie zawieszonych w powietrzu. Opady stupkéw lodowych wystepuja
w powietrzu o rdwnowadze statej, przy bardzo niskich temperaturach
powietrza (obszary polarne).

W tablicy 6.10 zestawiono postacie opadéw powstajace w réznych chmurach.

Tablica 6.10

Postacie opaddw powstajacych z réznych rodzajow chmur
(Holec, Tymanski, 1973)

Opad Chmura As Ns Sc St Cu Cb
deszcz + + + + +
mzawka +

$nieg + + + +
krupy $niezne + +
$nieg ziarnisty +

deszcz lodowy + +

krupy lodowe +
grad +
stupki lodowe +

Chmury Ci, Cc, Cs oraz Ac zbudowane z krysztatkéw lodu nie daja opadéw atmosferycz-

nych.

Opady klasyfikuje sie takze wedtug ich charakteru. Wyro6znia sie:

opady ciaglte -

opady przelotne —

jednostajne, dtugotrwate, trwajace od kilku do kilkunastu godzin. Pada
deszcz lub ptatki sniegu z chmur As i Ns (obejmuja rozlegty obszar).
Tworza si¢ podczas powolnego ruchu wstepujacego mas powietrza;
trwajace do kilkudziesieciu minut, o wybitnie zmiennym natgzeniu.
Powstaja z chmur Ch, Cu. Wystegpuja przy chwiejnosci atmosfery.
Rozpoczynaja si¢ zwykle nagle i osiagaja szybko duze natezenie i row-
niez raptownie sie koncza, powtarzajac sie w krotkich odstepach czasu.
Skladaja si¢ z duzych kropel wody, duzych ptatkdw sniegu, krup lo-
dowych lub krup.

6.8.2. Opady gradu

Opady gradu wystepuja u nas tylko w cieptej porze roku, z chmur burzowych Cumu-
lonimbus (Cb). Kazda gradzina jest zbudowana z jadra, ktore zwykle stanowi krupa $niezna
(ale moze by¢ inna czasteczka stata), pokrytego koncentrycznymi warstwami z przezroczy-
stego i matowego lodu. Gradziny przewaznie maja ksztalty okragte, ale moga tez by¢ nie-

regularne.
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Koncentryczne warstewki lodu gradziny tworza sie, gdy gradziny wedruja ,,géra —
dot” w chmurze. Intensywne prady wznoszace, panujace w chmurze Cb, unosza gradzine
w gorna cze$¢ chmury, gdzie panuja temperatury ujemne i nie ma wody w postaci ptynne;j.
Na jej powierzchni osiadaja wowczas pojedyncze krysztatki lodu oddzielone przestrzeniami
powietrznymi, co nadaje tej warstewce kolor biaty. W tej czesci chmury gradzina rosnie
droga sublimacji i po osiagnieciu odpowiednich rozmiaréw zaczyna opada¢. Opadajac,
dotrze teraz do nizszej cze$ci chmury w obszar, w ktérym znajduja sie kropelki wody prze-
chtodzonej. Gradzina pokryje sie tu warstwa szklistego lodu. Proces taki moze powtarza¢
si¢ wielokrotnie i z ilosci warstewek mozna obliczy¢, ile razy dana gradzina wedrowata
w gore i w dét.

Tablica 6.11
Srednie rozmiary gradzin wedtug Masona (Schmidt, 1972)
Wyglad zewnetrzny
Dane ziarmo groch winny orzech p_ilka

owoc wioski tenisowa
Srednica w cm 0,6 0,6+1,0 1,0+2,0 2,0:35 3,5+7,5
Procentowy udziat 1 64 24 10 1
Predkosé opadania [m/s] 1+2 2+6 6+9 9+12 12+18
Predkos$¢ opadania [km/h] 3,6+7,2 7,2+22 22+33 33+44 44+65
Ciezar [G] do 0,5 do 3,0 do 120

Gdy gradzina wypada poza obreb chmury, jej zewnetrzna otoczka zaczyna taja¢ (tem-
peratura powietrza t > 0), tworzac wokot gradziny cienka warstewke wody.

Gradziny, jako elementy ciezkie, opadaja z duza predkoscia, ktéra gtownie zalezy od
ich ciezaru. Wymiary i predkosci opadania réznych gradzin przedstawiono w tablicy 6.11.
W zataczniku 3 zamieszczono zdjecia autorki, przedstawiajace gradziny i skutki gradobicia
trwajacego okoto 30 minut, ktére miato miejsce 27 maja 2007 roku w okolicach Gdanska.
W skrajnych przypadkach gradobicie moze obja¢ ogromne obszary — pasy terenu 0 szero-
kosci kilkunastu kilometrow i dtugosci kilkuset! Szkody wyrzadzone w uprawach i gospo-
darce sa w takich przypadkach ogromne.

Duze gradziny wypadaja rzadko, bowiem do ich utworzenia konieczne jest potaczenie
miliarddw kropel w chmurze, np. aby powstata gradzina o $rednicy 3 cm, musi doj$¢ do
potaczenia 10 mld kropel! W przecietnej chmurze burzowej musza potaczy¢ sie krople ze
100 m* chmury. Z tego powodu zwykle opad gradu trwa tylko kilka do kilkudziesieciu
minut. Ze wzgledu jednak na szkody, jakie powoduje gradobicie, problem rozpedzania
chmur gradowych jest niezwykle istotny.

6.8.3. Podziat genetyczny opadéw

W zaleznosci od warunkéw powstawania, opady moga by¢ wewnatrzmasowe lub fron-
talne, podobnie jak chmury, z ktérych powstaja.
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Opady frontalne

Opady frontalne towarzysza frontom atmosferycznym, kiedy to wilgotne i ciepte po-
wietrze jest spychane w gorne warstwy troposfery, gdzie ulega ochtodzeniu, w nastepstwie
czego nastepuje kondensacja pary wodnej i powstaje opad.

W przypadku frontu cieptego kondensacja pary wodnej prowadzi do powstania chmur
deszczowych Nimbostratus (Ns) oraz chmur Altostratus (As), ktore daja staby deszcz.
Chmury bezdeszczowe Cirrostratus (Cs) i Cirrus (Ci) sa zwiastunami nadciagajacego fron-
tu cieptego.

Opady frontu cieptego z chmur Ns maja najczesciej charakter ciagty i mata intensyw-
nos¢. Strefa opaddw rozciaga sie na szerokosci 300+400 km, a front przemieszcza sie
z predkoscia 20+40 km/h. Opady te trwaja niekiedy 7, a nawet 15 godzin.

Frontowi chtodnemu towarzysza czesto burze i porywiste wiatry, a takze niekiedy
grad. Ciepte wilgotne powietrze mniej lub bardziej gwattownie wznosi sie na duze wysoko-
sci, gdzie szybko si¢ ochtadza, w wyniku czego powstaja chmury burzowe Cumulonimbus
Cb. Opady sa na ogdt intensywne, lecz krotkotrwate. Szerokosé¢ strefy opadéw wynosi
okoto 60+80 km, a opady trwaja zwykle 30+60 minut.

Fronty okluzji powstaja wskutek tego, ze fronty chtodne przemieszczaja si¢ szybciej
niz front ciepty i doganiaja go. Fronty te sa kombinacja frontu chtodnego z cieptym, dzieki
czemu wystepuja zjawiska pogodowe typowe zaréwno dla frontu cieptego, jak i chtodnego.
Waski pas niepogody na froncie chtodnym wystepuje wzdtuz powierzchni okluzji w pota-
czeniu z szerokim pasem niepogody, typowym dla frontu cieptego.

Opady wewnatrzmasowe

Opady wewnatrzmasowe powstaja wewnatrz rozlegtych mas cieptego i wilgotnego po-
wietrza. Rozroznia sie przy tym opady konwekcyjne, cykloniczne i opady orograficzne.

Opady konwekcyjne powstaja w stosunkowo cieptym klimacie lub cieptej porze
roku, gdy jest bardzo intensywne parowanie z powierzchni Ziemi (oceandw), przy prawie
bezwietrznej pogodzie. Silne nagrzewanie powietrza przy powierzchni Ziemi powoduje
powstanie pradéw konwekcyjnych (wznoszacych), skutkiem czego para wodna unoszona
jest w gorne warstwy troposfery, gdzie ulega kondensacji. Powstaja chmury deszczowe
i deszczowo-burzowe Cumulus (Cu) i Cumulonimbus (Ch), ktére w godzinach popotu-
dniowych i wieczornych daja gwattowny, intensywny, cho¢ krétkotrwaty opad. Czesto
towarzyszy mu burza z wyladowaniami elektrycznymi i silnym, porywistym wiatrem.
Deszcz obejmuje swoim zasiegiem maty obszar 50+100 km?.

Opady orograficzne powstaja wowczas, gdy ciepte i nasycone masy powietrza na
drodze swego przemieszczania sie napotykaja bariere w postaci pasma gorskiego. Wzno-
szaca sie para wodna ochtadza si¢ i kondensuje, a powstate chmury daja deszcz, ktéry naj-
czesciej obficie zlewa nawietrzne stoki gér. Obszar opadow jest nieruchomy, moze nastapié
wigc akumulacja opadéw na ograniczonej powierzchni.

Opady cykloniczne towarzysza przejsciu uktadéw nizowych (cyklonéw), zaréwno
w uktadach frontowych, jak i niefrontowych. Powstaja w wyniku konwergencji (zbieznosci
poziomej) pradow powietrza. Powietrze otaczajace obszar niskiego cisnienia naptywa
z zewnatrz do wnetrza tego obszaru, wypychajac do gory powietrze miejscowe. Powietrze
to, unoszac sig, ulega ochtodzeniu, osiagajac na pewnej wysokosci punkt rosy. Powstaja
chmury i opady. Zasieg obszarowy takich opadéw moze by¢ duzy, setki do dziesiatkow
tysiecy km?.
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Najczesciej wptyw na tworzenie sie opadu ma kilka mechanizméw jednoczesnie, i tak
np. efekt orograficzny w potaczeniu konwekcja powoduje intensyfikacje opadow.

6.8.4. Osady atmosferyczne

Produkty kondensacji pary wodnej, osadzajace sie¢ w stanie ciektym lub statym na
przedmiotach znajdujacych sie na powierzchni Ziemi lub w atmosferze, nazywaja si¢ osa-
dami atmosferycznymi. Naleza réwniez do hydrometeoréw. Najwazniejsze z nich, to:

Rosa — kropelki wody tworzace si¢ na powierzchni gruntu i przedmiotach znajduja-
cych si¢ na niej. Rosa powstaje w wyniku kondensacji ozigbiajacego si¢ — ponizej tempera-
tury punktu rosy — powietrza otaczajacego. Rowniez gdy ciepte i wilgotne powietrze styka
si¢ z zimnymi przedmiotami, ktorych temperatura jest ponizej punktu rosy, powstaje rosa
(tzw. pocenie sie powierzchni przedmiotéw).

Szron — jest to osad lodu o wygladzie krystalicznym. Przyjmuje ksztakt tusek, igiet,
pior lub wachlarzy. Powstaje w podobny sposéb jak rosa, lecz w temperaturze ponizej 0°C.

Szadz — (sadz) jest to osad lodu, utworzony z ziarenek mniej lub wiecej rozdzielonych
pecherzykami powietrza, ozdobiony niekiedy rozgatezionymi krysztatkami. Szadz powstaje
przy nagltym zamarzaniu bardzo matych przechtodzonych kropelek wody (mgty lub chmu-
ry), narastajac niekiedy do znacznych grubosci. Osadza sie na krawedziach przedmiotéw,
na gruncie po stronie nawietrznej.

Gotoledz — jest to osad lodu jednorodny i przezroczysty, powstaty wskutek zamarz-
nigcia przechtodzonych kropelek mzawki lub deszczu na powierzchni (na drodze, samolo-
cie itp.) o temperaturze okoto 0°C (nieco nizej lub wyzej).

Poza opadami i osadami atmosferycznymi wyro6znia sig jeszcze inne zjawiska nalezace
do hydrometeorow. Sa to:

Pyt wodny — zbior kropel wody porywanych przez wiatr z rozlegtej powierzchni wo-
dy, gtéwnie z grzbietéw fal i unoszonych w powietrzu na niewielka wysokos¢.

Traba wodna — wir powietrzny powstajacy w chmurze Cb, przyjmujacy ksztatt ko-
lumny lub leja, ktory szerszym koncem siega powierzchni chmury, a wezszym powierzchni
wody. Na skutek silnego zasysania wody w dolnej czesci traby tworzy si¢ wirujacy stup
wodny. Poczatkowo traba zachowuje potozenie pionowe, pézniej jej gérna czes¢ odchyla
sig od pionu i odrywa od chmury.

Zamieé $niezna niska — zbidr czastek $niegu podnoszonych przez wiatr na mata wy-
sokos¢ nad powierzchnia Ziemi. Na wysokosci obserwatora widzialnos¢ nie jest wyraznie
zmniejszona.

Zamie¢é $niezna wysoka — jest to zbidr czastek $niegu podnoszonych przez wiatr na
duza lub dos¢ duza wysokos¢. Na wysokosci oczu obserwatora widzialnos¢ pozioma bar-
dzo mata.

Do hydrometeoréw nalezy réwniez mgta oméwiona w punkcie 6.6.
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6.9. Sztuczne wywotywanie opadéw

Préby nad sposobami sztucznego oddziatywania na proces tworzenia sie opadu pro-
wadzone sa od dawna — zaréwno w Kierunku rozpraszania chmur, aby zapobiegac¢ opa-
dom, jak i przeciwnie, aby utatwia¢ kondensacje i wywotywa¢é opady.

Metody pobudzania chmur do opadu polegaja na stwarzaniu impulséw wywotuja-
cych reakcje fancuchowa opadu. Takimi impulsami moga by¢ przede wszystkim sub-
stancje higroskopijne, silnie oziebione i inne, stuzace jako jadra kondensacji, ale row-
niez odpowiednie impulsy elektryczne i akustyczne. Substancje te moga by¢ rozpylane
z samolotéw, wystrzeliwane z ziemi lub wprowadzane do chmur w inny sposob. Prak-
tyczne zastosowanie tych metod, to: rozbrajanie chmur gradowych, roztadowanie
chmur silnie naelektryzowanych, zapobieganie opadom w jednym miejscu i kierowaniu
ich w inne, rozpedzanie mgly, wywotywanie opaddw, zwalczanie oblodzenia samolo-
téw itp.

Pierwsze proby wywotania deszczu przeprowadzono juz w 1946 roku w USA. Za-
stosowano wdwczas rozsiany z samolotu tzw. suchy 16d, czyli zestalony dwutlenek wegla
(CO,). W wielu krajach: USA, Francji, Wtoszech stosowano jodek srebra AgJ do rozpe-
dzania chmur gradowych, a $cisle moéwiac, na dokonanie zamiany niszczacego gradu na
deszcz.

Obecnie na $wiecie réwniez stosuje si¢ podobne sposoby. Zestalony dwutlenek we-
gla i jodek srebra stosuje sie w chmurach, w ktérych znajduja sie krysztatki lodu. Zwiaz-
ki te, wprowadzone do chmury, tworza jadra krystalizacji i daja poczatek opadowi atmos-
ferycznemu.

W chmurach cieptych, zbudowanych tylko z kropelek wody, stosuje sie metode
»Zakraplania chmury”. Metoda ta polega na wprowadzeniu w dolne warstwy chmury
kropel wody o s$rednicy okoto 50 um tak, ze podczas unoszenia si¢ i opadania facza si¢
one z kropelkami budujacymi chmure i dzigki temu moga rosna¢ do wymiaréw umozli-
wiajacych ich opadanie na ziemie.

Nalezy takze doda¢, ze w sztucznym wywotywaniu opadéw wykorzystuje sie tylko
wode i pare wodna znajdujaca sie w atmosferze nad danym obszarem. Jak dotad, nie ma
tez mozliwosci odtworzenia chmury, z ktérej juz wypadat deszcz. Z doswiadczen wynika
takze, ze stosujac ,,obsiewanie” chmur, mozna zwiekszy¢ opad o 10+-30% na obszarze
kilkudziesieciu kilometréw; skutki takich zabiegéw moga by¢ obserwowane w odlegtosci
do 200 km.

6.10. Rozktad opadéw na kuli ziemskiej

Ilos¢ opaddw mierzy sie wysokoscia w mm stupa wody opadtej na powierzchnie
przy zatozeniu, ze woda nie paruje, nie wsiaka i nie odptywa.

Rozktad opadéw (sumy roczne) na naszym globie przedstawiono na rys. 6.14
i 6.15.
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Rys. 6.14. Rozmieszczenie opadéw rocznych w mm na kuli ziemskiej.
Zaleznos¢ opadow od szerokosci geograficznej (Debski, 1959)

Na rozktad opadéw na kuli ziemskiej oprocz strefowego rozkladu temperatur ma
wptyw cyrkulacja atmosferyczna, dziatalnos¢ cyklonalna i przewazajace kierunki wiatru,
a takze rozmieszczenie ladéw i morz oraz uksztattowanie terenu.

Wysokie sumy opadéw rocznych, czesto ponad 2000+3000 mm, wystepuja w strefie
migdzyzwrotnikowej (¢ = 0°+20° N i S). Zwiazane sa z wysokimi temperaturami i duza za-
wartoscia pary wodnej w atmosferze, a takze z silnymi pradami wstepujacymi w strefie
zbieznosci pasatow. Duzy wpltyw na podwyzszenie sumy opaddéw ma gorzystos¢ terenu.
Znacznie wyzsze opady wystepuja na zboczach nawietrznych, np. na Hawajach nawet do
10 000 mm rocznie, a wyraznie mniejsze na stokach zawietrznych. Najobfitsze opady wyste-
puja w strefie dziatalnosci monsunowej: Indie, Birma, Indonezja. Miejscem o najwyzszych
opadach sa podndza Himalajow, np. stacja Czerrapundzi, srednio opad 12 700 mm rocznie!
Rekordowa suma w okresie obserwacji wyniosta 26 000 mm, najnizsza — 7000 mm.

Strefa podzwrotnikowa szerokosci geograficznych ¢ = 20°+40° N i S jest natomiast
strefa wybitnie sucha. Srednie roczne sumy opadu sa nizsze od 250 mm, a nawet od 100
mm. Przyczynami tak matej ilosci opaddw sa obszary wysokiego cisnienia, prady zstepuja-
ce, wysoka temperatura, niska wilgotnos¢ i mate zachmurzenie. W strefie tej znajduja sie
wielkie pustynie: Sahara, Arabska, Australijska. Niskie opady obserwuje sie rowniez na
innych pustyniach lezacych na wyzszych szerokosciach geograficznych w gtebi kontynen-
tow, w cieniu pasm gorskich, np. Gobi, Kara-Kum, Atacame w Chile, lezaca w cieniu Kor-
dylieréw.

Wilgotniejsze obszary w tej strefie wystepuja w basenie Morza Srédziemnego, gdzie
roczne opady wynosza od 400 do 800 mm.

Strefa umiarkowana (szerokosci ¢ = 40°+60° N i S) charakteryzuje sig silna dziatalno-
$cia cyklonalna, duzym zachmurzeniem chmurami. Sumy opadéw sa tu znacznie zréznico-
wane — srednio ok. 500 mm, od 250 mm w giebi ladéw do 1000 mm na wybrzezach oce-
anéw i pod wplywem wiatrdw zachodnich. Réwniez i tu duze zréznicowanie wynika
z uksztattowania terenu — na stokach nawietrznych gér (Kordyliery, Gory Skandynawskie
itp.) opady dochodza do 2000 mm, natomiast na zawietrznych ponizej 600 mm.
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W strefie wysokich szerokosci ¢ > 60° N i S, obserwuje si¢ obnizenie sum opadowych
do ok. 250 mm, a nawet nizej. Mimo intensywnej dziatalnosci cyklonalnej i duzego za-
chmurzenia, wobec niskiej temperatury powietrza zawarto$¢ pary wodnej w powietrzu jest
mata, wodnos¢ chmur niewielka, opady sa wprawdzie czeste, ale mato obfite. Wyjatkiem
jest tu Islandia, ktéra wyr6znia sie wysokimi opadami. W jej sasiedztwie znajduje sie staty
osrodek dziatalnosci cyklonalnej (niz islandzki), ktéry wptywa na wielko$¢ opadow
w potudniowej czesci wyspy, osiagajacych nawet 2000 mm. W pdinocnej czesci wyspy
opady sa natomiast mate i wynosza tylko 300+400 mm rocznie.

W rozktadzie opadéw uwidacznia sie rowniez wptyw cieptych pradéw morskich, ktore
wyraznie zwickszaja opady na sasiadujacych wybrzezach, np. Prad Zatokowy — u wybrzezy
Florydy i Anglii, Péinocnoatlantycki — u wybrzezy Irlandii. Zimne prady z kolei maja
wplyw przeciwny — powoduja spadek opadéw w sasiedztwie.

Obserwowane maksymalne sumy dobowe opadéw réwniez wystepuja na obszarach
0 najwyzszych wartosciach rocznych. W Czerrapundzi zaobserwowano 1040 mm w ciagu
doby, na Filipinach — 1168 mm! Odpowiada to 2-letniemu opadowi w Gdansku! Najnizsze
sumy roczne opadoéw obserwuje sie w pasie pustyn. Zdarzaja sie lata, gdy opad roczny
wynosi 0. Na przyktad w Chile, w stacji Arica, obserwuje si¢ opady roczne rzedu 0,6+1,5
mm, a czesto 0 mm.



Rozdziat 7

Cisnienie atmosferyczne

7.1. Zmiany ci$nienia powietrza

Rozklad cisnienia powietrza w przestrzeni mozna przedstawi¢ za pomoca powierzch-
ni, ktére w kazdym punkcie maja jednakowa wartos$é cisnienia, czyli powierzchni izoba-
rycznych. Maja one skomplikowane ksztatty i r6znorodne nachylenie. W wyniku przecie-
cia powierzchni izobarycznych ptaszczyznami poziomymi powstaja izobary. Kazda izoba-
ra jest miejscem geometrycznym punktéw o jednakowym cisnieniu.

Gtéwna cecha pionowego rozktadu cisnienia jest spadek cisnienia z wysokoscia. War-
tos¢ tego spadku zalezy od gestosci powietrza, ktéra z kolei jest funkcja temperatury i wil-
gotnosci.

Rozpatrujac atmosfere nieruchoma wzgledem Ziemi i réwnolegte, poziome po-
wierzchnie izobaryczne, mozna wydzieli¢ w stupie powietrza o jednostkowym przekroju
pewna objetos¢ (rys. 7.1).

wysokosc
I
lp*'dp
z+dz [--------
N N
pg-dz¢T
p

Rys. 7.1. Sity dziatajace na jednostkg masy w atmosferze

Na dolna powierzchnie (na wysokosci 2) dziata cisnienie p, skierowane ku gorze, na gérna
dziata cisnienie p+ dp, skierowane ku dotowi. Sity na boczne scianki mozna pomina¢,
gdyz réwnowaza sie jako rowne sobie i przeciwnie skierowane. Na wydzielony element
objetosci dziala jeszcze sita ciezkosci rdbwna p-g-dz. Z zalozenia powietrze jest w spo-
czynku, suma wszystkich sit réwna sig wigc zero. Réwnanie sumy sit ma postac:

—(p+dp)+ p—pgdz=0, (7.1)

stad:
—dp = pgdz (7.2)

oraz
_p =pg. (7.2a)

dz
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Jest to réwnanie statyki atmosfery. Wynika z niego, ze przy wzroscie wysokosci o dz ci-
$nienie musi zawsze male¢ o dp, gdyz iloczyn o - g jest dodatni. Natomiast ze spadkiem

wysokosci cisnienie zawsze rosnie.

Zmiany cisnienia w kierunku pionowym sa funkcja gestosci p i przyspieszenia ziem-
skiego g. Poniewaz przyspieszenie g maleje w kierunku réwnika, spadek cisnienia przy
jednakowej zmianie wysokosci bedzie tu mniejszy niz nad biegunami. Przyspieszenie
ziemskie g zmienia sie bardzo mato, gtbwnym czynnikiem wptywajacym na zmiany cisnie-
nia jest gestos¢ powietrza p, ktdra maleje szybko wraz z wysokoscia. W zaleznosci od
gestosci tym samym przyrostom wysokosci beda odpowiadaty rdzne zmiany cisnienia.
W dolnych warstwach atmosfery, przy tych samych przyrostach wysokosci, spadek cisnie-
nia jest zatem szyhszy niz w gérnych.

Zgodnie z réwnaniem stanu gazu, dla powietrza suchego istnieje nastepujaca zalez-
nos$¢ migdzy gestoscia p a cisnieniem p:

‘)—_—’ 7.3

gdzie: Ry~ stata gazowa powietrza suchego,
T - temperatura powietrza w Kelwinach.

Podstawiajac to wyrazenie do réwnania statyki atmosfery, otrzymujemy réwnanie:

—dp="F"Y94q. (7.4)
Rp -T
Wynika z niego, ze — przy jednakowej zmianie wysokosci — zmiana cisnienia w powietrzu
cieplejszym bedzie mniejsza, niz w chtodnym.

Wyniki pomiaréw cisnienia wykonanych na réznych wysokosciach sa nieporéwny-
walne ze wzgledu na zmiane cisnienia w pionie. W celu wyeliminowania wptywu wysoko-
$ci sprowadza sie¢ wyniki pomiaréw cisnienia do wspélnego poziomu — poziomu morza.
Przeliczanie cisnienia do wspdlnego poziomu odbywa si¢ za pomoca tzw. wzoréw bar o-
metrycznych, wyprowadzonych z réwnan statyki atmosfery i rownania stanu gazu. Catku-
jac réwnanie (7.4) w granicach od p; do p, i od z do z, otrzymuije sie:

[ 2
o P Ry " T
- g
P2 = Pp-€Xp| — (2-2) |, (7.5)
Rp T
gdzie: T,, - érednia temperatura warstwy o grubosci (z — z),

p., P2 — cisnienia odpowiednio na poziomach z i z.

Réwnanie (7.5) jest to tzw. barometryczny wzor wysokosciowy.

W praktyce wzor ten przeksztatca sig, wprowadzajac logarytmy dziesietne i podsta-
wiajac wartosci liczbowe statych. Uwzgledniajac ponadto wptyw wilgotnosci powietrza na
jego gestosé, zmiane przyspieszenia ziemskiego z szerokoscia geograficzna i wysokoscia,
otrzymuje sig wzdr L aplace’ a na roznice wysokosci z i z;, na ktérych znamy cisnienie:
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Az=12, -7 =18400(1+ atm)(1+ 0,378%) (L+0,0026 - cos 2¢) -1+ 8- 2)lg >, (7.6)
P2

gdzie: a =1/273 — wspdtczynnik rozszerzalnosci gazow,

tm — temperatura $rednia warstwy z, — z; [°C],

e — wilgotnos¢ aktualna powietrza wyrazona preznoscia pary wodnej w powietrzu
[hPa],

p — $rednie cisnienie w warstwie z, — z [hPa],

1] — szeroko$¢ geograficzna miejsca pomiaru,

B — wspotczynnik réwny:

B=3,14- 107 I/m w swobodnej atmosferze,
B=1,96 - 107 I/m w gérnych warstwach atmosfery,
P1, P2 — cisnienia odpowiednio na poziomach z i z.

W warstwach o nieduzej grubosci (do 2000 m) stosuje sie czesto uproszczony wzor
Babineta:

22—21=2~H0% 1+ot,,), (7.7)
2

gdzie: H, — wysokos¢ tzw. atmosfery jednorodnej (przy p = const.), nazywana réwniez lokalna
wysokoscia charakterystyczna atmosfery,
pozostate oznaczenia j.w.

Przyjmujac w rownaniu (7.5) stata temperature Ty, oraz state p i R, mozna je napisa¢ w po-
staci (liczac wysokos¢ z od powierzchni Ziemi, awiec z=0a 2 = 2):

z

p=p,-e . (7.8)
Parametr H, mozna réwniez zdefiniowa¢ z réwnania (7.5) za pomoca wyrazenia:
R,-T,
0 =——". (7.9)
g

Przyjmujac: R, =287 m?- s K™, T=273 K oraz g = 9,8 m- 5%, otrzymujemy:
Ho = 8000 m = 8 km. (7.10)

Poniewaz jednak zaréwno g jak i temperatura T sa zmienne z wysokoscia, H, zmienia
sig rowniez, lecz do wysokosci 100 km tylko w zakresie od 5 do 9 km.

Czesto jest stosowana inna interpretacja parametru H, jako tzw. atmosfery jednorod-
nej. W interpretacji tej przyjmuje si¢ wartosci srednie temperatury, cisnienia i gestosci
powietrza w atmosferze na powierzchni Ziemi odpowiednio: To, Po i po, Stad:

Hy=—to (7.12)
Po " Yo

Parametr H, jest wicc gruboscia warstwy, jaka pokrylaby Ziemie atmosfera jednorodna
0 gestosci p, | Wywierajaca na jej powierzchnig cisnienie po.
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Wzory barometryczne stuza do tzw. niwelacji barometrycznej, czyli do okreslania
réznicy wysokosci w atmosferze, jesli znane jest cisnienie na dwoch poziomach oraz tem-
peratura warstwy powietrza miedzy nimi.

Do przyblizonej oceny zmiany cisnienia z wysokoscia mozna stosowaé tzw. stopien
baryczny — wielkos¢ okreslajaca przyrost wysokosci, odpowiadajacy zmianie cisnienia
0 1 mbar (hPa). Z podstawowego réwnania statyki (7.2) otrzymujemy wzor:

-dz _dp RT-dp

N w

Stopien baryczny jest odwrotnie proporcjonalny do wartosci cisnienia i wprost proporcjo-
nalny do temperatury powietrza. Jest tym wiekszy im wieksza jest wysokos¢ (a wiec nizsze
cisnienie i gestos¢ powietrza).
Przyktadowo, na poziomie morza, dp = 1 hPa, p = 1000 hPa, przy temperaturze t = 20°:
287-293-1

=———— —~85m
M 9,81-1000

(7.12)

dla temperatury t = 0°:

h,=8m.

Réznica wysokosci dwéch powierzchni izobarycznych jest tym wieksza, im wyzsza
jest érednia temperatura powietrza migdzy nimi. Wynika stad, ze powierzchnie izobaryczne
sa wypukte nad obszarami cieptymi i wkleste nad obszarami chtodnymi. Rozkiad po-
wierzchni izobarycznych w atmosferze charakteryzuje wiec nie tylko pole cisnienia, ale
rowniez, w sposob posredni, pole temperatur.

7.2. lzobary. Uklady baryczne

Przeciecie powierzchni izobarycznej dowolng ptaszczyzna pozioma wyznacza na niej
linie statego cisnienia, czyli izobary. W codziennej praktyce synoptycznej mapy izobar
wykresla sig dla cisnienia na poziomie morza, nanoszac na blankiet mapy sprowadzone do
poziomu morza wyniki jednoczesnych pomiaréw cisnienia z wielu miejsc. Nastepnie punk-
ty o jednakowej wartosci cisnienia taczy sie, otrzymujac izobary, ktére nanosi sie tak, zeby
roznica cisnienia miedzy nimi byla stata — najczesciej 5 mbar. Na podstawie wartosci
i ksztattu izobar wyrdznia si¢ typowe uktady baryczne (rys. 7.2).

Niz (N)

Jest to obszar atmosfery, w ktorym cisnienie jest nizsze od cisnienia na obszarze ota-
czajacym (na tym samym poziomie). Na mapie reprezentuje go uktad zamknigtych izobar,
wewnatrz ktérego miesci si¢ najnizsza wartos¢ cisnienia.

Niz drugorzedny
Znajduje sie na obszarze (zwykle na skraju) bardziej obszernego nizu gtéwnego, cha-
rakteryzuje sie co najmniej jedna odrebna, zamknieta izobara.
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Zatoka

Jest to obszar atmosfery, w ktérym cisnienie jest obnizone, potozony pomiedzy dwo-
ma obszarami o cisnieniu wyzszym (na tym samym poziomie). lzobary w zatoce przebie-
gaja w ksztatcie litery ,,V”, lub sa prawie prostoliniowe i rownolegte wzgledem siebie.
Linia taczaca punkty o najwigkszej krzywiznie izobar (lub o najmniejszej wartosci cisnie-
nia), to o$ zatoki.

potkula pétnocna

995

Rys. 7.2. Typowe ukfady baryczne: W —wyz, N — niz
(Holec, Tymanski, 1973)
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Wyz (W)

Jest to obszar atmosfery, w ktorym cisnienie jest wyzsze od cisnienia otaczajacego na
tym samym poziomie. Reprezentowany jest na mapie jako uktad zamknigtych izobar, we-
wnatrz ktorego znajduje si¢ najwyzsza wartos¢ cisnienia.

Klin

Jest to obszar atmosfery o podwyzszonym cisnieniu, potozony pomigdzy dwoma ob-
szarami 0 cisnieniu nizszym. Charakteryzuja go izobary w ksztalcie litery U, lub prawie
prostoliniowe. Linia taczaca punkty o najwickszej krzywiznie izobar (lub punkty o najwyz-
szej wartosci cisnienia), to os klina.

Siodto
Jest to obszar pomiedzy dwoma nizami (lub zatokami) i dwoma wyzami (lub klinami)
utozonymi na krzyz. Punkt siodtowy lezy w $rodku siodta.

Kazdy z wymienionych uktadéw barycznych jest odzwierciedleniem rozktadu po-
wierzchni izobarycznych w bezposrednim sasiedztwie powierzchni Ziemi. Nad uktadami
podwyzszonego cisnienia powierzchnie izobaryczne sa wypukie, a nad uktadami obnizone-
go cisnienia — wkleste. Wazna charakterystyka pola cisnienia jest réwniez krzywizna izo-
bar. Jezeli wypuktos¢ izobary skierowana jest ku cisnieniu wyzszemu, to krzywizne izobary
okresla si¢ jako cyklonalna, jezeli ku cisnieniu nizszemu — jako antycyklonalna.

7.3. Mapy powierzchni izobarycznych

Mapy powierzchni izobarycznych stuza do zobrazowania pola cisnienia w atmosferze na
roznych wysokosciach nad poziomem morza i nazywa si¢ je mapami topografii baryczne;.
Wyrdznia sig¢ mapy topografii bezwzgledng i topografii wzglednej (mapy grubosci warstwy).

Mapy topogr afii bezwzgledngj otrzymuje sie, nanoszac na mape wysokosci punktow
znajdujacych si¢ na okreslonej powierzchni izobarycznej (np. 700 mbar), a nastgpnie po
potaczeniu punktow o jednakowej wysokosci uzyskuje sig linie, tzw. izohipsy.

Wedtug rozktadu i wartosci izohips na mapie topografii bezwzglednej mozna ocenic¢
rozktad cisnienia w tej warstwie atmosfery, przez ktéra przechodzi dana powierzchnia
izobaryczna (rys. 7.3). W obszarach obnizonego cisnienia powierzchnie izobaryczne sa
wkleste (izohipsy o nizszych wartosciach), a podwyzszonego — wypukte (izohipsy o wigk-
szych wartosciach).

W praktyce synoptycznej mapy topografii bezwzglednej kresli si¢ dla wybranych
powierzchni — gtéwnie 850, 700, 500 300, 200 i 100 mbar. Odpowiadaja im nastepujace
srednie wysokosci: 1500, 3000, 5500, 9000, 12000 i 16000 m. Srednia wysokosé po-
wierzchni 1000 mbar wynosi 130 m, a jej izohipsy maja przebieg zblizony do izobar na
poziomie morza. Dlatego nie wykresla si¢ dla niej map topografii bezwzgledne;j.

Na mapach topogr afii wzglednej nanosi si¢ przewyzszenie jednej powierzchni izoba-
rycznej nad inna. Najczesciej wykonuje si¢ mape przewyzszenia powierzchni 500 mb nad
1000 mbar. Poniewaz stopien baryczny wzrasta ze wzrostem temperatury, réznica wysoko-
sci dwoch powierzchni izobarycznych jest tym wigksza, im wyzsza jest srednia temperatura
warstwy powietrza pomiedzy tymi powierzchniami (rys. 7.4). Mapy topografii wzglednej
stuza wigc rowniez do okreslania duzych obszardw ciepta i chtodu w troposferze.



55 50 45 45 35 30 2520 1510 50 5 101520253035 40 45 50 55 60 65 70 75
7 S
A e X 60°
Ae® \ 1
2 W
55 [, 20°
A 28
? ) 76 66°
4 P 272
50 3080 )
!
3 50°
\
12 ! 8
I
1 \
451y N \ Y
\ i 145°
5 b
] \ > - ==/
40 \
S \ ~ -y // 40°
of -2
Sy AN =
35 i e = b
35°
30 * / 3160[ }120 4
25°  20°  15° 10° 5° 0° 5° 10° 15° 20° 25° 30° 35°  40°  45°
Rys. 7.3. Mapa topografii bezwzglednej powierzchni izobarycznej 700 mbar,
dn 6.1X.1967: —— izohipsy, — — — izotermy (Holec, Tymanski 1973)
a) b)
cea— —»C
f___...-—-—'—'_'_-_'_‘_‘-'—--.___-__“
="
a— T i T —» | Tc—. v c v a . T
_,_...---""'-'_._._-_-_-_‘_'-""‘---...__ '--...___________-—h-_________,_...--—
l':’ T e T DL l______ v it v __._l
d—s= T T «—d e—» v o ¥ -t
e R L Iy
[r— | TW :
T t T }-— + n * —
o—» «—0 _,,..-—-—"'“'"_*'_'—“““"--——-—..___
\H‘\"‘---...__ 0 ______...--"'/ o (o]

== = = = = ==

Rys. 7.4. Schemat rozktadu powierzchni izobarycznych i ruchéw powietrza w obszarach:

a) ciepta, b) chtodu (Holec, Tymanski, 1973)

7.4. Poziomy gradient ciSnienia

Gradient cisnienia (gradient baryczny) jest wektorem skierowanym wzdtuz normalnej

do powi

erzchni izobarycznej, w kierunku nizszej wartosci cisnienia (w przestrzeni). Okre-

$la on zmiang cisnienia przypadajaca na jednostke odlegtosci w kierunku najwigkszego
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spadku cisnienia w przestrzeni. Obliczy¢ go mozna jako pochodna cisnienia w kierunku
normalnej do powierzchni izobarycznej.

c="% (7.13)
dn

gdzie: G- gradient cisnienia.
p - cisnienie,
n — odlegtos¢ wzdtuz normalnej do powierzchni izobarycznej.
Aby otrzymaé przyspieszenie wywotane gradientem cisnienia, nalezy wyrazenie to
pomnozy¢ przez objetos¢ whasciwa, czyli podzieli¢ przez gestosé p. Otrzymuje sie:

o=t (7.14)
p dn
gdzie: G’ — przyspieszenie wywotane gradientem ci$nienia,

l/p=v - objgtos¢c whasciwa.

Gdyby powierzchnie izobaryczne byly poziome, czyli rownolegte do morza, gradient
cisnienia bytby pionowy. Powierzchnie te sa jednak zwykle odchylone od poziomu, gra-
dient cisnienia odchyla sie wiec od pionu o kat ¢, jaki powierzchnia izobaryczna tworzy
z poziomem. Zwykle kat ¢ jest bardzo maty (tg o= 0,0001 + 0,001). Z nachylenia gradien-
tu cisnienia wynika, ze wektor gradientu cisnienia bedzie miat zaréwno sktadowa pionowa,
jak i pozioma. Stosunek sktadowej poziomej do sktadowej pionowej réwny jest tangensowi
kata o (rys. 7.5). Wynika stad, ze sktadowa pionowa jest bardzo duza w stosunku do po-
ziomej. Sktadowa ta jest jednak réwnowazona przez pionowa Site ciezkosci i nie ma prak-
tycznie wptywu na ruch powietrza. Istotna jest sktadowa pozioma gradientu cisnienia, ktéra
jest gtdwna przyczyna poziomego ruchu powietrza. W dalszej czesci bedziemy zajmowaé
sie wylacznie sktadowa pozioma gradientu cisnienia, méwiac poziomy gradient cisnienia
lub po prostu gradient cisnienia.

Rys. 7.5. Gradient cisnienia G i jego sktadowe: G, — sktadowa pionowa, Gy, — skfadowa pozioma,
pi, Pi-1 — przekroje powierzchni izobarycznych (oprac. wiasne)

Gradient poziomy cisnienia jest wektorem skierowanym w strone nizszego cisnienia
wzdtuz linii normalnej do izobar. Zwrot okresla kierunek, wzdtuz ktérego cisnienie maleje
najszybciej. Wartos¢ gradientu wyznacza sie stosunkiem réznicy cisnienia do umownie
przyjetej jednostki dlugosci An, réwnej diugosci potudnika odpowiadajacej katowi
1° (An=111,3 km):
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G:ﬂ milibar , (7.15)
An| I°potudnika

gdzie: An - jednostka dtugosci, umownie przyjeta dtugos¢ tuku potudnika, odpowiadajaca katowi
1°, réwna 60 nm (mil morskich) = 111,3 km.

Zageszczenie izobar na mapie swiadczy o duzym gradiencie cisnienia (izobary kresli si¢ ze
statym krokiem, najczesciej Ap =5 mbar).

W umiarkowanych szerokosciach geograficznych na poziomie morza wartos¢ gradien-
tu rzadko przekracza 1+3 mbar/1° potudnika, w cyklonach tropikalnych gradienty cisnienia
osiagaja wartos¢ az 15+20 mbar/1° potudnika.

7.5. Wahania ci$nienia atmosferycznego

Prowadzac obserwacje cisnienia atmosferycznego w dowolnym punkcie, stwierdza sie
jego zmiany w czasie. Mozna analizowa¢ zmiany dobowe i zmiany roczne cisnienia.

7.5.1. Zmiany dobowe

Dobowe zmiany cisnienia spowodowane sa dobowymi wahaniami temperatury oraz
ptywami atmosferycznymi. W ciagu doby cisnienie osiaga najwyzsze wartosci w godzi-
nach 09°°+10°° i 21°°+22°° czasu miejscowego, a najnizsze okoto godziny 03°°+04°°
i 15°°+16°°. Wahania te obserwuje si¢ najwyrazniej w strefie migdzyzwrotnikowej, gdzie
amplituda wahan wynosi srednio 2+4 mbar. Krzywa ma charakter sinusoidalny (rys. 7.6).
W tych szerokosciach spadek cisnienia o 2+3 milibary ponizej wartosci przecietnej dla
danego obszaru i sezonu zapowiada prawie zawsze formowanie si¢ lub nadciaganie cyklo-
nu tropikalnego.

4
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Rys. 7.6. Dobowe wahania cisnienia w strefie miedzyzwrotnikowej (oprac. wtasne)

W miarg wzrostu szerokosci geograficznej amplituda wahan dobowych zanika (osiaga
wartos¢ ponizej 1 mbar). Regularne wahania mozna zaobserwowac¢ jedynie latem w obsza-
rze piecknej pogody objetej wyzem. Znacznie wigksze sa tu zmiany nieregularne, wystepu-
jace w wyniku procesow dynamicznych zachodzacych w atmosferze, a przejawiajacych sie
ruchem uktadéw cisnienia, adwekcja réznorodnych mas powietrza, zbieznoscia i rozbiez-
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noscia pradow na réznych wysokosciach itp. Zmiany dobowe w szerokosciach pozazwrot-
nikowych przekraczaja czasem 20 mbar.

7.5.2. Wahania roczne

Roczny przebieg cisnienia, jego wiasnosci, mozna analizowa¢ na podstawie staty-
stycznych opracowan wieloletnich serii obserwacyjnych. Gtdwne przyczyny rocznych
wahan cisnienia to: roczne wahania temperatur, sezonowa zmiennos¢ intensywnosci i ruchu
wedrownych uktadéw barycznych (dziatalnosé¢ cyklonalna, charakterystyczna w umiarko-
wanych i wysokich szerokosciach geograficznych).

Typ i amplituda rocznych wahan ci$nienia zaleza od szerokosci geograficznej i rodza-
ju podtoza.

Amplitudy rocznych wahan cisnienia wzrastaja ze wzrostem szerokosci geograficznej,
nad kontynentami zwykle sa wicksze (25+30 mbar) niz nad oceanami (15+20 mbar). Geo-
graficzne zmiany cisnienia w ciagu roku, szczegélnie na kontynencie azjatyckim przedsta-
wiono na rys. 7.7 — dla stycznia i lipca wzdtuz réwnoleznika 30° N.
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Rys. 7.7. Profile rozktadu cisnienia w styczniu i lipcu wzdtuz réwnoleznika 30°N
(Schmidt, 1972)



Rozdziat 8

Wybrane problemy dynamiki atmosfery

8.1. Wprowadzenie

Obiektem badan w dynamice atmosfery jest ruch powietrza. Ruch ten podlega zasa-
dom dynamiki Newtona. Na czastke powietrza w atmosferze dziataja sity ciezkosci, gra-
dientu cisnienia, Coriolisa, sita odsrodkowa i sita tarcia. Skale ruchéw powietrza sa
bardzo rozlegte zaréwno pod wzgledem czasu, jak i przestrzeni. Zakres ten obejmuje za-
réwno beztadne mikro ruchy poszczeg6lnych czasteczek, jak i globalna cyrkulacje catej
atmosfery. W tablicy 8.1 przedstawiono gtéwne skale przestrzenne tych ruchdw wraz z ich
typowymi wymiarami.

Tablica 8.1
Skale ruchdw atmosferycznych (Iribarne, Cho 1988)
przesslzf‘zlznna Typow[ekr\T/]v]y e Przykiady
Planetarna 10 000 komorka Hadleya, cyrkulacja atmosferyczna rownik-bieguny
Synoptyczna 1000 cyklony strefy umiarkowanej
Mezoskalowa 100 burze
Skala drobna <10 mate chmury Cumulus

Ruchy poszczeg6lnych czastek, z wyjatkiem gérnych krancow atmosfery, nie maja znacze-
nia w dynamice atmosfery. Atmosfere traktuje sie jako osrodek ciagty, ptyn.

8.2. Opis ruchu powietrza

8.2.1. Rownanie ruchu

Réwnanie ruchu wyraza réwnosé¢ iloczynu gestosci i przyspieszenia z wektorowa
suma sit dziatajacych na czastke powietrza o jednostkowej objetosci.

o
Pt

PG -Vp+ p2oxi+R (8.1)
lub
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rn

PG -Vp+ p2Vasing+R, (8.1a)

gdzie: p — gestos¢ powietrza,
g — przyspieszenie ziemskie,
p — cisnienie,
@ — predkosé katowa Ziemi,
R — sita tarcia,
¢ — szeroko$¢ geograficzna
Vv — predkos¢ czastki powietrza.

8.2.2. Réwnanie ciagtosci

Réwnanie ciagtosci zamyka réwnanie ruchu, opisujac rozktad cisnienia i gestosci.
Wyprowadzi¢ je mozna z zasady zachowania masy. W postaci rézniczkowej przyjmuje
forme stanowiaca lokalna posta¢ zasady zachowania masy:

iV =0. 8.2
o TV (8.2)

Dla warunkéw matych zmian gestosci p rownanie ciagtosci przyjmuje postaé:

W=0 (divi=0). (8.2a)

8.3. Glowne sily dziatajace na czastke powietrza w atmosferze

8.3.1. Sita ciezkosci

Duza masa Ziemi wywotuje site ciezkosci, dziatajaca na czastke powietrza. Jest ona
jedna z najwiekszych sit dziatajacych i jest skierowana do srodka Ziemi. Na czastke o obje-
tosci AV dziata sita:

Fg =AVpg, (8.3)
gdzie: AV - objetosé czastki,
£ — 0gstosé powietrza,
g — przyspieszenie ziemskie.

Czastka powietrza jest nieruchoma wzgledem powierzchni Ziemi. Obro6t Ziemi dooko-
fa swojej osi powoduje wystapienie sity odsrodkowej, ktora dziata réwniez na czastke po-
wietrza. Sita odsrodkowa jest jednak bardzo mata w poréwnaniu z sita ciezkosci. Zwykle
sie ja pomija lub dodaje do sity ciezkosci, otrzymujac tzw. skuteczna site cigzkosci.

8.3.2. Sita gradientu cis$nienia

Gdy cisnienie na przeciwlegtych powierzchniach czastki jest rdzne, na czastke dziata
sita wypadkowa, skierowana do wnetrza czastki. Nazywamy ja sita gradientu cisnienia. Sita
dziatajaca na jednostke masy wyraza sie wzorem:
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_ L

G= ,
p dn

(8.4)

gdzie dp/dn oznacza zmiane cisnienia dp na drodze dn.

W atmosferze wektor gradientu cisnienia mozna roztozy¢ na sktadowa pionowa i po-
zioma (patrz rozdziat 7, rys. 7.5). Sktadowa pionowa jest prawie catkowicie réwnowazona
przez skierowana przeciwnie site ciezkosci. W ruchu poziomym powietrza atmosferyczne-
go rozwaza sie zatem tylko sktadowa pozioma gradientu, ktora jest gtéwna przyczyna ru-
chu poziomego (wiatru) w atmosferze.

8.3.3. Sita Coriolisa

Sita Coriolisa uwzglednia obrot Ziemi wokot swojej osi, co powoduje, ze ukiady od-
niesienia zwiazane sztywno z powierzchnia Ziemi nie sa uktadami inercjalnymi. Wyjasnie-
nie jej dziatania przedstawiono na rysunku 8.1 i opisano ponizej.

Obserwator znajduje sie na biegunie pétnocnym (N). Wyrzuca z tego miejsca jakies
ciato w kierunku gwiazdy G, nadajac mu pewne przyspieszenie liniowe. Ciato, dzieki swej
bezwtadnosci, porusza sie po prostej NG, zmierzajac do punktu A, znajdujacego sie na
horyzoncie. Zanim jednak ciato doleci do punktu A, Ziemia obréci si¢ z predkoscia katowa
® i punkt A zajmie potozenie A’. Obserwator odniesie wrazenie, ze ciato byto skierowane
do punktu A’ i odchylito tor swego biegu w prawo. Ten zakrzywiony tor bedzie wynikiem
dziatania pewnej sity, zwanej sita Coriolisa. Efekt ten jest najsilniejszy na biegunie, maleje
do zera w miare zblizania sie do réwnika, zgodnie z réwnaniem;
sita Coriolisa

Fc=2m-v-w-sing (8.5)
oraz przyspieszenie
C=2v-w-sin g, (8.53)
gdzie: F.- sita Coriolisa,
C — przyspieszenie Coriolisa,
v — predkosé czasteczki (ciata),
w — predkosé ruchu obrotowego Ziemi (o = 7,29 x 107 1/s),
@ — szerokos¢ geograficzna.

Sita Coriolisa jest sita pozorna, powodujaca odchylenie wszelkich cial bedacych
w ruchu wzglgdem powierzchni Ziemi. Odchylenie to jest zwiazane z obrotem ptaszczy-
zny horyzontu wokdt pionowej sktadowej wektora predkosci katowej obrotu Ziemi. Wek-
tor sity Coriolisa jest skierowany prostopadle do wektora predkosci ciata i w prawo
wzgledem kierunku predkosci — na pdtkuli pétnocnej, a w lewo — na p6tkuli potudniowe;j.
Przyspieszenia spowodowane dziataniem sity Coriolisa sa tego samego rzedu, co przy-
spieszenia wywotane sita gradientu cisnienia. Przyspieszenia te moga si¢ zatem nawza-
jem réwnowazy¢.
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Rys. 8.1. Wyjasnienie dziatania sity Coriolisa (oprac. wiasne)

8.3.4. Sita odsrodkowa

Sita odsrodkowa wystepuje przy krzywoliniowym ruchu czasteczki powietrza. Dla
jednostkowej masy wyraza si¢ wzorem:

F=—, (8.6)

gdzie: Fy— sita odsrodkowa,
v — predkosé liniowa ruchu czasteczki,
r — promien krzywizny toru czasteczki.

Sita odsrodkowa skierowana jest wzdluz promienia krzywizny w strong wypuktosci
toru (na zewnatrz), jej wptyw jest odczuwalny dopiero dla wigkszych predkosci ruchu — dla
v > 15 m/s (54 km/godz).

8.3.5. Sita tarcia

Sita tarcia ma wptyw przede wszystkim na ruch powietrza w dolnej, przyziemnej war-
stwie troposfery. Powoduje zmniejszenie predkosci wiatru (ruchu) w tej warstwie i zmienia
takze kierunek poruszajacego si¢ powietrza. Wyr6znia sie:

— tarcie wewnetrzne (lepkosc) — powstaje wtedy, gdy dwie warstwy gazu przemieszczaja
sie rownolegle wzgledem siebie;

— tarcie zewnetrzne — polega na oddziatywaniu ciat w miejscu ich styku, przeciwdziata-
jac wzajemnemu przesuwaniu si¢ tych ciat (poslizgowe).

Bezposrednio przy powierzchni Ziemi, w warstwie o milimetrowej grubosci, predkos¢
ruchu powietrza jest réwna zeru. W wyniku ruchéw cieplnych, turbulencji dynamicznej
i termicznej, chwiejnej rownowagi atmosfery nastepuje jednak pionowa wymiana czaste-
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czek miedzy warstwami nieruchomej i przemieszczajacej sie atmosfery. W wyniku tego
w pewnej warstwie, liczac od podioza, predkos$¢ wiatru wzrasta. Jest to warstwa tarcia, ktorej
wysokos¢ gornej granicy wynosi ok. 500 do 1000 m i zalezy zaréwno od rodzaju podioza, jak
i statecznosci atmosfery (wieksza jest nad ladem, mniejsza nad morzami i oceanami).

8.4. Wiatry geostroficzny i gradientowy
8.4.1. Wiatr geostroficzny

Wiatr geostroficzny jest to model jednostajnego ruchu powietrza w uktadzie izobar
prostoliniowych i réwnolegtych do siebie, przy zatozeniu braku tarcia. Na czastke powie-
trza beda wigc dziata¢ tylko dwie sity: sita poziomego gradientu cisnienia i sita Coriolisa.
Pod wptywem sity gradientu cisnienia G powietrze zaczyna si¢ porusza¢ prostopadle do
izobar w kierunku nizszego cisnienia. Ruch ten natychmiast wywotuje site Coriolisa C,
powodujaca odchylenie toru ruchu powietrza w prawo (na potkuli potudniowej w lewo).
Sily te rownowaza sig, sita Coriolisa, ktora rdwnowazy gradient cisnienia, musi by¢ skie-
rowana przeciwnie do niego (rys. 8.2). Wiatr geostroficzny wieje wigc prostopadle do sity
Coriolisa, rownolegle do izobar.

G
995 hPa yy
1000 hPa
O
1005 hPa
4
1010 hPa
C

Rys. 8.2. Powstawanie wiatru geostroficznego na pétkuli pétnocnej
(Holec, Tymanski, 1973)

Predkos¢ wiatru geostroficznego mozna obliczy¢ z warunku réwnowagi sit gradientu
i Coriolisa:

1.dp =2vosing, (8.6)
p dn
stad:
vey =+ 1. (8.7)
2wsing p dn

gdzie: vy — predkos¢ wiatru geostroficznego.

Kierunek wiatru geostroficznego pokrywa sie z kierunkiem izobar. Na pétkuli pétnoc-
nej jego zwrot jest taki, ze po lewej stronie znajduje sie obszar niskiego cisnienia, a po
prawej — wysokiego. Prawo to nosi nazwg reguty Buysa-Ballota. Predkos$¢ wiatru geostro-
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ficznego jest wprost proporcjonalna do gradientu cisnienia, ponadto rosnie ze zmniejsza-
niem sie gestosci powietrza (a wiec z wysokoscia) i szerokosci geograficzne;.
Dla w = 7,29 - 10 1/s oraz p = 1,29 kg/m® otrzymuje si¢ proste wyrazenie, pozwala-
jace na praktyczne obliczanie predkosci na mapie izobar:
48 Ap

vV, = . 8.8
9 sing An ®8)

W poblizu réwnika, gdzie sin ¢ — 0, pojecie wiatru geostroficznego traci sens.

8.4.2. Wiatr gradientowy

Wiatr gradientowy jest to rozszerzenie modelu wiatru geostroficznego na izobary
kotowe. Nadal wazne jest zatozenie pominiecia sity tarcia. W wietrze gradientowym cza-
steczki powietrza poruszaja Si¢ poziomo ruchem jednostajnym po koncentrycznych torach
kotowych. Krzywizna toru powoduje, ze oprdcz sit gradientu cisnienia i Coriolisa wystapi
jeszcze sita odsrodkowa, skierowana na zewnatrz krzywizny. Poniewaz ruch jest jednostaj-
ny, wypadkowa tych sit musi by¢ réwna zeru. Rozwaza si¢ dwa przypadki wiatru gradien-
towego na potkuli pétnocnej — na obszarze nizu i na obszarze wyzu dla izobar kotowych.

W nizu N (rys. 8.3a) sita poziomego gradientu cisnienia jest skierowana wzdtuz pro-
mienia do srodka nizu, natomiast sita odsrodkowa na zewnatrz. Jest jednak zbyt mata, by
zrownowazy¢ site gradientu cisnienia G. Sita Coriolisa C musi wiec by¢ skierowana row-
niez na zewnatrz jak sita odsrodkowa, by réwnowazy¢ site gradientu cisnienia.

a) CYKLON (NIZ) b) ANTYCYKLON (WYZ)
1005 1010
1000 Vg

C C

2
Var

= F, - sita odsrodkowa, G - grandient ci$nienia, C - sita Coriolisa

Rys. 8.3. Powstawanie wiatru gradientowego na potkuli pétnocnej:
a) niz, b) wyz (oprac. wiasne)

Poniewaz sita Coriolisa jest skierowana prostopadle do wektora predkosci i odchylona w prawo,
wiatr gradientowy w nizu krazy w kierunku przeciwnym do ruchu wskazéwek zegara.

W wyzu W (rys. 8.3b) ukfad sit jest inny. Gradient cisnienia skierowany jest na ze-
wnatrz, tak jak sita odsrodkowa. Sita Coriolisa rownowazy zatem obie te sity. Z warunku
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prostopadtosci wektora predkosci do sity Coriolisa i odchylenia sity w prawo, wiatr gra-
dientowy w wyzu krazy zgodnie z ruchem wskazdwek zegara.

Predkos¢ wiatru gradientowego mozna rowniez obliczy¢ z warunku réwnowagi sit.
Dla nizu:

2
v,
i%:ngra)sin p+-L (8.9)
pdr r
i dla wyzu
2
v,
19 Yo oy wsing, (8.10)
pdr T g

gdzie: vy — predkosé wiatru gradientowego.
Przeksztalcajac te wyrazenia, otrzymuje si¢ rownanie:

V2

+— & (8.11)

=Vgr T —,
2rosin g

9~ Vor
gdzie: vy - predkos¢ wiatru geostroficznego, + dla nizu; — dla wyzu.

Roéwnania te mozna przeksztatci¢ dalej do postaci dla nizu:

Vg :a)rsin(p+\/a)2r23in2(p+%-$ (8.11a)
i dla wyzu
Vg = @ sin (p—\/a)zrzsinz(p—%~$ . (8.11b)

W ostatnim réwnaniu, warto$¢ pod pierwiastkiem musi by¢ dodatnia (lub zero), stad ogra-
niczenie:

?Spwzrsinz(p. (8.14)
r

Wynika stad graniczna maksymalna predkos¢ wiatru w wyzu:

V,

grmax = @Tsing. (8.15)

Dla nizu nie ma takiego ograniczenia, stad predkosci wiatru w nizach (cyklonach) osiagaja
ogromne wartosci.

W niskich szerokosciach geograficznych wyraz 2 ve sin ¢ jest bardzo maty i moze by¢
pominiety. Predko$¢ wiatru gradientowego wyrazi sie wowczas uproszczonym wzorem:

dp (8.16)

p
Vo =Vy =% [——.
p ar

ar

Jest to tzw. wiatr cyklostroficzny, wiejacy rownolegle do izobar kotowych z niskim
cisnieniem w centrum. Jego kierunek moze by¢ zgodny lub przeciwny do ruchu wskazéwek
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zegara. Predkos¢ wiatru cyklostroficznego moze osiaga¢ duze wartosci, nawet przy prze-
cietnych gradientach cisnienia.

Wiatr cyklostroficzny jest dobrym przyblizeniem wiatru w cyklonach tropikalnych.
Poniewaz cyklony wystepuja na szerokosciach geograficznych powyzej ¢ = 5° N lub S,
uwidacznia sie juz w nich wptyw sity Coriolisa i wiatr krazy zgodnie z reguta Buysa-
Ballota.

8.5. Wplyw tarcia

8.5.1. Wplyw tarcia w przyziemnej warstwie powietrza

Wiatry gradientowy i geostroficzny sa przyblizeniami wiatru rzeczywistego. W swo-
bodnej atmosferze, powyzej warstwy tarcia (powyzej 500 do 1500 m) rdznice sa niewiel-
kie, tak wigc zaleznosci teoretyczne moga by¢ wykorzystane do obliczen praktycznych.

W warstwie tarcia w poblizu powierzchni Ziemi sita tarcia jest znaczna i powoduje
odchylenie wiatru od kierunku réwnolegtego do izobar oraz zmniejszenie jego predkosci
wzgledem predkosci teoretycznej. Jest to bardzo ztozone zjawisko, tu rozwazymy jedynie
efekt koncowy. Przyjmujac, ze wiatr jednostajny wieje w uktadzie izobar prostoliniowych,
réwnolegtych, z uwzglednieniem sity tarcia R, to warunek jednostajnosci ruchu jest spet-
niony, gdy sita poziomego gradientu cisnienia bedzie rownowazona przez wypadkowa sit
Coriolisa i tarcia. Wynika stad, ze w tym przypadku sita gradientu nie lezy na jednej prostej
z sita Coriolisa, a sifa tarcia nie tworzy kata 180° z wektorem predkosci. Wektor predkosci
,» V7 bedzie odchylony od izobar w strone nizszego cisnienia (rys. 8.4).

AG
1000 hPa
\%
30°
50° 1005 hPa
/ 1010 hPa
R/ \C
\
\ f’
\
/
\
N £ 1015 hPa
/
\ Z
C+R

Rys. 8.4. Wptyw sity tarcia na kierunek wiatru — izobary prostoliniowe (oprac. wiasne)
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Gdyby rozpatrywaé wytacznie dziatanie tarcia zewnetrznego, to kat, jaki tworzy wek-
tor predkosci z izobarami, bylby znaczny. Efekt ten jest jednak ostabiony przez pionowa
wymiang pedu. Ostatecznie wiatr odchyla sie od izobar nad morzem érednio o kat ok. 20°,

anad ladem o ok. 30°+45° w strone nizszego cinienia, natomiast wektor sity tarcia R
tworzy z predkoscia kat ok. 130°+150°.

Podczas dnia, gdy mieszanie turbulentne w przyziemnej warstwie wzrasta ten kat
maleje a wiatr odchyla si¢ w prawo. Noca jest odwrotnie. Podobnie w ciagu dnia predkosé¢
wiatru przy powierzchni wzrasta a noca maleje. Przy duzych szybkosciach wiatru ze
wzgledu na silnie rozwinieta turbulencje, kierunek wiatru zbliza sie¢ do kierunku izobar.
Réwniez i w tym przypadku dziata reguta Buysa-Ballota: na pétkuli pétnocnej stojac ple-
cami do wiatru, najnizsze cisnienie ma si¢ po lewej rece nieco do przodu, najwyzsze po
prawej nieco do tytu. Na pétkuli potudniowej jest odwrotnie.

Ze wzgledu na tarcie, predkosci wiatru rzeczywistego przy podiozu sa mniejsze od
predkosci zaréwno wiatru geostroficznego, jak i gradientowego, dla tego samego gradientu
cisnienia. Srednio nad morzem rzeczywista predkosé stanowi ok. 75% tej predkosci, nad
ladem ok. 50+75%. Hamujacy i odchylajacy wptyw tarcia maleje ze wzrostem wysokosci.
W warstwie najblizej podtoza (30+50 m) obserwuje si¢ bardzo szybki wzrost predkosci
wiatru z wysokoscia. Kierunek wiatru jest tu praktycznie staty. W miare wzrostu wysoko-
sci, predkos¢ zwigksza sig, zblizajac si¢ do predkosci wiatru geostroficznego. Kierunek
wiatru zmienia si¢ natomiast systematycznie, wiatr odchyla si¢ w prawo i na gornej granicy
warstwy tarcia zbliza sie do kierunku réwnolegtego do izobar.

Zmiany wiatru w warstwie tarcia mozna przedstawi¢ graficznie, wykreslajac ze wspol-
nego punktu wektory predkosci wiatru na roznych wysokosciach. Krzywa taczaca konce
wektoréw nazywa sie spirala Ekmana (rys. 8.5).

Rys. 8.5. Spirala Ekmana. Predkosci i kierunki wiatru na réznych wysokosciach
od powierzchni Ziemi do granicy warstwy tarcia (oprac. wkasne)

Jak wida¢, wptyw tarcia zanika z wysokoscia. Na wysokosci 600+900 m wiatr wieje juz
niemal rownolegle do izobar.

Pionowy rozktad predkosci wiatru (tachoida wiatru) w warstwie w poblizu powierzch-
ni Ziemi opisywany jest za pomoca formut empirycznych opracowanych przez réznych
autoréw. Najbardziej rozpowszechnione sa formuty przyjmujace logarytmiczny profil wia-
tru (Lambor, 1971, Debski, 1959, Molga, 1980), np. formuta Rohwera:

v logz+1516

—=—, (8.17)
v, logz,+1516

gdzie: v, v, — odpowiednio predkosci wiatru na wysokosciach zi z, [m/s],
z, Z, — wysokosci, na ktorych okreslamy predkosé wiatru [m].
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8.5.2. Struktura wiatru w przyziemnej warstwie powietrza

Wiatr podlega fluktuacjom co do predkosci i kierunku nawet przy ustalonym rozkta-
dzie cisnienia. Jest to porywistos¢ wiatru. Wiatr sktada sie z niekonczacej sie serii pory-
wow, czyli krétkotrwatych dodatnich lub ujemnych odchylen predkosci od jej wartosci
sredniej. Wahania kierunkdw sa bardzo nieregularne i osiagaja czesto amplitude rzedu 30°.

Giowna przyczyna porywistosci wiatru jest turbulencja. Rozroznia sie turbulencje
termiczng i dynamiczna. Turbulencja dynamiczna rozwija si¢ pod wptywem nieréwnosci
podioza i rosnie ze wzrostem predkosci wiatru. Turbulencja termiczna zalezy natomiast od
statecznosci atmosfery. Jest efektem roznic w nagrzewaniu si¢ odmiennych powierzchni.
Szczegdlnie dogodne warunki do jej powstawania wystepuja, gdy chtodne powietrze na-
ptywa nad ciepta powierzchni¢ (np. morza). Rozwijajaca si¢ konwekcja termiczna i dyna-
miczna sprzyja intensywnej wymianie pedu, w rezultacie predkos¢ wiatru w poblizu ziemi
zbliza si¢ do predkosci wiatru w warstwach wyzszych. Im wigksza srednia predkos¢ tym
wigksza amplituda wahan predkosci w porywach. Zwykle predkosci wiatru w porywach
przewyzszaja wartos¢ srednia 0 5 m/s, a porywy trwaja do 2 minut. Oprdcz wiatru porywi-
stego wyroznia sie takze wiatr szkwalisty. Jest to wiatr, w ktérym obserwuje si¢ gwattowne
i znaczne przyrosty predkosci $redniej, trwajace nawet kilkanascie minut. Wiatry takie
nazywa sie szkwatem i sa zazwyczaj zwiazane z przechodzeniem chmur burzowych i ulew-
nych opaddéw (patrz rozdz. 10).

8.5.3. Wiatry dolne. Linie pradu

Wiatry dolne sa $cisle zwiazane z ogélnym rozktadem cisnienia na poziomie morza.
Ich predkos¢ wynika przede wszystkim z gradientu cisnienia, a kierunek jest zgodny
z reguta Buysa-Ballota. Obraz ruchu powietrza w danej chwili mozna przedstawi¢ za po-
moca linii pradu, krzywych, do ktérych w kazdym punkcie wektory predkosci wiatru sa
styczne.

Przedstawione na mapach linie pradéw moga mie¢ rozny przebieg — w niektérych
miejscach zbiegaja sie, w innych rozchodza. W zaleznosci od ich przebiegu wyr6znia sie
linie zbieznosci (rys. 8.6a), linie jednostronnej zbieznosci (rys. 8.6b), ku ktérej biegna jedne
linie praddw, a inne od niej odchodza, linie rozbieznosci (8.6¢), wzdtuz ktérych rozchodza
sie linie pradow we wszystkich kierunkach, oraz punkty zbieznosci (konwergencji) — rys.
8.6d oraz rozbieznosci (dywergencji) — rys. 8.6e.

a) b) c) d) e)

Rys. 8.6. Linie oraz punkty zbieznosci i rozbieznosci: a) linia zbieznosci,
b) linia jednostronnej zbieznosci, c) linia rozbieznosci, d) punkt zbieznosci (konwergencji),
e) punkt rozbieznosci (dywergencji) (Kaczorowska, 1986)
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W przekroju pionowym zbiezno$¢ w punkcie lub wzdtuz linii spowoduje ruch wstepu-
jacy powietrza (rys. 8.7a), natomiast rozbieznos¢ z punktu lub wzdtuz linii — ruch zstepuja-
cy (rys. 8.7h).

ruch wstepujacy ruch zstepujacy

Rys. 8.7. Efekt zbieznosci linii pradéw poziomych w przekroju pionowym (Kaczorowska, 1986)

Linie pradu w wyzach i nizach przedstawiono na rys. 8.8: a) na potkuli pétnocnej,
b) na potkuli potudniowej. Na obszarze nizow wystepuje zjawisko zbieznosci, czyli konwe-
rgencji linii pradu, natomiast na obszarze wyzow rozbiezno$é, czyli dywergencja linii pra-
du. W obszarach przyziemnej konwergencji zachodza zatem wstepujace, pionowe ruchy
powietrza, ktore tworza mechanizm odprowadzania nadmiaru powietrza ze $rodka nizu.
W obszarach dywergencji wystepuja natomiast ruchy zstepujace (osiadanie). Z procesami
tymi facza sie okreslone warunki pogodowe.

pétkula péinocna

Rys. 8.8. Linie praddw w nizu i wyzu: A — potkula pdtnocna, B — potkula potudniowa;
a) niz, b) wyz (Kaczorowska, 1986)
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Na potkuli pdtnocnej linie pradéw powietrznych w osrodkach nizowych — cyklonal-
nych przyjmuja ksztatt spiral, skierowanych ku srodkowi i zakrzywionych przeciwnie do
ruchu wskazowek zegara (rys. 8.8Aa). W osrodkach wyzowych — antycyklonalnych jest
sytuacja przeciwna — linie pradéw przybieraja ksztatt spiral rozbiegajacych sie z jednego
punktu i zakrzywionych zgodnie z ruchem wskazowek zegara (rys. 8.8Ab).

Na potkuli potudniowej, skret linii pradéw jest odwrotny w nizu, zgodnie z ruchem
wskazowek zegara (rys. 8.8Ba), natomiast w wyzu przeciwnie (rys. 8.8Bb) do tego ruchu.

Ruchy wstepujace, charakterystyczne dla nizéw, zwiazane sa ze zmniejszeniem row-
nowagi atmosfery i sprzyjaja kondensacji pary wodnej, a wiec powstawaniu zachmurzenia
i opadéw. Odwrotna sytuacja jest w wyzach. Ruchy zstepujace przyczyniaja sie do zwick-
szenia réwnowagi atmosfery, zaniku zachmurzenia i braku opadéw. Charakterystyczne dla
Wyzu sa rowniez stabe na og6t wiatry.

8.6. Typowe przyktady wptywu powierzchni Ziemi na ruch powietrza

Whptyw uksztattowania powierzchni Ziemi (rzezby terenu) i przeszkdd znajdujacych
si¢ na niej na poziomy ruch powietrza w jej poblizu jest oczywisty. Oprécz dynamicznego
wplywu wywotanego przeszkodami naturalnymi, takimi jak uksztattowanie terenu, kom-
pleksy lesne, czy tez sztucznymi, zbudowanymi przez cztowieka (budowle), wystepuje tez
wptyw termiczny, wynikajacy z réznych wiasnosci termicznych powierzchni terenu. Jezeli
na strukture wiatru, kierunek i predkos¢ oddziatuja oba wptywy, takie zespolone dziatanie
nazywa si¢ termodynamicznym.

Przeszkody powoduja zmiane kierunku wiatru, a takze zmieniaja jego predkos¢. Prad
powietrza omija napotkana przeszkode najczesciej bokami, lub — w przypadku duzych
wymiarow poziomych przeszkody — przeptywa ponad nia. Przemieszczanie si¢ powietrza
ponad duza przeszkoda orograficzna przyczynia si¢ w czasie jego ruchu wstepujacego do
wzrostu zachmurzenia i powstawania opadow atmosferycznych po stronie nawietrznej. Po
stronie zawietrznej wystepuja ruchy zstepujace powietrza, ktérym towarzyszy mata wilgot-
nos¢ i zachmurzenie oraz mniejsze sumy opadow (cien opadowy).

Wszelkiego rodzaju przeszkody terenowe wywotuja zaburzenia w przyziemnej war-
stwie poruszajacego si¢ powietrza, powodujac tworzenie si¢ licznych wiréw oraz zaktoce-
nia kierunku i wartosci predkosci.

Na rys. 8.9a przedstawiono schematycznie uktad strug wiatru w przypadku odosob-
nionych skupisk drzew oraz na rys. 8.9b — nad wigkszym obszarem lesnym. Migdzy od-
osobnionymi skupiskami drzew tworza si¢ wiry powietrza o osi poziomej. Ich srednica,
zasieg i predkos¢ zaleza od wielkosci przerw migdzy drzewami, wysokosci drzew oraz
predkosci poziomego ruchu powietrza. W przypadku przeptywu strumienia powietrza nad
zwartym skupiskiem drzew, czes$é strumienia przeptywa ponad lasem ze znacznie zwigk-
szong predkoscia, czes¢ w postaci wirdw osiada miedzy drzewami. Predkos$é powietrza po
napotkaniu tego rodzaju przeszkody najpierw spigtrza sig, a po jej minieciu gwattownie
opada, tworzac wiry o osi poziomej i stosunkowo duzej predkosci obrotowej. Po stronie
zawietrznej obserwuje sie rdwniez obszar ciszy (zastoju powietrza), natomiast nad prze-
szkodami, a takze po bokach, tam gdzie prad powietrza optywa przeszkode, nastepuje
zwigkszenie predkosci wiatru.
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Rys. 8.9. Wptyw podtoza na wiatr — zawirowania powietrza przeptywajacego:
a) nad odosobnionymi skupiskami drzew, b) nad wiekszym obszarem lesnym
0 réznym zageszczeniu i wysokosci (oprac. wiasne)

Na dnie poprzecznie usytuowanego — w stosunku do kierunku wiatru — obnizenia
terenowego (wawdz, kanion, jar itp.) wystepuja réwniez obszary ciszy i zawirowan. Po-
dobnie jest przy przeptywie ponad skupiskami budynkéw — rys. 8.10a, b. Szczegdlnie silnie
wptywaja na pole wiatru fancuchy gorskie i wystepujace pomiedzy poszczegélnymi grzbie-
tami doliny.

a) b)

'-__-—-_-_““-—-———-P
— %
Wl lesr> bl c

Rys. 8.10. Wptyw rd6znego rodzaju przeszkod terenowych na pole wiatru (oprac. wiasne)

Woptyw fancucha gorskiego na pole wiatru moze siega¢ nawet do 1/3 jego wysokosci. Po-
dobnie ksztattuje sie¢ wptyw pojedynczego, lecz znacznego wzniesienia (rys. 8.11). W tym
przypadku duze znaczenie na powstawanie silnych zawirowan ma predkos¢ pozioma stru-
mienia. Zasigg i wielkos¢ powstajacych zaburzen znacznie si¢ zwigkszaja po przekroczeniu
predkosci 8 m/s. Zasieg pionowy zwigkszonych predkosci siega 1/3 wysokosci (1/3 H)
wzniesienia, natomiast w poziomie przekracza ponaddwukrotnie jego wysokosc¢ (2H).

Whplyw termiczny i termiczno-dynamiczny na wiatr pokazano schematycznie na rys.
8.1218.13. Plus ,,+” 0znacza obszar ciepty, ,.—” obszar zimny.

1/3H

a)

Rys. 8.11. Wptyw podtoza na wiatr: a) predkos¢ powietrza < 8 m/s,
b) predkos¢ powietrza > 8 m/s (Szczecinski, 1962)
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Rys. 8.12. Termiczny wptyw powierzchni ziemi na ruch powietrza
(Szczecinski, 1962)

Rys. 8.13. Termiczno-dynamiczny wptyw powierzchni ziemi na poziomy ruch powietrza
(Szczecinski, 1962)

Znajomos¢ wptywu podioza i jego uksztattowania na pole wiatru jest bardzo wazna
w wielu dziedzinach dziatalnosci cztowieka. Przede wszystkim jest to istotne przy wyzna-
czaniu lokalizacji osrodkdw przemystowych, a takze wypoczynkowych i uzdrowisk,
a nawet ustawienia wiekszych budowli. Bardzo wazna jest réwniez dla lotnictwa oraz dla
przebiegu szlakéw komunikacyjnych.

Szczegblne znaczenie ma predkosé wiatru dla zasiegu pytéw i gazéw emitowanych
przez kominy zaktadéw przemystowych. Gtéwne rodzaje smug dyméw przemystowych w
zaleznosci od rodzaju rdwnowagi atmosfery i predkosci wiatru wg Parczewskiego (1977)
przedstawiono na rys. 8.14.

Wysokos¢é, na ktdra unosza si¢ zanieczyszczenia, zalezy od stanu réwnowagi atmosfe-
ry oraz turbulencji. Odlegtos¢ zasiegu zalezy natomiast od predkosci wiatru. Obszary, do
ktérych docieraja zanieczyszczenia, najczesciej okresla si¢ wedlug rozkladu kierunkéw
wiatru. Kierunki 16-kierunkowej rézy wiatréw przedstawiono w zataczniku 1, tablica 24
i Z4a.
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Rys. 8.14. Rodzaje smug dymow przemystowych
(Parczewski, 1977)



Rozdziat 9

Cyrkulacja atmosfery

9.1. Ogdlna cyrkulacja atmosfery

Ogolna cyrkulacja atmosfery jest to zbiér wielkoskalowych pradéw powietrza nad
powierzchnia Ziemi, wyrdzniajacych sie pewna statoscia. Prady te maja przewazajaca skla-
dowa pozioma, zawsze jednak wystepuje okreslona sktadowa pionowa, ktdra chociaz jest
bardzo mata, odgrywa znaczaca role w ksztattowaniu sie pogody. W systemie ogolnej cyr-
kulacji atmosfery dokonuje si¢ przenoszenie ciepta, wilgoci i innych wielkosci fizycznych
miedzy poszczegdlnymi strefami kuli ziemskiej.

Usredniony obraz ogélnej cyrkulacji atmosfery wyznaczony na podstawie opracowan
statystycznych wynikdéw obserwacji jest bardzo ztozony. Cyrkulacje determinuja trzy
gtéwne czynniki:

1) nieréwnomierny doptyw promieniowania stonecznego do powierzchni Ziemi,

2) ruch obrotowy kuli ziemskiej wokdt jej osi pionowej oraz zmiany deklinacji Stohca w
ciagu roku,

3) réznorodny charakter powierzchni Ziemi (kontynenty i oceany).

Nieréwnomierny doptyw promieniowania stonecznego do powierzchni Ziemi jest
pierwotna przyczyna ogélnej cyrkulacji atmosfery. Réznice w doptywie energii promieni-
stej oraz wptyw rozmieszczenia oceandw i kontynentéw wraz z ich pionowym uksztatto-
waniem wywotuja okreslone rozktady temperatury powietrza zaréwno przy powierzchni
Ziemi, jak i w swobodnej troposferze. Rozktady cisnienia i wiatréw sa za$ $cisle zwiazane
z rozktadem temperatury. Ich prawidtowos¢ komplikuja jednak nieréwnomiernos¢ roz-
mieszczenia ladéw i oceandéw oraz roznorodnos¢ poditoza (urzezbienie terenu, szorstkosé
i charakter powierzchni itp.). Zmiany deklinacji Stonca zwiazane z ruchem Ziemi wokot
Stonca powoduja z kolei przemieszczanie sig stref cisnienia w ciagu roku (latem i zima),
zgodnie z wartoscia deklinacji.

W warunkach uproszczonych przyjmujac, ze Ziemia nie obraca sie, a jej powierzchnia
jest jednorodna, po stronie oswietlonej ustalitby sie strefowy rozktad temperatur i cisnien —
temperatura malataby od réwnika (pas niskich cisnien) do bieguna (pas wysokich cisnien).
Schemat krazenia bytby prosty: nad réwnikiem nagrzane powietrze rozprezatoby sie, uno-
szac do goéry, powodujac spadek cisnienia przy powierzchni Ziemi, a jego wzrost w wyz-
szych warstwach. Gora powietrze odptywatoby ku biegunom i osiadajac tam, tworzytoby
nad biegunami czasze wysokiego cisnienia. Dotem nastepowathy sptyw do réwnikowego
pasa niskich cisnien. Jedyna sita powodujaca ruch poziomy powietrza jest w tym modelu
gradient baryczny G, skierowany od biegunéw ku réwnikowi. Uktad ten komplikowatyby
jednak ,,pétkula nocna” i ,,pétkula dzienna”.
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Przy zatozeniu nadal jednorodnej powierzchni Ziemi, lecz z uwzglednieniem obrétu
Ziemi dookota swojej osi, cyrkulacja staje sie bardziej skomplikowana. Oprdcz sity gra-
dientu cisnienia barycznego G dziata réwniez sita Coriolisa C. Uzyskuje sie wowczas obraz
stref cisnienia atmosferycznego oraz srednich wiatréw na poziomie morza, przedstawiony
odpowiednio narys. 9.1 rys. 9.2.

Sita Coriolisa powoduje, ze ruch powietrza jest odchylony od kierunku gradientu ci-
$nienia w prawo, na potkuli pétnocnej, i w lewo na potkuli potudniowej. Sita ta sprawia
ponadto, ze powietrze unoszone nad réwnikiem ku gérze wyniku pradéw konwekcyjnych,
zamiast ptyna¢ ku poétnocy zostaje stopniowo odchylane od swojego poczatkowego kierun-
ku i na szerokosciach geograficznych 30+35° przyjmuje kierunek zachodni. Nie mogac
dalej ptyna¢ na péinoc osiada, co prowadzi do powstania rozlegtych wyzoéw zwrotniko-
wych na obu potkulach.
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Rys. 9.1. Schemat stref cisnienia atmosferycznego na jednorodnej powierzchni Ziemi
obracajacej sie wokot whasnej osi (Kaczorowska, 1986)

Z obszaréw wyzow zwrotnikowych powietrze rozptywa sie dotem czesciowo ku pét-
nocy, a czesciowo ptynie dotem z powrotem ku réwnikowi. Podczas przemieszczania sie na
potudnie, ku obszarowi obnizonego cisnienia w okolicach réwnika, ulega ponownie odchy-
leniu w prawo i dociera do rownika jako wiatr pétnocno wschodni (na pétkuli pétnocnej)
i potudniowo wschodni (na pétkuli potudniowej), zwany pasatem.
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Rys. 9.2. Zblizony do rzeczywistego schemat ogolnej cyrkulacji atmosfery
(przy zatozeniu jednorodnosci powierzchni kuli ziemskiej) (oprac. wiasne)

W warunkach rzeczywistych, czyli przy uwzglednieniu zaréwno ruchu Ziemi, jak i
niejednorodnosci jej powierzchni, ta strefowosé rozkiadu cisnien oraz ruchu powietrza,
cho¢ mocno zaburzona, jest réwniez widoczna. Strefy rzeczywiste nie sa ciagle, dziela sie
na poszczegdlne obszary podwyzszonego lub obnizonego cisnienia o izobarach zamknie-
tych. Takie zamknigte obszary nazywaja si¢ osrodkami dziatania atmosfery. Niektore z
nich wystegpuja w ciagu catego roku — osrodki state, inne pojawiaja si¢ sezonowo w lipcu
lub styczniu.

9.2. Strefowos¢ w rozktadzie ciSnienia i wiatrow

9.2.1. Rozktad cisnien na powierzchni Ziemi

Schemat cyrkulacji ogolnej w warunkach rzeczywistych zostat okreslony na podstawie
rozktadu cisnienia na powierzchni Ziemi na poziomie morza. Za pomoca map $rednich
cisnien i map topografii bezwzglednej wyr6znia sie (podobnie jak dla jednorodnej po-
wierzchni Ziemi rys. 9.1 1 9.2) w przyblizeniu réwnoleznikowe nastepujace strefy:

1) miedzyzwrotnikowa (rownikowsa) strefe obnizonego cisnienia,

2) podzwrotnikowa strefe podwyzszonego cisnienia,

3) strefy obnizonego cisnienia w umiarkowanych i wysokich szerokosciach geogra-
ficznych,

4) okotobiegunowe strefy podwyzszonego cisnienia.
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Réwnoleznikowa strefowosé¢ rozktadu cisnienia jest dos¢ wyrazna, mimo zaktdcen przy
powierzchni Ziemi, wynikajacych z duzych wahan cisnienia nad kontynentami. Poszcze-
g6lne strefy przesuwaja sie ponadto ku pétnocy (latem) i na potudnie (zima), odpowiednio
do deklinacji Stonca. Sredni rozktad cisnienia na poziomie morza w warunkach rzeczywi-
stych dla stycznia i lipca przedstawiono na rys. 9.3 1 9.4.

Miedzyzwrotnikowa strefa obnizonego ci$nienia

Potozenie tej strefy zmienia sie w ciagu roku, w styczniu zalega od 10°N do 20°S
(Australia), a w lipcu od 30°N (Azja) do 5°S. Na pdtkuli zachodniej, gdzie jest wyrazna
przewaga oceandw, o0$ strefy miedzyzwrotnikowej obnizonego cisnienia przemieszcza si¢
tylko nieznacznie w kierunku potudniowym, o okoto 5°. Na p6tkuli wschodniej natomiast
przesuniecia sezonowe sa duze, o okoto 20° (ze wzgledu na sezonowe zmiany cisnienia nad
kontynentami Azja, Afryka, Australia).

Podzwrotnikowe strefy podwyzszonego ci$nienia

Na zewnatrz strefy obnizonego cisnienia, cisnienie stopniowo wzrasta, aby osiagna¢
najwigksze wartosci w poblizu réwnoleznikéw 30°N i 30°S. Odpowiednio do zmian dekli-
nacji Stonca strefy te przemieszczaja sie: w styczniu — ku potudniowi, a w lipcu — ku pot-
nocy (o okoto 5°). Nad kontynentami cisnienie wzrasta zima, natomiast obniza si¢ latem.
Strefy te dziela sie na szereg wyzow podzwrotnikowych, ktére sa wyraznie widoczne nad
oceanami: na potkuli Péinocnej — Wyz Azorski nad Atlantykiem, Hawajski — nad Pacyfi-
kiem, na potkuli Potudniowej — Potudniowoatlantycki, Potudniowoindyjski i Potudnio-
wopacyficzny. W centrach tych wyzow cisnienie jest wigksze od 1020 mb, zaréwno
w styczniu, jak i w lipcu.

W okresie letnim danej potkuli wyze podzwrotnikowe nad oceanami rozbudowuja sie
i ich zasieg wzrasta (szczeg6lnie Wyze: Azorski i Hawajski). Strefy podwyzszonego ci-
$nienia poprzerywane Sa obszarami nizszego cisnienia, formujacymi si¢ nad rozgrzanymi
kontynentami. Zima, gdy cisnienie nad wychtodzonymi kontynentami jest podwyzszone,
podzwrotnikowe strefy podwyzszonego cisnienia otaczaja Ziemig prawie ciagtymi pasami,
chociaz takze sktadaja sie z odrebnych wyzow.

Strefy obnizonego ci$nienia w umiarkowanych
i wysokich szerokosciach geograficznych

Strefy te wystepuja na obu pdtkulach. Na pétkuli potudniowej, ze wzgledu na brak
kontynentdw w szerokosciach umiarkowanych, strefa ta otacza cala Ziemig i jest widoczna
zaréwno latem, jak i zima. Na potkuli pétnocnej, zima nad kontynentami rozbudowuja sie
silne wyze pochodzenia termicznego: Wyz Azjatycki z centrum w Mongolii (1035 mbar)
oraz Kanadyjski (1020 mbar), powodujac zaburzenia w strefowym rozkiadzie cisnienia.
Strefa obnizonego cisnienia jest ograniczona do dwdch rozlegtych nizéw nad oceanami:
Nizu Islandzkiego (Atlantyk) i Aleuckiego (Pacyfik), w ktérych cisnienie jest mniejsze od
1000 mbar.

Latem, nad nagrzanymi kontynentami Azji i Ameryki Pétnocnej formuja sie uklady
obnizonego cisnienia: Niz Potudniowoazjatycki i Niz Kalifornijski. Strefa obnizonego
cisnienia opasuje cata kule ziemska, a Nize Islandzki i Atlantycki sa mniej widoczne.
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Okotobiegunowe strefy podwyzszonego cisnienia

Nad obszarami okotobiegunowymi cisnienie jest wyzsze niz w szerokosciach umiar-
kowanych. Staty obszar podwyzszonego cisnienia utrzymuje si¢ nad Antarktyda. W Arkty-
ce 0golny wzrost cisnienia jest niewielki ze wzgledu na czeste przenikanie do tego obszaru
wedrownych nizéw. Wyrazniej zarysowany obszar podwyzszonego cisnienia jest zwiazany
w ciagu catego roku z Grenlandia (Wyz Grenlandzki).

Widoczne na mapach oddzielne obszary usrednionego podwyzszonego lub obnizone-
go cisnienia sa centrami dziatania (lub osrodkami dziatania) atmosfery. Niektore z nich,
jak Wyze: Azorski, Hawajski, Nize: Islandzki, Aleucki, widoczne zardwno na zimowych,
jak i letnich mapach cisnienia, sa state, inne pojawiaja sie tylko okresowo (ha przyktad
Wyz Azjatycki zima i Niz Potudniowoazjatycki latem). Nalezy pamicta¢, ze sa to rozktady
otrzymane z usrednienia wielkiej liczby obserwacji, a w danej chwili rozktad cisnienia
moze by¢ zupetnie inny. Podobienstwo rzeczywistego i usrednionego rozktadu obserwuje
sie gtéwnie na niskich szerokosciach geograficznych, gdzie sezonowe zmiany cisnienia sa
male.

Srednie mapy cisnienia pokazuja nam przede wszystkim obszary kuli ziemskiej, nad
ktorymi formuja sie w okreslonych porach roku rozlegte wyze i nize. Uktady te stanowia
czynnik dominujacy i decyduja o ogolnej cyrkulacji w atmosferze.

9.3. Rozktad temperatury, ciSnienia i pradéw powietrza w troposferze

W troposferze do wysokosci 12+14 km temperatura w strefie miedzyzwrotnikowej jest
wyzsza niz nad biegunami. Natomiast powyzej tej wysokosci nad biegunem jest cieplej niz
migdzy zwrotnikami. Wynika stad, ze poziomy gradient temperatury w atmosferze ponizej
wysokosci 12+14 km jest skierowany od réwnika ku biegunom, powyzej zas przeciwnie —
od biegundw do rownika. Jest to szczegdlnie wyrazne w okresie lata na danej potkuli.

Uklad powierzchni izobarycznych do 700 hPa odzwierciedla stosunkowo wiernie
rozktad cisnienia na poziomie morza. Najwieksza wysokos¢ osiagaja one w pasie wyzow
podzwrotnikowych, skad odchylaja si¢ ku rownikowej strefie obnizonego cisnienia oraz do
strefy nizéw umiarkowanych szerokosci geograficznych.

Na rys. 9.5 i 9.6 pokazano mapy powierzchni izobarycznych 500 mbar. Ilustruja one
warunki panujace w troposferze. Najwyzsze wysokosci izohips, widoczne jako ukfady
zamknigtych izohips odpowiadaja przyziemnym wyzom podzwrothikowym. Sa one silnie
przesunigte ku réwnikowi, nie leza jednak nad samym rownikiem. Wynika stad, ze wyste-
puje tu pewne nachylenie powierzchni izobarycznych w kierunku réwnika.

Z przedstawionego rozktadu cisnienia wynika, ze w troposferze poczynajac od wyso-
kosci 3+4 km, gradient cisnienia skierowany jest od szerokosci bliskich réwnika ku biegu-
nom, jedynie w samej strefie rdwnikowej skierowany jest do réwnika do wysokosci ok. 10
km. Natomiast w gdrnej troposferze i dolnej stratosferze latem, kiedy nad biegunem odpo-
wiedniej potkuli jest cieplej niz nad rdwnikiem, nastgpuje stopniowa zmiana kierunku na-
chylenia powierzchni izobarycznych na przeciwny. Zgodnie z ta zmiana, rowniez gradient
cisnienia w dolnej stratosferze przyjmuje kierunek ku réwnikowi.
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Przyjmujac warunek réwnowagi geostroficznej (pomijajac tarcie i zakrzywienie izo-
bar) dla éredniego rozktadu cisnienia w troposferze powyzej warstwy tarcia, otrzymamy
przewazajace kierunki ruchu powietrza, jak na rys. 9.2:

1) miedzy zwrotnikami panuje cyrkulacja wschodnia siegajaca nad réwnikiem do ok. 10
km wysokosci,

2) w obszarach okotobiegunowych dominuja réwniez wiatry wschodnie, siegajace do 2+3
km wysokosci,

3) w pozostatych obszarach troposfery przewaza cyrkulacja zachodnia; zima obejmuje ona
réwniez dolng stratosfere.

Przedstawione gtéwne kierunki ruchu powietrza odzwierciedlaja jedynie ogélna ten-
dencje tych ruchéw. Gdyby istniata taka idealna strefowo$¢ ruchéw powietrza, nie bytoby
wymiany ciepta miedzy obszarami niskich i wysokich szerokosci geograficznych. Taka
intensywna wymiana, w rzeczywistosci istnieje dzieki odchyleniom ruchu powietrza od
kierunku réwnoleznikowego, wywotanym przez rozmaitego rodzaju zaburzenia wystepuja-
ce w troposferze.

9.3.1. Gérne planetarne strefy frontowe (jet- stream)

Z analizy spadku temperatury i cisnienia przy przejsciu od niskich szerokosci geogra-
ficznych do wysokich wynika, ze nie jest on rownomierny.
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Rys. 9.7. Schematyczny przekrdj pionowy przez jet-stream (Schmidt, 1972)
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W strefach pomiedzy szerokosciami geograficznymi 35°+65° na obu pétkulach ob-
serwuje sie w gornej troposferze szczeg6lnie duze poziome gradienty temperatury i cisnie-
nia. Obrazem ich jest zaggszczenie izohips na mapach topografii bezwzglednej. Sg to tzw.
gorne planetarne strefy frontowe. Wystepuja w nich intensywne ruchy powietrza z za-
chodu na wschéd na wysokosciach 9+12 km. Powstaja tam stosunkowo waskie strugi wia-
trow o duzej predkosci, nazywane jet-stream (prad strumieniowy). Jako granice jet-
streamu przyjmuje sie izotache 100 km/h. Wymiary poziome takiej strugi to kilkaset kilo-
metrow, a pionowe — kilka kilometréw. Maksymalne predkosci w osi strugi przekraczaja
warto$¢ 300400 km/h. Strugi te przybieraja postac¢ ,,wsteg” powietrza o szerokosci kilku-
set kilometrow, wtopionych w ogélny ruch powietrza z zachodu na wschdd. Prady strumie-
niowe uznaje sie za element ogélnej cyrkulacji atmosfery. Diugos¢ tego pradu moze wyno-
si¢ od 1 000 km do 12 000 km, a czesto opasuje nawet cata kule ziemska (rys. 9.8) w posta-
ci meandrujacej rzeki.

Rys. 9.8. Schemat jet-streamu na p6tkuli pétnocnej
(Schmidt, 1972)

Przyczyna powstawania jet-streamu jest $cieranie sie dwdch mas powietrza o duzej
réznicy temperatur powietrza polarnego chiodnego i cieptego zwrotnikowego (rys. 9.9).
Dazac do wyréwnania cisnien, powietrze ciepte bedzie ptyna¢ w kierunku powietrza chtod-
nego, tym szybciej, im wieksza jest roznica temperatur. Kierunek ruchu, pod wptywem sity
Coriolisa, na potkuli pétnocnej bedzie odchylany w prawo, dlatego prady strumieniowe
ptyna z zachodu na wschéd. Prady te sa wykorzystywane przez pilotéw, gdyz skracaja czas
lotu i zmniejszaja zuzycie paliwa.

Cecha charakterystyczna gérnej, planetarnej strefy frontowej jest powstawanie zabu-
rzen falowych w przebiegu izohips. Wiaze si¢ z nimi przenoszenie ciepta z niskich sze-
rokosci geograficznych w wysokie i chtodu z wysokich szerokosci w niskie, prowadzace
do wyréwnania temperatur. Strefom tych silnych kontrastéw termicznych w $redniej
i gornej troposferze towarzyszy czgsto wystgpowanie frontdw przy powierzchni Ziemi
(patrz rozdz. 10).

Falowe wygigcia izohips ku wyzszym szerokosciom tworza gérne kliny podwyzszo-
nego cisnienia, natomiast wygiecia w kierunku nizszych szerokosci — gérne zatoki niskiego
cisnienia.

Przesuniecia izohips w kierunku potudniowym sa wieksze, co powoduje powstanie
rozbieznosci w obszarze gérnego klina i zbieznosci w obszarze zatoki. Pod strefami gérnej
zbieznosci obserwuje sie zwykle wzrost cisnienia zwiazany z adwekcja chtodu, a pod stre-
fami gdrnej rozbieznosci spadek cisnienia zwiazany z adwekcja ciepta.
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Rys. 9.9. Powstawanie jet-streamu (Schmidt, 1972)

Procesy te maja wptyw na powstawanie wyzOw i nizow przy powierzchni Ziemi, ktdre
przemieszczaja si¢ z zachodnim pradem powietrza. Podczas tego przemieszczania nize
przesuwaja si¢ ku wyzszym szerokosciom geograficznym, a wyze — ku nizszym. Wynika to
z r6znic wartosci sity Coriolisa na roznych szerokosciach geograficznych.

Powstajace dodatkowe sktadowe ruchu wynikajace z sity Coriolisa powoduja powsta-
wanie w umiarkowanych szerokosciach geograficznych strefy obnizonego cisnienia, nato-
miast w szerokosciach podzwrotnikowych strefy podwyzszonego cisnienia. Sa to prawie
state centra dziatania, wptywajace na cyrkulacje atmosfery.

Analizujac rozkiad cisnienia przy powierzchni Ziemi, nalezy réwniez uwzglednié
wptyw sezonowych roznic temperatur miedzy kontynentami a oceanami, szczegolnie silny
na potkuli pétnocnej, gdzie lady zajmuja wiekszy obszar. Latem powietrze ptynace z za-
chodu na wschdd ogrzewa sie nad kontynentami, co prowadzi do powstawania tam roz-
bieznosci izohips i obszardw niskiego cisnienia przy powierzchni Ziemi. Nad chtodniej-
szymi oceanami formuja sie wyze (Azorski, Hawajski). Zima nad chtodnymi kontynentami
formuja sie obszary wysokiego cisnienia (wyz Syberyjski), nastepuje ostabienie Wyzow:
Azorskiego i Hawajskiego oraz pogitebienie Nizow: Islandzkiego i Aleuckiego.

Na ksztattowanie si¢ pogody wywieraja rowniez wptyw fancuchy gorskie na konty-
nentach. Wynikaja stad réznice klimatyczne miedzy kontynentami.

Ten uproszczony opis pozwala stwierdzi¢, jak ogromny jest wptyw procesdw zacho-
dzacych w troposferze umiarkowanych szerokosci geograficznych na ogoélna cyrkulacje
atmosfery oraz wymiang ciepta migdzy niskimi a wysokimi szerokosciami geograficznymi.

9.4. Rozktad wiatréw przy powierzchni Ziemi
Na rozktad wiatréw przy powierzchni Ziemi ma wplyw ogolna cyrkulacja atmosfery.

Charakterystyczne jest odchylanie si¢ wiatréw od kierunkéw réwnoleznikowych, wywota-
ne tarciem, rozmieszczeniem oceandw i ladéw, wraz z ich zr6znicowaniem termicznym
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i orografia, a takze wptywem wedrownych wyzow i nizéw oraz tzw. centréw dziatania
atmosfery.

Graficzny obraz rozktadu dolnych wiatréw przedstawiono juz wczesniej za pomoca
strzatek obrazujacych usrednione kierunki wiatréw: $rednie roczne na rys. 9.2 oraz dla
stycznia i lipca na rysunkach 9.3 i 9.4. Wida¢ na nich wyraznie wspomniane odchylenie
wiatréow od kierunkéw réwnoleznikowych.

Na obszarach, gdzie centra dziatania sezonowo zmieniaja swéj znak na przeciwny,
pojawiaja si¢ nowe skfadowe cyrkulacji — tzw. monsunowe, i ksztattuja Si¢ sezonowe wia-
try — monsuny.

Kazda z omoéwionych stref cisnienia ma charakterystyczna cyrkulacje. Ponizej omawia
sie szczegOtowo cechy szczegolne tej cyrkulacji w kazdej ze stref.

9.4.1. Cyrkulacja w strefie miedzyzwrotnikowej.
Zjawiska upwelling, El Niio i La Niia

W poblizu 30° szerokosci geograficznej kazdej z potkul bierze poczatek wschodni
prad powietrza; sa to wiatry state, zwane pasatami. Wiatry te wieja w warstwie tarciowej,
od wyzéw podzwrotnikowych, spotykaja sie na réwnikowej zbieznosci, zwanej frontem
rownikowym albo miedzyzwrotnikowa strefa zbieznosci MSZ. Grubos¢ warstwy wiatréw
wschodnich wzrasta w kierunku réwnika, osiagajac w jego poblizu okoto 10 km, a nawet
siegajac do granic troposfery.

Efektem zbieznosci wiatrow ponad powierzchnia Ziemi sa prady wstepujace, ktdre
siegaja wiele kilometréw wzwyz, doprowadzajac do powstania poteznych chmur kiebiasto-
deszczowych. Strefa pasatéw — wiatrow wschodnich miesci sie wewnatrz otaczajacej ja
strefy pradow zachodnich (rys. 9.10).

Przy samej powierzchni Ziemi ruch powietrza stabnie, na skutek tarcia, tworzac pas
tzw. ciszy rownikowej. Predkos¢ wiatru w strefach pasatéw wynosi srednio 5+8 m/s i jej
zmiennos¢ jest mata. Pasaty sa wiatrami statymi, podlegaja jednak wahaniom zaréwno co
do kierunku, jak i predkosci, zgodnie z aktualnym przebiegiem izobar. Wyrdznia sie pasat
potkuli péinocnej (pasat NE) i potkuli potudniowej (pasat SE). Granicami zewnetrznymi
stref pasatéw sa osie podzwrotnikowych stref wysokiego cisnienia. Pasaty najwyrazniej
formuja si¢ nad oceanami (rys. 9.11).
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Rys. 9.10. Schemat cyrkulacji w migdzyzwrotnikowej strefie zbieznosci - MSZ
(Holec, Tymanski, 1973)
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Pasat wieje od zwrotnika do réwnika dotem, géra zas w kierunku przeciwnym - od
réwnika do zwrotnikdw; prad ten ma przewazajaca sktadowa zachodnia i nazywany jest
czesto antypasatem. Pasaty i antypasaty tworza pewne zamknigte ogniwo cyrkulacji (patrz
rys. 9.2).

Rys. 9.11. System statych wiatréw na kuli ziemskiej w styczniu i lipcu (Crowe,1987).
Szrafem zaznaczono obszary o wzglednie statych kierunkach wiatrow, stopien zaggszczenia szrafu
pokazuje obszary, gdzie ponad 50% wiatrow wieje z predkoscia > 3,25 m/s

Na potkuli potudniowej pasaty wystepuja nad wszystkimi oceanami, na pétnocnej, nad
Atlantykiem i Pacyfikiem. Nad Oceanem Indyjskim natomiast cyrkulacja ma charakter
monsunowy. Zaktocenia w statosci pasatow wprowadzaja oddzielne wyze podzwrotnikowe
i cyklony tropikalne. Statos¢ ich maleje w poblizu centralnych czesci wyzéw podzwrotni-
kowych oraz w sasiedztwie miedzyzwrotnikowej strefy obnizonego cisnienia.

W pasie szerokosci 30°+35° (centralne czgsci wyzOw podzwrotnikowych) miesci sig
strefa wiatréw statych, stabych i zmiennych z duzym udziatem cisz (na Atlantyku ,kon-
skimi szerokosciami”). Zgodnie z deklinacja Stonca obserwuje sie sezonowe przesuniecia
strefy pasatow o ok. 3 do 4°.

Powietrze osiadajace w wyzszych obszarach pasatéw, w warstwie o grubosci okoto
kilkuset metréw, potozonej na wysokosci ok. 1200+2000 m, cechuje sig¢ rownowaga Stata
z inwersja temperatury lub izotermia. Jest to tzw. inwersja pasatowa (rys. 9.10), ktdra ha-
muje rozwoj praddw konwekcji termicznej i pionowe rozbudowywanie si¢ chmur kicbia-
stych. Z tego powodu chmury tej strefy nie osiagaja poziomu zlodzenia, nie daja opadow
atmosferycznych lub pojawiaja si¢ opady tylko bardzo stabe i przelotne.

W poblizu réwnikowego pasa niskiego cisnienia pasaty stabna i zanikaja, natomiast
wyrazne staja sie ruchy pionowe powietrza. Wystepujaca miedzy pasatami potkuli pétnoc-
nej i potudniowej miedzyzwrotnikowa strefa zbieznosci (MSZ) na niektérych odcinkach
przeksztatca si¢ w waska stref¢ frontu klimatologicznego zwrotnikowego gdzie pasaty
jednej pétkuli przechodza bezposrednio w pasaty drugiej (rozdz. 10).

Miedzyzwrotnikowa strefa zbieznosci pokrywa sie z miedzyzwrotnikowa strefa ni-
skich cisnien. Wystepuja w niej bardzo silne prady konwekcyjne (rys. 9.10), powodujac
rozwoj mocno wypietrzonych, poteznych chmur klebiastych Cu i kiebiasto-deszczowych
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Cb, dajacych obfite opady przelotne o charakterze ulew, ktérym zwykle towarzysza burze i
porywiste wiatry.

Upwelling, El Nifio i La Nina

Przedstawiona cyrkulacja atmosferyczna w strefie zwrotnikowej jest w §cistym zwiaz-
ku z charakterystyka podtoza. Szczeg6lny wpltyw wywieraja tu zmiany temperatury wod
oceanicznych, ktdre modyfikuja t¢ cyrkulacje. Istnieje $cisty zwiazek w ukladzie oceany-
atmosfera.

Pasaty, wiejace w strefie miedzyzwrotnikowej jako wiatry wschodnie, przenosza po-
wietrze w kierunku zachodnim. Ten ruch mas powietrza nad oceanami powoduje rozwoj
pradow morskich w rejonie réwnika i transport w kierunku zachodnim cieplejszych wod
powierzchniowych. Wywotuje to w zachodniej czesci Oceanu Spokojnego wzrost poziomu
wdd o okoto 30+70 cm i takie samo obnizenie w czesci wschodniej. Na miejsce przemiesz-
czajacych sie cieptych wod powierzchniowych wyptywaja glebiej zalegajace wody chtod-
niejsze. Obserwuje sie na przyktad we wschodniej czesci Oceanu Spokojnego w poblizu
wybrzezy Peru i Chile wody znacznie chtodniejsze, nizby wynikato to z ich potozenia geo-
graficznego. Zjawisko wynoszenia wod z gighokosci kilkuset metrow zostato nazwane
upwelling, a $rednia predkos¢ tego ruchu wynosi o ok. 107 cm/s. Zjawisku upwellingu
towarzyszy Kklimat suchy. Oprécz wschodnich wybrzezy Oceanu Spokojnego (Ameryka
Potudniowa) — Prad Peruwianski, zjawisko to wystepuje jeszcze w wielu miejscach, np.
u zachodnich wybrzezy Afryki — Prad Benguelski, u zachodniego wybrzeza Ameryki P6t-
nocnej — Prad Kalifornijski itp.

Zjawisko upwellingu cechuje si¢ rézna intensywnoscia. W okresach, gdy co 3+4 lata
nastepuje ostabienie cyrkulacji pasatowej, upwelling prawie zanika. Wody powierzchniowe
oceanu ogrzewaja si¢ wowczas silniej o 2° do 5°C, co pociaga za soba zmiang warunkéw
pogodowych w rejonie oceandw. Rejony objete upwellingiem sa bardzo bogate biologicz-
nie — stanowia najbogatsze fowiska na kuli ziemskiej. Wynika to z obfitego dostarczania do
wod powierzchniowych sktadnikdéw pokarmowych wynoszonych z giebokich wéd oceanu.
Kazda zmiana intensywnosci cyrkulacji pasatowej bezposrednio wptywa na zmiang tempa
wynoszenia wéd wgtebnych na powierzchnie, powodujac duze zmiany w produktywnosci
biologicznej. Zmieniaja si¢ rowniez typowe warunki pogodowe — na obszarach zwykle
suchych wzrasta konwekcja, wywotujac zachmurzenie i opady, natomiast na obszarach
zwykle wilgotnych ustala si¢ pogoda stoneczna i sucha.

Obserwowane w ostatnich latach zjawisko ostabienia upwellingu i zwiazane z nim
znacznie wigksze nagrzanie powierzchniowych wdd oceanu, a takze zmiana warunkow
pogodowych na ogromnym obszarze, jest okreslane jako El Nifio.

El Nifio — Dzieciatko, tak zostat nazwany przez miejscowsa ludnos¢ ciepty prad u wy-
brzezy Ekwadoru, Peru i Chile, ktéry pojawia si¢ tam najczesciej w okolicach Bozego
Narodzenia. Nazwa ta zostata oficjalnie uznana dopiero w 1982 r. Stwierdzono, ze El Nifio
powstaje, gdy cisnienie atmosferyczne w rejonie Tahiti, z przyczyn jeszcze nie do konca
poznanych, staje si¢ anomalnie niskie, a w rejonie Australii anomalnie wysokie. Wowczas
nastepuje ostabienie pasatu wschodniego i przemieszczanie si¢ ogromnych mas cieptej
wody z zachodu na wschod Pacyfiku. Wywiera to istotny wptyw na cyrkulacjg atmosfery.
Zwiazane z tym intensywne opady przesuwaja si¢ nad wschodnie, suche rejony Pacyfiku
i wybrzeza Ameryki Potudniowej. Zmiana struktury atmosfery w tej strefie powoduje kata-
strofalne zjawiska pogodowe: wielodniowe ulewy, lawiny bilotne, niszczace powodzie,
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z kolei nad obszarami zachodniego Pacyfiku (Indonezja, Australia) — katastrofalne susze.
Bardzo silne zjawisko El Nifio wystapito na przetomie lat 1997/98. R6znica temperatury
wod oceanu w stosunku do normy wyniosta +5°C. Te anomalie wywolaty susze w Indone-
zji, Australii, w potudniowej Afryce i w pétnocnej czesci Ameryki Potudniowej. Natomiast
u wybrzezy Azji i Ameryki Srodkowej wystepowaly czesciej i byly gwattowniejsze niz
zwykle huragany, a wzdtuz wybrzezy Peru i Ekwadoru — ulewy i powodzie.

Szczego6towe badania tego zjawiska, cho¢ byto znane od dawna, podjeto dopiero w la-
tach 1957-58, a prekursorem tych badan byt J. Bjerknes. Obecnie, ze zjawiskiem EI Nifio
faczy sie takze susze w 1982 r. w Afryce potnocnej, susze w krajach Sahelu i Etiopii
w latach siedemdziesiatych i osiemdziesiatych XX w., susze w Australii, a takze katastro-
falne powodzie w Ekwadorze, Peru i Boliwii.

Badajac El Nifio, Bjerknes wykryt jego faze przeciwna — La Nifia (Dziewczynka),
podczas ktorej chtodne warstwy wschodniego Pacyfiku kieruja sie na zachéd. La Nifia,
w przeciwienstwie do El Nifio, wystepuje wowczas, gdy pasaty wieja silniej niz zwykle.
Pchana przez nie woda powierzchniowa ptynie w strone Azji i siega dalej niz zazwyczaj na
zachdd. Chtodniejsza woda unosi sie z gtebin w postaci zimnego klina i ciagnie si¢ przez
5000 km wzdtuz réwnika, od Ekwadoru po wyspy Samoa. W wyniku tego przybywa
sktadnikéw pokarmowych, zmniejsza sie natomiast parowanie. W konsekwencji tworzy sie
mniej chmur i zmniejsza sie ilos¢ opadéw u wybrzezy Potudniowej Ameryki. W tej fazie
cisnienie jest anomalnie wysokie w rejonie Tahiti, a niskie nad Australia.

Najistotniejsza cecha opisanych cyrkulacji, okreslanych réwniez nazwa ENSO (El
Nifio — Southern Oscillation, Oscylacja Potudniowa) sa zmiany cisnienia atmosferycznego
miedzy wschodnimi rejonami Oceanu Indyjskiego i wschodnia czescia Oceanu Spokojne-
go. Nie wszystkie mechanizmy tego zjawiska sa w petni poznane. Oba zjawiska sa prze-
ciwnymi fazami tego wielkiego uktadu oceaniczno-atmosferycznego ENSO: EL Nifio jest
faza ciepta, a La Nifia — chtodna.

Uwaza sie, ze dogtebne poznanie proceséw prowadzacych do powstania ENSO
i wptywajacych na relacje ocean-atmosfera, ktdre warunkuja ustalanie sie reziméw pogodo-
wych, jest obecnie jednym z wazniejszych zadan badawczych wspoétczesnej meteorologii.

9.4.2. Cyrkulacja atmosfery w umiarkowanych i wysokich szerokosciach
geograficznych

W obszarach wyzéw podzwrotnikowych na oceanach i poza obszarami wiatréow mon-
sunowych przewazaja wiatry stabe i zmienne. Idac od rownika w Kierunku ku biegunom, na
obu potkulach spotyka sie strefy przewazajacych wiatréw zachodnich. Ruch powietrza
odbywa sie¢ tu zgodnie z gradientem ci$nienia od strefy wyz6w podzwrotnikowych w kie-
runku strefy obnizonego cisnienia w szerokosciach okoto 60°+65°. Kierunek ten jest nieco
zmodyfikowany przez dziatanie sity tarcia i sity Coriolisa.

Mimo wyraznego sredniego ruchu z kierunku zachodniego, statos¢ tych wiatréw jest
bardzo mata. Powodem tego jest intensywna dziatalnos¢ cyklonalna, objawiajaca sie cia-
glym powstawaniem i przemieszczaniem w tej strefie nizéw i wyzow. Wypadkowe prze-
mieszczanie si¢ powietrza z sektora zachodniego jest wynikiem tacznego dziatania powsta-
jacych zaburzen atmosfery. Rzeczywisty obraz cyrkulacji jest bardzo skomplikowany i w
danym momencie moze znacznie rozni¢ sie od sredniego. Zamiast wiatréw zachodnich
moga pojawiac sie wiatry z dowolnego kierunku.
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Najbardziej charakterystyczna cecha cyrkulacji obszaru szerokosci pozazwrotniko-
wych jest powstawanie, rozwoj i zanikanie zaburzen w postaci cyklonéw (uktaddw nizo-
wych) oddzielonych antycyklonami (uktadami wyzowymi). Takie ukfady baryczne tworza
sie nieustannie — kilkaset razy w ciagu roku i przemieszczaja sie¢ z zachodu na wschéd.
Wielkoskalowe prady powietrza wykazuja scisty zwiazek z tymi zaburzeniami atmosfe-
rycznymi.

W wyzszych warstwach troposfery strefowos¢ ruchu jest bardziej widoczna niz przy
powierzchni Ziemi. Pojawiaja sie tu jednak rowniez sktadowe potudnikowe pradéw powie-
trza, a nad uktadami barycznymi izohipsy gérnych powierzchni izobarycznych wyginaja sie
silnie, tworzac goérne zatoki (nad tylnymi cze$ciami nizéw i przednimi wyzow) i gorne
kliny (nad tylnymi czesciami wyzdéw i przednimi nizéw).

Systematyczne powstawanie, rozwdj i przemieszczanie sie nizow i wyzéw powoduja,
ze pogoda w umiarkowanych i wysokich szerokosciach geograficznych charakteryzuje sie
bardzo duza zmiennoscia.

Opisana dziatalnos¢ cyklonalna stanowi jeden z najwazniejszych elementéw ogdlnej
cyrkulacji atmosfery. Przemieszczajace si¢ uklady baryczne z typowym dla nich krazeniem
powietrza przyczyniaja sie do wymiany ciepta miedzy niskimi a wysokimi szerokosciami
geograficznymi, umozliwiajac wyréwnanie réznic termicznych miedzy obszarami strefy
réwnikowej i strefami okotobiegunowymi.

Strefa wiatrow zachodnich umiarkowanych szerokosci jest szczeg6lnie wyrazna na
potkuli potudniowej, gdzie brak zakidcajacego wptywu kontynentéw, a silne kontrasty
termiczne miedzy chtodna Antarktyda i stosunkowo cieptym oceanem powoduja wystapie-
nie duzych gradientéw termicznych i cisnienia. Wywotuje to wiatry o duzych predkosciach.
Potezne sztormy osiagaja najwieksza czestos¢ zima. Z tego powodu pas silnych wiatréw
zachodnich na potkuli potudniowej zostat nazwany przez zeglarzy ,,ryczace czterdziestki”.

Na wyzszych szerokosciach geograficznych ok. 60°+65°, cisnienie zaczyna wzrasta¢
w kierunku ku biegunom. W szerokosciach okotobiegunowych $rednie gradienty cisnienia
sa skierowane w strong rownika. Przewazajacy ruch powietrza odbywa sie ze wschodu na
zachdd. Szczeg6lnie wyraznie wiatry wschodnie obserwuje sie na Antarktydzie. W Arkty-
ce, wschodnie wiatry nie sa tak widoczne — ruch powietrza charakteryzuje si¢ tu duza
zmiennoscia zaréwno kierunku, jak i predkosci wiatru. Wynika to z czestego przenikania
nizéw wedrownych do tej strefy.

9.5. Cyrkulacja monsunowa

Cyrkulacja monsunowa jest zaktdceniem ogdlnej cyrkulacji atmosfery, wystepujacym
w duzej skali. Jest to specyficzny ustrdj wiatrowy, wystepujacy na pewnych obszarach
Ziemi, charakteryzujacy si¢ tym, ze wiatry w dolnej troposferze dwa razy w roku zmieniaja
kierunek na przeciwny.

Wiatry o statych, charakterystycznych dla danej pory roku, cechach nosza nazwe
monsundéw. Prad powietrza, ktérego kierunek przewaza w miesiacach zimowych okresla
si¢ jako monsun zimowy, natomiast monsunem letnim okreslamy wiatr przewazajacy
w okresie lata. Latem, lad nagrzewa sie¢ szybciej i silniej niz oceany, zima zas wychtadza
si¢ silniej od oceanu. Roznica temperatur migdzy ladem i oceanem wywotuje roznice
cisnien.
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Rys. 9.12. Przekrdj pionowy przez monsun letni (Schmidt, 1973)

Latem, w wyniku silnego ogrzania, nad ladem powstaje osrodek niskiego cisnienia
(rys. 9.12), a nad oceanem — wysokiego. W okresie zimy rozktad cisnien jest odwrotny
(rys. 9.13). Dzigki takiej sezonowej zmianie cisnienia dochodzi do rozwoju sezonowych
zmian kierunku sptywu powietrza: latem powietrze przemieszcza si¢ znad oceanu na lad
(monsun letni, oceaniczny), zima z ladu nad ocean (monsun zimowy, kontynentalny).
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Rys. 9.13. Przekr6j pionowy przez monsun zimowy (Schmidt, 1973)

Diugo uwazano, ze przyczyna cyrkulacji monsunowej jest wytacznie letnie ogrzanie
ladu i jest to cyrkulacja termiczna, podobna do bryzowej (rys. 9.17 i 9.18).

Obecnie przewaza poglad, ze cyrkulacja monsunowa stanowi fragment ogélnej cyrku-
lacji atmosfery, a jest nie tylko cyrkulacja lokalna, wytacznie termiczna. Bezposrednimi
przyczynami pojawiania sie monsundw sa sezonowe zmiany cisnienia nad kontynentami
Azji, Afryki, Australii i wodami oceandw oraz przemieszczanie sie wyzOow podzwrotniko-
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wych i miedzyzwrotnikowej strefy obnizonego cisnienia. Zjawiska te powoduja sezonowe
zmiany Kierunk6éw gradientow cisnienia, a wiec i kierunkéw wiatrow. Rozlegtos¢ kontynentu
Azji i wystepujace tam silne kontrasty termiczne migedzy latem a zima sa czynnikami wzmac-
niajacymi efekt sezonowosci uktadéw cisnienia i wiatru. Duzy wptyw na cyrkulacje monsu-
nowa w troposferze wywieraja takze tancuchy gorskie, w przypadku Azji — Himalaje.

Cyrkulacja monsunowa najwyrazniej wystepuje w szerokosciach zwrotnikowych (rys.
9.14), a najwiekszy obszar wystepowania monsunéw obejmuje pétnocna czes¢ Oceanu
Indyjskiego i przylegajace do niego obszary ladowe. Obserwuje si¢ ja takze w szeroko-
$ciach umiarkowanych, m.in. na pétnocnych kraacach Europy, w rejonie Alaski itp.

Stabilnos$¢ cyrkulacji monsunowej zalezy od statosci uktadéw barycznych w danej
porze roku i wystepujacej sezonowej przewadze wyzow nad nizami, lub odwrotnie. Na
obszarze cyrkulacji monsunowej bowiem, podobnie jak w strefach cyrkulacji pasatowej,
zalegaja uktady zaréwno wysokiego, jak i niskiego cisnienia, natomiast sezonowo wystepu-
je wyrazna przewaga jednych uktadéw nad drugimi.
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Rys. 9.14. Rejony wystgpowania cyrkulacji monsunowej na kuli ziemskiej
(Wos, 1996)

Pole cisnienia w danym sezonie ulega wielu deformacjom, stad w poszczegdlnych
latach wystepuja duze roznice w cyrkulacji — w terminach pojawiania sie i zaniku danego
monsunu.

Nad Oceanem Indyjskim monsun letni charakteryzuje sie wiekszymi predkosciami niz
monsun zimowy, natomiast na wodach wschodnioazjatyckich, az po Morze Wschodnio-
chinskie, silniejsze wiatry wieja podczas monsunu zimowego.

Z cyrkulacja monsunowa zwiazany jest tez charakterystyczny przebieg pogody. Mon-
sun letni, wiejacy znad oceanu, przynosi pogode pochmurna z obfitymi opadami, natomiast
podczas monsunu zimowego niebo zwykle jest pogodne. Oczywiscie wystepuja odchylenia
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od tego sredniego schematu, podczas monsunu letniego wystepuja dni pogodne, a podczas
Zimowego pojawiaja sie opady.

Wystepowanie opadéw atmosferycznych na terenach cyrkulacji monsunowej jest
uwarunkowane obecnoscia duzej ilosci pary wodnej w atmosferze przemieszczajacej sie
znad oceanu oraz w duzej mierze orografia terenu. Wszedzie tam, gdzie wilgotne powietrze
zostaje zmuszone do unoszenia sie wzdtuz zboczy gérskich oraz dodatkowo wystepuje
efekt zbieznosci praddw powietrza (réwniez zwiazany z orografia terenu), opady sa wyjat-
kowo obfite. Szczeg6lnie obfite opady wystepuja w Indiach Wschodnich (Czerapundzi)
w stanie Assam — w rejonach lezacych u stdp gor. Roczne opady siegaja tu 12 700 mm.

9.6. Wiatry lokalne

W wielu regionach geograficznych $wiata obserwuje si¢ pewne charakterystyczne
wiatry, ktére pojawiaja sie 0 okreslonej porze lub przy okreslonym rozktadzie cisnienia.
Wiatry te maja swoje oryginalne nazwy zwiazane z regionem wystepowania i typowymi
cechami pogody, ktorymi sie charakteryzuja (tabl. 9.1). Mozna wyrézni¢ dwie grupy zja-
wisk, ktore okreslamy jako wiatry lokalne (Holec, Tymanski,1973):

1) prady ogolnej cyrkulacji atmosfery, zmodyfikowane pod wptywem lokalnych warun-
kow (uksztattowanie powierzchni itp.). W niektdrych regionach prady te otrzymaty je-
dynie swoje oryginalne nazwy, nie podlegajac modyfikacjom,

2) wiatry Scisle lokalne o matym zasiegu, wynikajace gtownie z przyczyn termicznych.
Moga wystepowac lokalnie samodzielnie lub tez naktada¢ si¢ na ruch powietrza wyni-
kajacy z ogolnego rozktadu cisnienia.

Liczba nazw tych specyficznych wiatréw lokalnych jest bardzo duza (ponad 200).
Niektore z nich maja duze znaczenie dla miejscowej zeglugi.

9.6.1. Wiatry lokalne bedace pradami ogélnej cyrkulacji atmosfery

Najwazniejsze w tej grupie sa wiatry wiejace w gorach i dolinach, takie jak bora, fen,
mistral, levant, harmattan, tornado itp.

Fen (halny)

Jest to wiatr cieply i suchy, czesto bardzo silny i porywisty, wiejacy z gér w doliny.
Powstaje wtedy, gdy prad powietrza ogdlnej cyrkulacji atmosfery przeptywa nad gérami.
Schemat wiatru fenowego (halnego) przedstawiono na rysunku 9.15.

Wiatr ten jest obserwowany na stokach zawietrznych, gtéwnie pétnocnych Alp, Sude-
tow, Tatr, gdy po obu stronach gor panuja rdzne cisnienia: wysokie po stronie nawietrznej
i niskie po zawietrznej. Po stronie nawietrznej powietrze podnosi sie w gdre wzdhuz zboczy
(gradient baryczny), ochtadzajac si¢ poczatkowo, do poziomu kondensacji, z gradientem
suchoadiabatycznym (% = 1°/100 m). Po osiagnigciu stanu nasycenia (wilgotnos¢ wzgledna
rowna 100%), przy dalszym unoszeniu si¢ powietrza zachodzi ochfadzanie z gradientem
wilgotnoadiabatycznym (ok. 3, = 0,5°+0,6°/100 m).
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Rys. 9.15. Schemat powstawania wiatru fenowego (halnego)
(oprac. wiasne)

Temu procesowi ochtadzania towarzyszy kondensacja pary wodnej zawartej w powie-
trzu, powstawanie chmur i opaddéw. Powietrze po stronie nawietrznej traci cze$¢ swojej
wilgoci, natomiast otrzymuje dodatkowe ciepto w wyniku wyzwalania sie utajonego ciepta
kondensacji. Po przejsciu szczytu gorskiego, pod wptywem sit gradientu cisnienia i grawi-
tacji powietrze bedzie opada¢ po stoku zawietrznym i ogrzewaé sie z gradientem sucho-
adiabatycznym g = 1°C/100 m. W doling sptywa wigc powietrze suche i ciepte. Czesto
podczas wiania fenu obserwuje si¢ wzrost temperatury o kilka stopni (a czasem nawet o kil-
kanascie) i spadek wilgotnosci wzglednej do kilkunastu procent.

Chmury powstajace masowo po stronie nawietrznej na szczycie tworza wat chmur
urywajacy si¢ ostro, zwany sciana fenowa.

Wiatr typu fenowego po stronie uktadu nizowego jest ciepty i suchy, nieraz bardzo
silny i porywisty. Podwyzszenie temperatury i spadek wilgotnosci powietrza bywaja czesto
odczuwane na znacznych odlegtosciach od gor, np. w Polsce w Krakowie. W zimie, wiatr
ten powoduje gwattowne topienie sniegu, latem nagta susze potaczong z opadaniem lisci.
Wiatr typu fenowego w gérach wystepuje stosunkowo czgsto, nawet kilkadziesiat razy
w roku. Wiatr ten pod nazwa fenu znany jest w Alpach, w Polsce nosi nazwg halnego,
w Czechach — polak, w Gérach Skalistych — chinook itp.

Bora

Jest to gwattowny i porywisty wiatr wiejacy z wyniesionych nadbrzeznych gér nad
cieplejsze morze. Warunkiem jego wystgpowania jest niskie cisnienie i stosunkowo wysoka
temperatura nad morzem oraz utrzymujace si¢ na nadbrzeznych wzniesieniach przez dtuz-
szy czas zimne powietrze (rys. 9.16).
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Rys. 9.16. Schemat powstawania bory (Schmidt, 1972)

W okresie zimy bora powoduje znaczne obnizenie temperatury na wybrzezach i nad
morzem. Jest to wiatr spadowy, powstajacy w czasie sptywu silnie wychtodzonych mas
powietrza znad ptaskowyzu na wzglednie cieplejsza powierzchnig¢ morza. W czasie opada-
nia powietrze ogrzewa si¢ 0 1°/100m, lecz ze wzgledu na mata wysokos¢ ptaskowyzu nadal
pozostaje chtodniejsze od morza.

Predkos¢ wiatru bywa ogromna, dochodzi do 40 m/s, czas trwania zwykle 2+3 dni.
Zima bora jest bardzo niebezpieczna dla zeglugi, gdyz w wyniku rozbryzgiwania si¢ wody
morskiej przez opadajace zimne powietrze tworza sie liczne krysztatki lodu, ktére niesione
wiatrem powoduja szybkie i silne oblodzenie statkéw. Moze to nawet doprowadzi¢ do ich
zatoniecia. W Europie bora wystepuje najczesciej nad Adriatykiem w Dalmacji i koto Trie-
stu oraz na Wybrzezu Morza Czarnego; jest szczeg6lnie dotkliwa w okresie zimy.

Mistral

Do tego samego typu, co bora, nalezy mistral, przykry, zimny wiatr spadajacy z Ma-
sywu Centralnego (Francja) lub przedgérza Alp w kierunku Morza Srédziemnego. Wieje
on przede wszystkim doling Rodanu. Zwiazany jest z niskim cisnieniem nad Morzem Tyr-
renskim lub Liguryjskim i wysokim cisnieniem nad potudniowo-zachodnia Francja. U
wybrzezy Francji powoduje bardzo silne i niebezpieczne falowanie morza.

Sirocco

Jest to wiatr wiejacy nad Morzem Srédziemnym z kierunkéw potudniowych. Pojawia
sig przez caty rok. Przyczyna jego tworzenia si¢ sa nize przemieszczajace si¢ had Morzem
Srédziemnym z zachodu na wschod.

Sirocco powstaje nad obszarami Afryki i Polwyspu Arabskiego. Na poczatku swej
drogi jest wigc bardzo suchy, goracy i zapylony. Przemieszczajac si¢ had morzem nabiera
wilgoci. W basenie Morza Srédziemnego wystepuje pod wieloma lokalnymi nazwami.

Levanter

Jest to wschodni wiatr wiejacy w Ciesninie Gibraltarskiej. Wystepuje przede wszyst-
kim od wiosny do jesieni. Tworzy sie, gdy nad Europa formuje sie osrodek wyzowy, a nad
wybrzezem Afryki i potudniowo-zachodnia czescia Morza Srddziemnego zalega niz. Zwy-
kle jest to wiatr staby i umiarkowany. Jest z nim zwiazana charakterystyczna chmura oro-
graficzna nad skata gibraltarska, rozciagajaca sie po stronie zawietrznej i czesto towarzysza
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jej sztormowe porywy. Levanter przynosi powietrze wilgotne, powoduje mgty i czesto
deszcz.

Harmatan

Jest to pasat NE wiejacy z Sahary w kierunku atlantyckich wybrzezy Afryki. Najwigk-
szy zasieg ma od listopada do marca. Jest to wiatr suchy, goracy, przynoszacy duze ilosci
pytu ograniczajace widzialnos¢.

Tablica 9.1
Wybrane wiatry regionalne i lokalne (zmodyfikowano Wos, 1996)
Nazwa wiatru lokalnego Rejon wystepowania Cechy charakterystyczne
Baguio Filipiny Cyklon tropikalny
Blizzard Ameryka Pétnocna W!aFr 0 ch_ar_akterz’e burzy Snieznej.
Wieje w zimie z p6tnocnego zachodu
Chlodny, porywisty wiatr wiejacy
Wschodnie wybrzeze ;nad pasma gor potozonych w pobll-
Bora - : zu wybrzeza nad stosunkowo ciepte
Adriatyku i Morza Czarnego o .
morze. Pojawia sie w chtodnej porze
roku z kierunku NE i N
Wiatr pétnocno-wschodni wystepuja-
Buran Syberia cy w chtodnej porze roku z burzg
$niezng,
Wiatr goracy, suchy o charakterze
Chamsin Egipt i tereny sasiednie burzy pytowej. Wieje gtéwnie wiosng
z kierunku potudniowego
. Gory Skaliste . .
Chinook (Ameryka Péinocna) Wiatr cieply, suchy (typu fenowego)
. . L Wiatr ciepty, suchy. Wystepuje gtéw-
Fen Alpy i inne fancuchy goérskie nie w chiodnej porze roku
Wiatr cieply i suchy. Wieje z potu-
Halny Tatry dnia, gtéwnie w chtodnej porze roku
. . Wiatr pustynny, majacy charakter
Harmatan i?rclil?grgﬁ(\)/\g]t;r_zeze burzy pytowej. Wieje z NE w kierun-
y ! ku Oceanu Atlantyckiego
Hurricane Aqtyle, Ameryka Srodkowa, Cyklon tropikalny
Pdtnocna
PP . Wiatr wiejacy w zwezeniu ciesniny,
Levanter Morze Srédziemne, Gibraltar Kt6remu towarzysza mgly | opady
Mistal Dolina Rodanu, Kierunk pénocnego w chiocnel
Riwiera francuska i wioska
porze roku (typu bora)
) Wiatr suchy, goracy, pojawiajacy sie
Suchowiej Pustynno stepowe obszary nad przede wszystkim w cieptej porze
Morzem Kaspijskim - .
roku z kierunku wschodniego
. Wybrzeza wschodniej i potu- .
Tajfun dniowo-wschodniej Azji Cyklon tropikalny
Pd.-wsch. | sSrodkowa czesé Katastrofalne burze wirowe, niektére
Tornado P h ; ; ;
Stanéw Zjednoczonych zwigzane z cyklonami tropikalnymi
Willy-willy Zachodnie wybrzeza Australii Cyklon tropikalny
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9.6.2. Wiatry lokalne zwigzane z wptywami termicznymi

Do wiatréw lokalnych wywotanych termicznym krazeniem powietrza naleza bryzy:
morska i ladowa, oraz wiatry gor i dolin, zwane rowniez bryza gorska i bryza dolinna.

Bryza wystepuje w miejscach, gdzie ze wzgledu na duze réznice wiasnosci termicz-
nych sasiadujacych obszar6w obserwuje sic w ciagu doby znaczne r6znice temperatur.
Typowe sa bryzy wystepujace u wybrzezy mérz i duzych jezior oraz w gérach (wynikajace
z réznic temperatur na zboczach i dolinach).

Bryza morska (dzienna) jest to wiatr wiejacy z morza (jeziora) w kierunku ladu (rys.
9.17). Przyczyna jej powstawania jest réznica w nagrzewaniu si¢ ladu i wody. W ciagu dnia
lad i réwniez powietrze nad nim nagrzewaja sie silniej niz powierzchnia wody i powietrze
tam zalegajace. Powietrze nad ladem, jako cieplejsze, a wiec lzejsze, unosi si¢ do gory.
Wytwarza si¢ pewna roznica ci$nien, a poziomy gradient cisnienia jest skierowany ku la-
dowi. Powietrze znad morza naptywa zatem nad lad. Bryza morska powstaje rano, okoto
dwie godziny po wschodzie stonca i rozwija sie przez caty dzien, osiagajac maksymalne
predkosci okoto godziny 14. gdy roznice temperatury i cisnienia sa najwigksze. Nad mo-
rzem przecietna szybkos$¢ wiatru wynosi 5 m/s, zasieg w gtab ladu 15+30 km. Pionowy
zasieg cyrkulacji 500 do 800 m.

Na gornej granicy zamknietego krazenia powietrza wiatr wieje w kierunku przeciw-
nym i ze zwiekszona predkoscia, ze wzgledu na mniejsze opory na tych wysokosciach.

Rys. 9.17. Bryza morska (oprac. wiasne)

Bryzie morskiej czesto towarzysza chmury kiebiaste pigknej pogody (Cu humilis)
tworzace sie tam, gdzie sa najsilniejsze wstepujace prady konwekcyjne, czyli nad ogni-
skiem termicznym na ladzie. Prgdkos¢ wznoszenia nad tym obszarem wynosi od 0,5 do 1,5
m/s. W tym samym czasie nad morzem nie ma chmur, chyba ze naniosa je prady adwek-
cyjne. Jednak wystepujace tu prady zstepujace przyczyniaja si¢ do ich zaniku.

Ten sam mechanizm powoduje wystapienie bryzy jeziornej i rzecznej, nad odpowied-
nio duzymi obszarami wodnymi, mniejszy jest tylko ich zasieg pionowy i poziomy.

Bryza ladowa (brzegowa, nocna) jest to wiatr wiejacy w porze nocnej (od okoto pét
godziny po zachodzie do okoto godziny po wschodzie Stonca) z ladu w strone morza. Noca
powierzchnia ladu ochadza sie szybciej niz powierzchnia wody i sita poziomego gradientu
cisnienia skierowana jest z ladu w kierunku morza (rys. 9.18). W poréwnaniu do bryzy
dziennej, morskiej, bryza nocna jest znacznie stabsza i mniej rozbudowana pionowo, gdyz
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mniejsze sa réznice termiczne wywotujace ja oraz nad ladem wiekszy jest wptyw tarcia na
poziomy ruch powietrza.

Rys. 9.18. Bryza ladowa (oprac. wiasne)

Obie bryzy w naszym klimacie wystepuja przewaznie latem, podczas bezchmurnego
lub umiarkowanie zachmurzonego nieba, przy ogdlnie stabych wiatrach.

Zjawisko bryzy bylo od dawna znane zeglarzom, ktdrzy wykorzystywali wiatry bry-
zowe podczas wyptywania na morze i powrotu z towisk.

Przyczyna powstawania wiatru gor i dolin (bryza gérska i dolinna) jest nierownomier-
ne nagrzewanie i ochladzanie si¢ powietrza zalegajacego nad zboczami i nad dolinami.
W dzien, w godzinach potudniowych, powietrze zalegajace nad zboczami ogrzewa si¢ od
nich silniej, niz powietrze nad dolinami czy przeteczami. Jako lzejsze, przemieszcza sie
ruchem wslizgowym ku gorze, a nad dnem doliny powietrza osiada. W ciagu dnia wieje
wiec wiatr dolinny z doliny w gore na grzbiet gorski .

Noca zachodzi znaczne wypromieniowanie ciepta ze zboczy i wierzchotkéw gor, co
powoduje rowniez silne ochtodzenie przylegajacego do nich powietrza. Chtodne powietrze,
jako cigzsze, sptywa po zboczach w kierunku dolin i przeteczy, tworzac prad zeslizgowy,
zwany bryza albo wiatrem gdrskim. W szczegélnym uksztattowaniu terenu: dtuga dolina,
strome zbocze, niezalesione stoki, bryza gorska moze osiagna¢ duze predkosci dochodzace
nawet do 10 m/s.

9.7. Cyklony tropikalne

9.7.1. Wiadomosci ogéine

Cyklony tropikalne sa to glebokie nize powstajace w strefie miedzyzwrotnikowej.
Charakteryzuja sie wielkimi wartosciami gradientow cisnienia i predkosci wiatru. Od cy-
klonéw umiarkowanych szerokosci geograficznych roznia si¢ wieloma cechami. Cyrkulacja
cyklonalna obejmuje w postaci ogromnego wiru jednolita mase powietrza. W cyklonie
tropikalnym, z wyjatkiem czesci centralnej zwanej okiem cyklonu, dominuja ruchy wste-
pujace powietrza. Na obszarze tych nizow nie tworza sie powierzchnie frontowe.

Na mapach synoptycznych cyklon tropikalny obrazuje zespt zageszczonych kolistych
lub eliptycznych izobar zajmujacych powierzchnie od ok. 150 do 650 km. Cisnienie w cen-
trum cyklonu moze obnizy¢ si¢ do wartosci 950+970 mbar, lub nawet nizszych. Gradienty
cisnienia osiagaja niespotykane gdzie indziej wartosci rzedu 20+25 mbar/1° potudnika,
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a czesto wieksze. Tak duze gradienty cisnienia powoduja ogromne predkosci wiatru (120
m/s), silne falowanie oraz zmiane poziomu wody w portach i na wybrzezach.

Cyklony tropikalne rozwijaja sie wytacznie nad cieptymi wodami oceanéw w strefach
pomiedzy 5° a 20° szerokosci na kazdej potkuli. Wyjatek stanowia Atlantyk Potudniowy
oraz wschodnia czes¢ Pacyfiku Potudniowego, gdzie ich nie obserwowano. Nie powstaja
rowniez w pasie rownikowym miegdzy 5°N a 5°S, ze wzgledu na zbyt mate wartosci sity
Coriolisa.

9.7.2. Powstawanie cyklonéw tropikalnych

Nie wszystkie aspekty teorii wyjasniajacej ksztattowanie sie cyklonéw tropikalnych sa
doktadnie poznane. Warunki sprzyjajace powstawaniu cyklondw sa nastepujace (wg Holec,
Tymanski, 1973):

1) temperatura powierzchni oceanu nie nizsza niz 26°C,

2) temperatura powietrza troche nizsza od temperatury wody,

3) duza wilgotnos¢ powietrza,

4) istnienie zaburzenia tropikalnego, np. fali wschodniej (zatoka w pasatowym pradzie
powietrza) i ruch tego zaburzenia z predkoscia 6+7 m/s (22+24 km/h),

5) istnienie cyklonalnej cyrkulacji powietrza w gérnej troposferze, ponad przyziemnym
zaburzeniem,

6) mata zmiennos¢ wiatru z wysokoscia, przy ogélnie stabych wiatrach nad powierzchnia
morza.

Przy spetnieniu wymienionych warunkdw cyklony rozwijaja sie jednak tylko w okoto
10% przypadkdw. Cyklon przechodzi okreslone fazy rozwoju:

I. Stadium powstawania
Zaczyna sie, gdy w obszarze istniejacego zaburzenia tropikalnego powstaje cyrku-
lacja cyklonalna wokét srodka obnizonego cisnienia, ktore rzadko spada ponizej 1000
mbar. Rozktad chmur i opadéw jest nieuporzadkowany.

Il. Stadium dojrzewania
Cisnienie spada juz do wartosci minimalnych. Wiatry osiagaja predkos$¢ ponad 33
m/s (120 km/h), tworzac zamkniety pierscien wokot centrum, w ktérym ustala sie po-
goda ze stabym wiatrem, a nawet cisza. Jest to oko cyklonu tropikalnego.
Chmury i opady formuja sie w pasma otaczajace spiralnie oko cyklonu prawie
zwarta $ciana. W tym stadium cyklon osiaga najwieksze natezenie, ale zajmuje nie-
wielki obszar.

I11. Stadium dojrzate
Obszar objety przez cyklon tropikalny rozszerza sie, ale dalszy spadek cisnienia
nie nastepuje. Uklad juz nie ma symetrii. Obszar najgorszej pogody jest wiekszy po
prawej stronie wzgledem kierunku ruchu.

IV. Stadium zanikania
Cyklon zanika, gdy znajduje sie nad kontynentem lub obszarami chtodnej wody
w wyzszych szerokosciach geograficznych. Cyklony tropikalne po dojsciu do strefy
umiarkowanych szerokosci przeksztatcaja sie czesto w gtebokie nize pozazwrotnikowe.
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Caty cykl rozwojowy cyklonu trwa zwykle 6+9 dni; czasem jednak utrzymuje sie
nawet przez 3+4 tygodnie.

9.7.3. Budowa i ruch cyklonéw tropikalnych

Struktura cyklonu tropikalnego wynika z proceséw zachodzacych na jego obszarze —
a wiec intensywnych ruchéw wstepujacych i gwattownego ruchu poziomego, zwiazanego
z wielkimi gradientami cisnienia.

W dolnej czesci cyklonu powietrze doptywa do srodka. Dziatanie sity Coriolisa w tej
poczatkowej fazie powoduje odchylenie ruchu powietrza i rozwdj ruchu wirowego.
W miare spadku cisnienia sita gradientu cisnienia znacznie przewyzsza site Coriolisa,
zwicksza sie rowniez sita odsrodkowa (V¥/r — duza wartos¢ predkosci v przy matym pro-
mieniu r). Dobre przyblizenie tego wiatru daje réwnanie wiatru cyklostroficznego. Powie-
trze naptywajace dotem ku srodkowi cyklonu zostaje odprowadzane w gore, a nastepnie na
zewnatrz. Najwicksze natezenie pradéw wstepujacych obserwuje sie wokét centrum. W ich
nastepstwie tworza sie silnie wypietrzone, ogromne chmury Cb, otaczajace oko cyklonu
zwarta $ciana. W samym oku natomiast wystepuje osiadanie powietrza i zanik chmur.

Cyklon tropikalny jest tym intensywniejszy, im wigksza jest r6znica temperatur pomie-
dzy jego obszarem centralnym a skrajem. Przecietnie, czes¢ centralna jest cieplejsza o0 5°+6°C
od skraju. Jesli réznica temperatur wynosi 8°+10°, to cisnienie w oku cyklonu maleje do
okoto 940 mbar. Tak znaczny wzrost temperatury jest przede wszystkim spowodowany wy-
dzielaniem sie ogromnych ilosci utajonego ciepta kondensacji oraz adiabatycznym nagrzewa-
niem sie osiadajacego powietrza w oku. Procesy zachodzace w centrum cyklonu maja decy-
dujace znaczenie w wyzwalaniu si¢ ogromnej energii kinetycznej cyklonu.

Rozmiary cyklonéw sa bardzo rdzne, zaleza takze od fazy rozwoju. Promien maksy-
malnych wiatrow powyzej 30 m/s (110 km/h) nie przekracza zwykle 200 km, chociaz moze
by¢ wigkszy. Zasieg obszaru o predkosciach wiatru 15+30 m/s rozciaga si¢ na odlegtos¢
rzedu 750+1100 km. Moga jednak zachodzi¢ bardzo duze odchylenia od tych wartosci
srednich. Nie spotyka sie dwoch identycznych cyklonéw, jak tez nie istnieje wyrazna za-
leznos¢ miedzy maksymalna predkoscia wiatrdw w poblizu centrum a rozlegtoscia obszaru
sztormowego cyklonu tropikalnego.

Charakterystyczny jest natomiast ruch cyklonéw tropikalnych. Wiekszos¢ z nich
przemieszcza sie poczatkowo w kierunku réwnoleznikowym (na zachdd), a nastepnie w
strone wyzszych szerokosci. Cyklon przemieszcza sie po trasie parabolicznej poczatkowo
w kierunku zachodnim, wzdhuz przyréwnikowej krawedzi obszaru podwyzszonego cisnie-
nia. Po osiagnieciu zachodniej granicy tego obszaru wedruje ku wyzszym szerokosciom,
skrecajac jednoczesnie na wschod. Miejsce, w ktérym ruch cyklonu otrzymuje sktadowa
wschodnia, nazywa si¢ punktem zwrotnym cyklonu.

Stwierdzono jednak, ze jedynie okoto 60% cyklonéw tropikalnych porusza sie po
takich usrednionych, normalnych trasach. Czesto trasy cyklonéw sa nieprzewidywalne:
cyklony wykonuja gwattowne zwroty, nawet o 180°, petle itp.

Réwniez predkosé¢ ruchu cyklonéw charakteryzuje sie duza zmiennoscia, zarébwno w
cyklu rozwojowym pojedynczego cyklonu, jak i szeregu cyklonéw wystepujacych w tym
samym sezonie.
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Na ogét przed punktem zwrotnym predkos¢ cyklondw jest wzglednie mata, rzedu
8+30 km/h (2+8 m/s). Ich tor czgsto przypomina sinusoide (cyklon tropikalny wykonuje
skrety w lewo i w prawo od swej trasy gtéwnej).

Po przejsciu przez punkt zwrotny, jego tor staje si¢ bardziej prostoliniowy, a predkosci
ruchu wzrastaja. Na tym odcinku predkosci moga osiaga¢ wartosci rzedu 40+50 km/h
(10+15 m/s), a nawet 75+100 km/h (2030 m/s).
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Rys. 9.19. Srednie trasy cyklonéw tropikalnych
(Holec, Tymanski, 1973)

Przewidywanie trasy cyklonow tropikalnych, a przede wszystkim potozenie punktu
zwrotnego, jest problemem o ogromnym znaczeniu ze wzglgdu na bezpieczenstwo zeglugi i
ludnosci. Dodatkowe trudnosci w przewidywaniu trasy wystepuja, gdy nad oceanami utwo-
rza sig¢ jednoczesnie dwa cyklony w odlegtosci mniejszej niz 2000 km. Nastepuje wdwczas
hydrodynamiczne oddziatywanie migdzy nimi, cyklony te przyciagaja si¢ lub odpychaja
wzajemnie i ich trasa jest trudna do przewidzenia.

Najczestsze trasy cyklondw tropikalnych przedstawiono na rys. 9.19.

9.7.4. Cisnienie i wiatr w cyklonach tropikalnych

W strefie zwrotnikowej przestrzenne zmiany cisnienia sa bardzo mate i na ogét nie
przekraczaja 0,3% wartosci cisnienia na poziomie morza. Natomiast na obszarze cyklonu
tropikalnego, w jego czesci centralnej spadki cisnienia moga osiaga¢ wartosci od 5 do 10%.
Predkos¢ wiatru zalezy przede wszystkim od poziomego gradientu cisnienia, ktéry na ob-
szarach cyklondéw tropikalnych przyjmuje czesto ogromne wartosci.

Typowy zapis zmian cisnienia podczas przechodzenia oka cyklonu tropikalnego
przedstawiono na rys. 9.20. Najwickszy spadek cisnienia obserwuje si¢ w ciagu 3 godzin
przed nadejsciem oka cyklonu, w ciagu nastgpnych 3 godzin po przejsciu oka cisnienie
bardzo szybko rosnie. Obserwowano np. spadki cisnienia o 40 mbar w ciagu 20 minut.
Czesto obserwuje sie réwniez ogromne gradienty poziome cisnienia 50 mbar na odlegtosci
100 km, natomiast w bezposrednim sasiedztwie oka cyklonu gradienty poziome wahaja sie
od 0,3 do 2 mbar i wigcej na 1 km.
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Na skutek tych ogromnych poziomych gradientdéw cisnienia, predkosci wiatru na ob-
szarach cyklondw tropikalnych osiagaja wartosci niespotykane w nizach (cyklonach)
umiarkowanych szerokosci geograficznych. Nalezy przy tym doda¢, ze prawdopodobnie
najwieksze wartosci predkosci nie zostaty zarejestrowane z powodu zniszczenia przez wiatr
przyrzadéw pomiarowych. Z obliczeh i oceny zniszczen wynika, ze predko$¢ wiatru moze
czasem przekracza¢ 350 km/godz. Tak wielkie predkosci na szczescie nie wystepuja czesto.
W cyklonach tropikalnych $redniej intensywnosci przecietna predkos¢ wiatru nie przekracza
170 km/h. Cyklony tropikalne, w ktérych predkos¢ wiatru jest wieksza niz 240 km/h (66 m/s),
zalicza sie do gwattownych.
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Rys. 9.20. Rozktad cisnienia w cyklonie (Holec, Tymanski, 1973)

W cyklonach tropikalnych, na kazdej pétkuli powietrze krazy podobnie jak w nizach
pozazwrotnikowych. Wiatr odchyla sie od izobar srednio o kat rzedu 20+30° w strone niz-
szego cisnienia, na skraju cyklonu kat ten moze osiaga¢ 40°, natomiast na krawedzi oka
wieje prawie réwnolegle do izobar.

W polu predkosci ha obszarze cyklonu tropikalnego obserwuje si¢ wyrazng asymetrig.
Najwieksze predkosci obserwuje si¢ w prawej potdwce cyklonu (patrzac zgodnie z kierun-
kiem ruchu) na potkuli pétnocnej, i w lewej — na pétkuli potudniowej. Sa to potowki nie-
bezpieczne dla zeglugi. Potéwki przeciwne, gdzie wiatry sa stabsze, sa potéwkami zeglow-
nymi.

Réznice predkosci w obu potéwkach wynikaja z dodawania lub odejmowania sig
predkosci wiatru i predkosci ruchu samego cyklonu. Cyklony stacjonarne maja bardziej
rownomierny rozktad predkosci.

Kolejna wazna cecha cyklonu tropikalnego jest jego szkwalistos¢. Przyrosty predkosci
wiatru w szkwatach moga przekroczy¢ o 50% srednia predkos¢ w cyklonie. Przyktadowo,
przy sredniej predkosci w cyklonie 200 km/h, predkos¢ w porywie i w szkwale moze do-
chodzi¢ do 300 km/h. Podczas szkwatdéw i porywdw wiatr skreca w prawo o kat rzedu
20+30°, zblizajac sie do kierunku izobar. Predkos¢ wiatru w cyklonie tropikalnym wzrasta
w miare zblizania si¢ do oka. Najwigksza predkos¢ obserwuje sie w scianie chmur otacza-
jacych oko. W samym oku panuja stabe wiatry lub cisza. Po przejsciu oka, wiatr uderza
z wielka gwattownoscia i z kierunku przeciwnego niz wiat przed nadejsciem oka. Istnieje
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szereg przyblizonych wzoréw empirycznych na obliczenie predkosci i cisnienia w cyklonie
tropikalnym.

9.7.5. Falowanie i zmiany poziomu morza

Z przejsciem cyklonu tropikalnego przez obszary morskie zwiazane jest rowniez falo-
wanie. Rozréznia sie tu fale wiatrowe, anemobaryczne i fale martwe. Ogromne predkosci
wiatru sa przyczyna powstawania wielkich, piramidalnych fal. Przy cisnieniu w centrum
980 mbar fale osiagaja wysoko$¢ 5 m, natomiast przy cisnieniu 940+960 mbar nawet do 12
m. Przy bardzo gwattownych wiatrach fale moga osiagna¢ wysokos¢ ponad 20 m.

Obraz powierzchni morza w cyklonie tropikalnym jest niezwykle skomplikowany.
Powstaje wiele systeméw fal krzyzujacych sie¢ nawzajem, dajac obraz powierzchni niezwy-
kle chaotyczny. Ustalenie kierunku rozchodzenia sig fal jest tu niemozliwe.

Oko cyklonu tropikalnego jest réwniez obszarem niezwykle silnego falowania. Spoty-
kaja si¢ tu fale przychodzace ze wszystkich kierunkéw, tworzac kottowisko wielkich, cza-
sem ponad 20-metrowych gor wodnych, bardzo niebezpiecznych dla zeglugi.

Przejsciu cyklonu tropikalnego towarzyszy réwniez wzrost poziomu morza, zwiazany
ze spietrzaniem sie fal w phytkich strefach morza, z napedzaniem wody przez wiatr i ze
spadkiem cisnienia (fala anemobaryczna). Skutek spietrzenia morza na wybrzezach moze
by¢ katastrofalny.

W czasie gdy cyklon tropikalny jeszcze jest daleko od wybrzeza, obserwuje sie po-
wolny wzrost poziomu wody, wskutek nadciagania dtugiej fali martwej, czesto niewidocz-
nej dla oka. Poziom wody moze podwyzszy¢ sie nawet o okoto 1,5 m. Fale martwe nad-
chodzace z duzej odlegtosci powoduja wzrost poziomu wody w strefie setki kilometrow
wzdtuz brzegu.

Wzrost poziomu wody zalezy od predkosci wiatru, predkosci ruchu cyklonu tropikal-
nego, od ksztattu linii brzegowej, gtebokosci morza w strefie przybrzeznej i od kata, pod
ktorym cyklon zbliza sie do brzegu. Woda moze podnies¢ sie 0 3+5 m ponad poziom wody
wysokiej ptywu w danym miejscu. Czesto wystepuja przypadki, gdy do brzegu dociera
ogromna pojedyncza fala (lub kilka fal), sprawiajacych wrazenie sciany wody. Jej wyso-
ko$¢ moze przekracza¢ 6 m! Tego rodzaju fale powstaja w poblizu lub wewnatrz oka cy-
klonu. Czasami jednak docieraja do brzegu wczesniej niz centrum huraganu.

Predkos¢ nadciagajacej sciany wody jest tak ogromna, ze bez wczesniejszego ostrze-
zenia nie jest mozliwa ucieczka z zagrozonego obszaru. Najwieksze zniszczenia powoduja
wiasnie te fale. Przykladem takich tragicznych skutkéw jest przejscie huraganu Katrina,
ktory 29 sierpnia 2005 r. zdewastowat wybrzeza potudniowych stanéw USA.

Wiatry przyczyniaja si¢ takze do powstawania praddéw wiatrowych, ktére na obszarze
cyklonéw tropikalnych moga osiagna¢ znaczne predkosci. W poblizu wybrzezy, prady te
moga ptyna¢ ku brzegom, zgodnie z ruchem cyklonu, natomiast gdy nastepuje wyréwnanie
poziomdw morza, prad zmienia kierunek i ptynie od brzegu. Przewidywanie ich kierunku
jest niezwykle trudne.

9.7.6. Skale cyklonéw tropikalnych

Szczeg6lnie gwattowne cyklony tropikalne maja nadawane nazwy wiasne. W r6znych
regionach Ziemi zamiast stowa cyklon uzywa si¢ rowniez nazwy huragan i tajfun: huragan
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— podzwrotnikowa cze$¢ Atlantyku Pdinocnego, zwilaszcza rejon Morza Karaibskiego
i Zatoki Meksykanskiej, Wysp Antylskich i potudniowo-wschodniej czesci USA, tajfun —
obszar Morza Potudniowochinskiego, Wysp Filipiaskich i Oceanu Spokojnego na zachdd
od Filipin do wyspy Guam.

Do oceny gwattownosci cyklonu tropikalnego opracowano rozne skale. Skala Saffira-
Simpsona stosowana jest do klasyfikowania huraganéw i tajfunéw, a skala Fujity — do
tornad. Skale Saffira-Simpsona podano w tablicy 9.2, natomiast skale Fujity w tablicy 9.3.

Tablica 9.2

Skala sztorméw tropikalnych, huraganéw i tajfunéw Saffira-Simpsona.
Pie¢ kategorii uszeregowanych wedtug rosnacej sity wiatru (Internet: encyklopedia PWN)
Max. Max. Min. ot Ea)
Kategoria | predkos¢ | predkos¢ | cisnienie na er);sol*(osgvcz!l Poziom ngglé%dgt? at
cyklonu wiatru wiatru poz. morza P yp[x]v]v 1 zniszczen materialnvch
[m/s] [km/h] [hPa] 4
1 33+42 120+150 >980 1,0+1,7 niewielki 1
2 42+50 150+180 980+965 1,7+2,6 umiarkowany 10
3 50+59 180+212 965+945 2,6+3,8 duzy 50
4 59+70 212+250 945+920 3,8+5,6 bardzo duzy 100
5 >70 >250 920 >5,6 katastrofalny 250
Tablica 9.3
Skala Fujity do okreslania sity tornad (Internet: pl.wikipedia)
Kategoria Charakterystyka wiatru
skali
wiatr o predkosci ponizej 115 km/h — lekkie zniszczenia, potamane galezie,
FO 38,9 ;
wyrwane ptytko zakorzenione drzewa
wiatr o predkosci od 115 do 180 km/h (moze zniszczy¢ drewniane budynki
F1 35,6 gospodarcze i elementy dachéw, przewracaé lekkie pojazdy o duzej powierzch-
ni, np. przyczepy campingowe, naczepy, spychac¢ jadace samochody)
F2 19,4 wiatr o predkosci od 181 do 250 km/h (moze zrywac dachy, wykolejaé pociagi)
wiatr o predkosci od 251 do 330 km/h (moze wyrywaé drzewa i kompletnie
F3 4,9 ; ) . -
niszczy¢ nawet duze budynki)
F4 11 wiatr o predkosci od 331 do 415 km/h (moze porywac duze i cigzkie pojazdy)
wiatr o predkosci od 416 do 510 km/h (moze unosi¢ bardzo ciezkie obiekty
F5 <0,1 i przenosic¢ je nawet o kilkaset metréw, zrownuje z ziemig wszystko, co napotka
na swej drodze)
E6 <0001 wiatr o predkosci powyzej 510 km/h, mato prawdopodobny, czesto kategoria ta
' jest pomijana

Skala Saffira-Simpsona zostata opracowana w 1969 przez inzyniera Herberta Saffira
oraz dyrektora National Hurricane Center Boba Simpsona w celu klasyfikacji huragandw
wedtug intensywnosci wiatrow ciagtych. Stuzy ona do oszacowania potencjalnych szkod,
powstatych w momencie wejscia huraganu na lad. Jest ona stosowana tylko w przypadku
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sztormow powstatych na Oceanie Atlantyckim i pétnocnym Pacyfiku na wschéd od mie-
dzynarodowej linii zmiany daty. W przypadku innych sztormdéw stosowane sa odmienne
metody oceny. Predkos¢ wiatru szacowana jest na podstawie sredniej minutowej. Cisnienie
atmosferyczne w centrum huraganu jest przyblizeniem. Sita przyktadowych huraganéw
podawana jest dla punktu wejscia na lad.

Skala Fujity, siedmiostopniowa, do oceny sity tornad w USA na podstawie zniszczen
zabudowy i roslinnosci, zostata opracowana przez Tetsuya Fujite z Uniwersytetu w Chica-
gow 1977r.

9.8. Mate wiry powietrzne o osi pionowej

Oprocz ogromnych wirdw, jakimi sa cyklony tropikalne, w atmosferze obserwuje si¢
dos¢ czesto wiry powietrzne o matej srednicy, lecz ogromnej sile. Sa to traby powietrzne
i traby wodne, noszace w Stanach Zjednoczonych AP nazwg tornada. Zwykle zajmuja
niewielka powierzchnie i sa krotkotrwate.

Traba powietrzna jest wirem o osi pionowej, zwisajacym u podstaw chmury burzowej
Ch, w formie lejkowatego odrostka. Wir ten szerszym koncem ztaczony jest z chmura,
a dolna jego czes¢ w postaci traby stonia siega powierzchni ziemi lub wody. W chwili ze-
tknigcia sie z ziemia podnosza si¢ z jej powierzchni ogromne ilosci pytow, a nad woda —
olbrzymi stup wody. Nastepnie wszystko zlewa si¢ w olbrzymi stup chmurowy, przemiesz-
Czajacy Sie¢ z ogromna sita, wyrywajacy drzewa z korzeniami, rujnujacy wszystko na swej
drodze, przenoszacy nawet duze elementy nieraz na odlegtos¢ kilku kilometrow. Srednica
traby wytworzonej nad powierzchnia wody wynosi zwykle 25:100 m, nad ladami
100-1000 m. Widoczna wysokos¢ traby wynosi 800+1500 m.

Wiatry panujace w trabie przekraczaja predkosci notowane w huraganach, osiagajac
czasem nawet 250 m/s! (900 km/h). Charakterystyczne jest natomiast, ze w niewielkiej
odlegtosci kilkudziesieciu metrow od przemieszczajacej si¢ traby wieje staby wiatr, a nawet
panuje cisza.

Podobnie jak w cyklonach, ruch powietrza w trabie na pétkuli pétnocnej odbywa sie
w kierunku przeciwnym do ruchu wskazowek zegara, lecz w stosunku do cyklonu wymiary
wiru sa znacznie mniejsze.

Tornado tworzy sie w srodkowej czesci chmury Cumulonimbus (Cb), w ktérej panuja
silne prady wstepujace oraz znaczne zmiany kierunku i predkosci wiatru. Prady pionowe
tworza w chmurze ,,rdzen” o osi pionowej i w przypadku, gdy w gérnych warstwach panuja
silne wiatry, nastepuje przechylenie tego rdzenia i przeksztatcenie go w wir 0 0si poziomej.
Walt ten czasem zamyka sie w chmurze, czasem zbliza do powierzchni Ziemi w postaci
traby. Przekroj takiego zwisajacego wiru jest zmienny.

Powietrze w wirze obraca sie wokot jego osi pionowej, a predkosé katowa ruchu obro-
towego jest odwrotnie proporcjonalna do wielkosci przekroju. Zblizajac sie do podtoza wir
osiaga coraz wigksza predkos¢ obrotowa, ktéra powoduje powstanie znacznej sity odsrod-
kowej. Sita ta powoduje gwattowny spadek cisnienia w srodku tornada. Cisnienie w srodku
traby spada srednio o kilkadziesiat milibaréw. Czasem nawet o 200 mbar!

Silne rozrzedzenie powietrza wewnatrz traby prowadzi do jego ochtodzenia i do kon-
densacji pary wodnej. Wskutek tego pionowy wir wichury ma posta¢ chmurowego stupa
zwisajacego z chmury. Traby powietrzne zwykle wystepuja pojedynczo, ale obserwowano
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przypadki, gdy z jednej, poteznej chmury Cumulonimbus utworzyto sie kilka trab po-
wietrznych o réznym stopniu rozwoju.

Dziatanie ssace traby, dzieki ktéremu przenosi ona przedmioty nieraz znacznych roz-
miaréw, wynika z niskiego cisnienia panujacego w jej wnetrzu. Przemieszczajac sie nad
woda, przenosi np. wode z duza iloscia ryb na pola! Czas trwania traby powietrznej waha
sig w szerokich granicach, a srednia dtugos¢ drogi wynosi 5 do 9 km. Znane sa jednak
przypadki zniszczen na przestrzeni ponad 300 km.

Diugos¢ drogi, jaka przebywa tornado (traba powietrzna), zalezy przede wszystkim od
tego, czy do jego rozwoju doszto w chmurze burzowej powstatej na linii frontu, czy
w pojedynczej chmurze Cb, powstatej w wyniku konwekcji termicznej. W pierwszym przy-
padku tornado jest znacznie silniejsze i dtuzej biegnie po powierzchni ziemi niz te powstate
w chmurze lokalnej. Trabie powietrznej towarzyszy przewaznie ulewny opad, a czasem
grozne w skutkach gradobicie. Ze wzgledu na niskie cisnienie i nadzwyczaj silne wiatry
przejscie tornada powoduje ogromne zniszczenia.

W naszych szerokosciach geograficznych traby powietrzne i morskie wystepuja sto-
sunkowo rzadko (5 do 6 rocznie) i to w cieptej porze roku, powodujac réwniez znaczne
szkody. Traby powietrzne, nazywane tornadami, wystepuja czesto w srodkowych stanach
Ameryki Pétnocnej i w Australii. Traby powietrzne (tornada) klasyfikuje sie czesto wedtug
skali Fujity (tabl. 9.3), ktora postuguje sie symbolami od FO do F6, stuzy do okreslenia sity
tornada jedynie na podstawie oceny zniszczen, jakie powoduje, a nie na podstawie jego
fizycznych charakterystyk. Przyktadowe fotografie cyklondw i trab powietrznych zamiesz-
czono w zataczniku 4, na koncu skryptu. Najwicksze zaobserwowane tornado kategorii F4
zostato zanotowane 22 maja 2004 roku w stanie Nebraska USA. Jego $rednica wynosita
okoto 4 kilometry. Najwicksza szybkos¢ wiatru, ktéra udato si¢ zmierzyé, to 511,7 km h™
(najczesciej ulegaja zniszczeniu urzadzenia pomiarowe). Rekordowa liczbe tornad zaob-
serwowano w dniach 3 i 4 kwietnia 1974 roku, gdy w 13 stanach USA wystapito 148 tor-
nad (wg: Internet: Wikipedia.org/wiki/Tornado).



Rozdziat 10

Masy powietrza i fronty atmosferyczne

10.1. Masy powietrza

Powietrze w troposferze cechuje sie duzym zréznicowaniem przestrzennego rozktadu
wartosci elementow meteorologicznych, takich jak np. temperatura, wilgotnos¢ itp. Na
podstawie map pogody mozna jednak stwierdzi¢, ze istnieja zawsze rozlegte obszary, nad
ktorymi rozktady wartosci elementéw meteorologicznych sa w przyblizeniu jednorodne,
oraz waskie strefy, w ktérych zachodza w przestrzeni szybkie zmiany tych elementéw.

Wielkie objetosci powietrza, o wymiarach poziomych rzedu tysiecy kilometréw i pio-
nowych rzedu kilku kilometréw, charakteryzujace sie pewna jednorodnoscia swoich wiha-
sciwosci, tj., temperatura, wilgotnoscia, zapyleniem itp., nazywa sie masami powietrza.

Strefy przejsciowe pomiedzy masami powietrza o rdznych wihasciwosciach nosza na-
zwe powierzchni frontowych. Strefy te sa powierzchniami nieciagtosci elementéw mete-
orologicznych.

Wewnatrz jednej i tej samej masy powietrza wartosci elementéw meteorologicznych
moga ulega¢ zmianom (w przestrzeni), jednak zmiany te sa niewielkie, co pozwala na od-
réznienie danej masy od innej i jej odpowiednie sklasyfikowanie.

Proces ksztattowania sie okreslonych mas powietrznych, w wyniku ktérego przyjmuja
one swoje typowe cechy, jest scisle zwiazany z procesami turbulencyjnej wymiany ciepta
i wilgoci miedzy powietrzem a podtozem, oraz z procesami nagrzewania i ochtadzania
przez promieniowanie.

Ksztattowanie sie mas powietrza zachodzi nad obszarami o stosunkowo jednorodnym
podtozu, nad ktérymi powietrze zalega lub krazy w prawie zamknietym uktadzie cyrkulacji
(stacjonarne wyze i nize). Masy powietrza moga tez formowa¢ sie¢ w czasie powolnego
przemieszczania si¢ nad oceanami w ciagu 4+10 dni.

Obszary, nad ktérymi ksztattuja sie masy powietrza nazywa sie obszarami zrédto-
wymi. Szczegoélnie korzystne warunki do formowania sie mas powietrza o okreslonych
wiasnosciach panuja nad oceanami i obszarami pustyn.

W wielkoskalowych ruchach zwiazanych z og6lna cyrkulacja atmosfery, masy powie-
trza nieustannie przemieszczajac sie, ulegaja nad nowym podtozem procesom transforma-
cji, tracac wihasnosci nabyte w obszarze zrodtowym. Postepujace procesy transformacji
nazywa sie starzeniem masy powietrza.

Niektore cechy przemieszczajacych sie mas powietrza zmieniaja sie wolniej niz inne;
sa to tzw. cechy konserwatywne. Naleza do nich temperatura ekwiwalentna, temperatura
potencjalna i wilgotnos¢ wiasciwa. Wolno zmieniaja sie rdwniez (okresla sie je jako dosé¢
konserwatywne) wilgotnos¢ bezwzgledna, temperatura punktu rosy, temperatura powietrza
powyzej warstwy tarcia, a takze przezroczystos¢ powietrza.
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10.2. Klasyfikacja mas powietrza

Masy powietrza mozna klasyfikowa¢ wedtug réznych kryteriéw. Najczesciej stosowa-
ne sa klasyfikacja termiczna i klasyfikacja geograficzna.

10.2.1. Klasyfikacja termiczna

Zgodnie z ta klasyfikacja, masy przemieszczajace sie po wyjsciu z obszaru zrodowe-
go dzieli si¢ na ciepte i chtodne. Mase powietrza, ktéra w czasie przemieszczania si¢ nad
danym obszarem stopniowo ochtadza sie hazywamy ciepta, a mase powietrza, ktéra pod-
czas przemieszczania stopniowo ogrzewa sig, hazywamy chtodna. Jest to zatem klasyfika-
cja wzgledna.

Ciepta masa powietrza

Masa ciepta, naptywajac nad dany obszar, stopniowo ochtadza sie¢, oddajac ciepto
podtozu. Ochtadzanie od podtoza zaczyna si¢ w warstwie najnizszej, a nastepnie przenosi
sig na warstwy wyzsze. Towarzysza temu charakterystyczne procesy (rys. 10.1a):

1) wazrost statecznosci,
2) zanik konwekcji,
3) wazrost wilgotnosci wzglednej i obnizenie poziomu kondensacji.

Mieszanie turbulencyjne moze prowadzi¢ do powstawania chmur warstwowych (S),
dajacych opady mzawki, oraz chmur warstwowo-kiebiastych (Sc), dajacych staby deszcz
lub $nieg. Gdy rozpietos¢ pionowa chmur Sc znacznie wzrasta, przeksztatcaja sie one
w chmury warstwowo-deszczowe (Ns), powodujace ciagte i dtugotrwate opady.

Z procesami ochtadzania si¢ mas powietrza zwiazana jest takze mozliwos¢ wystapie-
nia inwersji temperatury, co w konsekwencji daje mgty adwekcyjne, taczace sie niekiedy
bezposrednio z chmurami warstwowymi Sratus. Brak intensywnych ruchéw pionowych
sprzyja takze utrzymywaniu sie przy powierzchni Ziemi znacznej liczby zawiesin, co tacz-
nie z mgtami adwekcyjnymi przyczynia sie do obnizenia widzialnosci poziomej.

Ze wzgledu na obecnosé¢ niskich chmur wahania dobowe temperatury powietrza i in-
nych elementéw meteorologicznych w dolnej atmosferze sa wyraznie zmniejszone. Wiatry
w cieptych masach sa mato porywiste. Typowym przyktadem cieptej masy jest naptyw
zima powietrza znad Atlantyku nad Europe oraz latem — naptyw nad Europe powietrza
z nizszych szerokosci geograficznych.

Naptyw cieptej masy powietrza moze sie rowniez wiaza¢ z pogoda bezchmurna, gdy
wystepuje adwekcja cieptego i suchego powietrza znad rozgrzanego kontynentu nad morze.
Ze wzgledu na bardzo mata wilgotnos¢ powietrza oraz pojawiajace sie nad morzem inwer-
sje temperatury, chmury nie rozwijaja sie. Charakterystyczna cecha cieptych, kontynental-
nych mas powietrza jest obnizona widzialnos¢ pozioma spowodowana duzym zapyleniem
powietrza (przyktad: naptyw powietrza znad obszaru Afryki P6tnocnej nad Atlantyk lub
Morze Srddziemne).
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Rys. 10.1. Schematy ksztattowania sie pogody w masie powietrza:
a) cieptej, b) chtodnej (Holec, Tymanski, 1973)

Ogdlnie mozna stwierdzi¢, ze typowe cechy masy powietrza cieptego wystepuja, gdy:

— powietrze w porze letniej naptywa z wngtrza kontynentu nad obszary morskie,

— powietrze w okresie zimy naptywa znad oceanu nad kontynent,

— powietrze z nizszych szerokosci geograficznych naptywa do wyzszych szerokosci
(z potudnia na p6tnoc),

— nad oceanami — powietrze z akwenu wolnego od lodu przemieszcza si¢ nad akwen
pokryty lodem.

Naptyw cieptego powietrza sprzyja zatem ustaleniu si¢ pogody z duzym zachmurze-
niem warstwowym i stosunkowo niewielkimi opadami, gtéwnie w postaci mzawki. Czesto
ustala si¢ pogoda mglista, widzialnos¢ spada. Ustala si¢ rownowaga stata atmosfery. W Eu-
ropie naptyw cieptych mas powietrza taczy sie z wystapieniem mgiet adwekcyjnych; zjawi-
sko to obserwuje sie najczesciej zima i wczesna wiosna.

Chtodna masa powietrza

Chiodna masa powietrza naptywajac nad dany obszar nagrzewa sie (rys. 10.1b). Z na-
grzewaniem sie dolnych warstw wiaze sie¢ wzrost chwiejnosci atmosfery i rozw6j konwek-
cji termicznej; tworza sie chmury o budowie pionowej kiebiaste Ch, Cu — latem i kiebiasto-
warstwowe (Sc) zima. Towarzysza im opady przelotne, czesto intensywne — latem deszcz,
grad, burze, zima — krotkotrwate opady $niegu, ktérym moze towarzyszy¢ silny i porywisty
wiatr — szkwat.

Naptyw chtodnego powietrza sprzyja zmiennemu zachmurzeniu nieba, czasem nawet
matemu, gtownie z chmurami kiebiastymi. Wystepuja tez okresy pogody bezchmurnej
i ustala si¢ bardzo dobra widzialnos¢, ktéra wynika z wymywania zanieczyszczen znajduja-
cych sie w atmosferze przez opady atmosferyczne. Wilgotnos¢ powietrza zwykle jest mata,
ponizej 70%. Wartosci elementdw meteorologicznych w chtodnych masach powietrza
podlegaja silnym wahaniom dobowym (przede wszystkim temperatura i wilgotnos¢).
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Rozpoznanie przemieszczajacych sie nad danym obszarem mas powietrza jest bardzo
wazne. Znajomos¢ cech fizycznych powietrza naptywajacego i procesow, jakie beda za-
chodzity, ma ogromne znaczenie dla prawidtowego przewidywania pogody w najblizszym
czasie kilku do kilkudziesieciu godzin.

10.2.2. Klasyfikacja geograficzna mas powietrza

Przebywajac dostatecznie dtugo nad jednorodnym podtozem masa powietrza przyjmu-
je cechy okreslone wasciwosciami tego podtoza i czynnikami geograficznymi, takimi jak
szeroko$¢ geograficzna, bilans promieniowania, pora roku itp. Klasyfikacja geograficzna
uwzglednia zaleznos¢ cech mas powietrza od potozenia geograficznego obszaréw Zrddto-
wych. Wyrdznia sie nastepujace gtdwne masy powietrza:
powietrze arktyczne — PA (lub A),

2) powietrze polarne — PP, powietrze umiarkowanych szerokosci geograficznych (lub P),
3) powietrze zwrotnikowe PZ (lub Z),
4) powietrze rownikowe PR (lub R).

Kazdy z wymienionych rodzajow powietrza, z wyjatkiem powietrza rownikowego,
jest rozrézniany w zaleznosci od rodzaju podtoza w obszarze zrodlowym, jako powietrze
morskie lub kontynentalne. Wyréznia sie wiec: PAK, PAm, PPk, PPm, PZk, PZm oraz PR.
Dla powietrza rownikowego nie rozréznia sie¢ masy morskiej i kontynentalnej, gdyz w po-
wietrzu rownikowym masy formowane nad oceanem i nad kontynentem rdznia sig tylko
nieznacznie.

Tablica 10.2

Wielkosé¢ obszaréw zajmowanych przez gtéwne masy powietrza na kuli ziemskiej
(zmodyfikowano, P. R. Crowe, 1987)

) Styczen Lipiec
Masy powietrza
[miIn km?] [%] [min km?] [%]

Arktyczne 54,6 10,7 12,2 2,4
Polarne (N) 54,3 10,6 73,8 14,4
Zwrotnikowe (N) 125,8 24,7 99,8 19,6
Réwnikowe 65,9 12,9 65,6 12,9
Zwrotnikowe (S) 120,7 23,7 141,1 27,7
Polarne (S) 70,3 13,8 83,8 16,4
Antarktyczne 18,3 3,6 33,6 6,6
Razem 509,9 100,0 509,9 100,0

Wiasciwosci mas powietrza, pochodzacych z danego regionu geograficznego, moga
w ciagu roku podlega¢ zmianom wynikajacym z sezonowych zmian podtoza i ogdlnej cyr-
kulacji atmosfery. Wiasciwosci te zaleza ponadto od czasu przebywania masy powietrza
nad danym obszarem oraz od czasu i drogi przemieszczania sie do obszaru, nad ktérym jest
aktualnie obserwowana. Wynika stad, ze klasyfikacja geograficzna nie gwarantuje w spo-
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sob jednoznaczny okreslenia cech fizycznych mas powietrza. R6zne opracowania klima-
tyczne podaja gtéwne cechy mas powietrza, zwiazane z ich pochodzeniem geograficznym.

W tablicy 10.1 przytacza sie gtdwne charakterystyki mas powietrza na potkuli pétnoc-
nej, wedtug ich pochodzenia geograficznego. Jest to zmodyfikowana wersja tabeli podanej
przez M. Holca i P. Tymanskiego, 1973.

Rys. 10.2. Obszary zrodtowe i kierunki naptywu mas powietrza na potkuli pétnocnej w styczniu
(Wos, 1996)

40°

S

Rys. 10.3. Obszary zrodtowe i kierunki naptywu mas powietrza na potkuli pétnocnej w lipcu
(Wos, 1996)
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Rozwazajac objetosci zajmowane przez poszczegdlne masy powietrza (patrz tablica 10.2)
mozna stwierdzi¢, ze na pétkuli pétnocnej (N)) najwicksza powierzchnie zaréwno latem
(~25%), jak i zima (~20%) zajmuja masy powietrza zwrotnikowego.

Najmniejsza powierzchnie zajmuja powietrze arktyczne i polarne (po ok. 11% zima
i odpowiednio 2,5% oraz 14,5% latem). Podobny rozktad mas powietrza jest na pétkuli
potudniowej. Powietrze réwnikowe zalega za$ przez caly rok nad powierzchnia réwna ok.
13% kuli ziemskiej.

Omowione tu masy powietrza w ciagu roku zmieniaja swoje potozenie, w zwiazku ze
zmianami sezonowymi ogélnej cyrkulacji atmosfery, wywotanymi zmiana deklinacji Ston-
ca i zmianami pér roku.

Na rysunkach 10.2 i 10.3 przedstawiono obszary zrodtowe i kierunki przemieszczania
si¢ mas powietrza w lipcu i styczniu.

10.3. Geneza i rodzaje frontow atmosferycznych

10.3.1. Ogélne wiadomosci o frontach

Strefa przejsciowa (graniczna) pomiedzy dwiema réznymi masami powietrza nazywa
sie powierzchnig frontowa. Natomiast linia, wzdtuz ktérej powierzchnia frontowa przeci-
na si¢ z powierzchnia Ziemi nazywa sie linig frontu lub krétko: frontem. Sa to okreslenia
umowne. W rzeczywistosci bowiem powierzchnia frontowa jest warstwa o grubosci rzedu
kilkuset metréw (czasem 1 do 2 km). Powierzchnie frontowe nachylone sa wzgledem Ziemi
pod niewielkimi katami (tangensy nachylenia réwnaja sie od okoto 0,01 do 0,001). Linia
przeciegcia si¢ powierzchni frontalnej z powierzchnig Ziemi jest wiec takze strefg o szeroko-
sci kilkudziesieciu kilometréw. Jest to jednak bardzo mato w poréwnaniu z wymiarami
poziomymi mas powietrza i dlatego na mapach synoptycznych przedstawia si¢ je w postaci
linii.

Fronty atmosferyczne nieustannie powstaja, przechodza okreslone fazy rozwoju i zani-
kaja. Powstawanie nowego frontu nazywa si¢ frontogeneza, a jego zanikanie — frontoliza.

Aby mogt powstaé front, konieczne jest wzajemne zblizenie dwoch réznych mas po-
wietrza i towarzyszacy temu wzrost poziomych gradientéw temperatury. Front jest nie
tylko strefa szybkich zmian temperatury, lecz réwniez cisnienia i wiatru. Optymalne wa-
runki do tworzenia sie¢ frontéw panuja w obszarze siodta z charakterystycznymi liniami
pradu (rys. 7.2). Fronty lokalne moga powstawa¢ pod wptywem roznic termicznych podto-
za, np. charakter frontu chtodnego moze mie¢ bryza dzienna na Baktyku.

Fronty powstajace przy powierzchni Ziemi, wykazuja scisty zwiazek z gérnymi stre-
fami frontowymi i odgatezieniami jet-streamu (rozdziat 9).

10.3.2. Klasyfikacja frontow

W zaleznosci od kryteridéw istnieje Kilka klasyfikacji. Najwazniejszy podziat frontéw
wynika z ich ruchéw poziomych. Inne podziaty uwzgledniaja ruchy pionowe powietrza,
poziomy wysokosci, w ktérych mozna wyr6zni¢ wystepowanie powierzchni frontowej oraz
znaczenie frontdw w ogdlnej cyrkulacji atmosfery. Dalej podaje sie podziat wg Holec,
Tymanski, 1973.
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I.  Podziat wynikajacy z ich ruchu poziomego:
1) front ciepty,
2) front chtodny,
3) front stacjonarny.

Il. Podziat ze wzgledu na charakterystyke ruchéw pionowych powietrza:
1) anafronty — takie powierzchnie frontowe, wzdtuz ktérych ciepte powietrze unosi sie
do gory (powstaje zachmurzenie i opady),
2) katafronty — wzdtuz nich powietrze ciepte opada (nastepuje zanik chmur i opadéw).

I11. Podziat ze wzgledu na wysokosé wystepowania:
1) fronty dolne — rozpoczynajace si¢ od podioza (zasieg od 1-18 km do granicy troposfery),
2) fronty gorne — niemajace bezposredniego kontaktu z podtozem.

IV. Podziat ze wzgledu na znaczenie w ogolnej cyrkulacji atmosfery:
1) fronty gtéwne — oddzielajace podstawowe geograficzne rodzaje mas powietrza,
2) fronty wtérne — oddzielajace rézne czesci tej samej gtéwnej masy powietrza.
V. Podziat ze wzgledu na liczbe mas powietrza, ktora rozdzielaja:
1) fronty proste — rozdzielaja dwie masy powietrza,
2) fronty ztozone (zokludowane, okluzja) — rozdzielajace trzy masy powietrza.

10.4. Fronty gtdwne i fronty wtérne

Fronty gtéwne rozdzielaja podstawowe geograficzne rodzaje mas powietrza. Ze
wzgledu na rézne charakterystyki tych mas powietrza fronty te nazywa sie réwniez klima-
tologicznymi. Wyr6znia sie:

1) front arktyczny — oddzielajacy masy powietrza arktycznego od polarnego,

2) front antarktyczny — oddzielajacy masy powietrza antarktycznego od polarnego,

3) fronty polarne — oddzielajace powietrze polarne od zwrotnikowego,

4) fronty zwrotnikowe (zwane réwniez rownikowymi) — oddzielajace masy powietrza
zwrotnikowego od powietrza réwnikowego.

Rozmieszczenie mas powietrza i potozenie gtdwnych frontéw na pdtkuli pdtnocnej przed-
stawiono na rys. 10.4, natomiast $rednie potozenie gtéwnych frontéw klimatologicznych na
catym globie ziemskim w lipcu pokazano na rys. 10.5a, a na rys. 10.5b — w styczniu.

Fronty gtéwne sa waznym elementem w uktadzie pradow ogdlnej cyrkulacji atmosfe-
ry. Na frontach arktycznym, antarktycznym oraz polarnym powstaja i rozwijaja sie cyklony
pozazwrotnikowe, ktére w umiarkowanych i wysokich szerokosciach geograficznych wy-
wieraja gtéwny wptyw na pogode.

Potozenie gtéwnych frontdw ulega zmianie i w poszczeg6lnych dniach moze znacznie
odbiega¢ od ich potozenia $redniego, pokazanego na rysunkach 10.5a, b. Jak wida¢ na rysun-
kach, poszczeg6lne fronty sktadaja sie zwykle z kilku odcinkéw, co wynika przede wszystkim z
niejednorodnosci powierzchni naszego globu. Znaczne nieciaglosci frontdw wystepuja nad
obszarami, nad ktérymi nastepuje silna wymiana mas powietrza miedzy sasiednimi strefami. Te
nieciagtosci wynikajace z zaktdcen nazywane sa rozmyciem frontu.

Analizujac na mapach potozenie gtéwnych frontéw klimatologicznych w réznych porach
roku, mozna wyrézni¢ obszary, nad ktérymi w ciagu roku przewazaja masy powietrza danego
rodzaju oraz obszary, nad ktérymi przewaza czesta wymiana mas powietrza réznego pochodzenia.
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FA — front arktyczny,
FP — front polarny,
FZ — front zwrotnikowy (réwnikowy)

Rys. 10.4. Rozmieszczenie mas powietrza i potozenie gtdwnych frontdw na potkuli pdtnocnej

(Wos, 1996)
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Rys. 10.5. Srednie potozenie gtownych frontéw klimatologicznych na catym globie ziemskim:
a) w lipcu, b) w styczniu (Chromow, 1969); 1 — front arktyczny, 2 — front polarny, 3 — front pasatowy

bedacy przedtuzeniem FP w strefie zwrotnikowej, 4 — front réwnikowy
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10.5. Fronty ciepte i fronty chtodne. Okluzja

Kazdy front, niezaleznie od przyjetego kryterium klasyfikacji, np. gtdwny, wtorny,
dolny, gérny, mozna okresli¢ jako ciepty, chtodny, zokludowany lub stacjonarny. Fronty te
réznia si¢ znacznie miedzy soba, zaréwno warunkami ich powstawania, jak i cechami po-
gody w nich wystepujacymi.

Zjawiska meteorologiczne oraz charakterystyczne uktady chmur i opadéw zaleza bo-
wiem od proceséw dynamicznych i termodynamicznych zwiazanych z ruchami powietrza
wzdtuz powierzchni frontowych. Przemieszczanie sie poszczegdlnych frontéw wiaze sie
wigc z typowymi zmianami pogody wystepujacymi w okreslonej kolejnosci.

10.5.1. Front cieply

Strukture frontu cieplego przedstawiono na rys. 10.6 (opracowano na podstawie Schmidt,
1972). Powietrze ciepte wslizguje si¢ powoli po klinie ustepujacego chlodnego powietrza.
W czasie wélizgiwania do gory, powietrze ochladza si¢ adiabatycznie, w wyniku czego docho-
dzi do kondensacji pary wodnej w nim zawartej. Na powierzchni frontu cieplego tworzy sig
zwarty uktad chmur frontowych, wyprzedzajacych front. Dolna granica chmur wyznaczona jest
przez powierzchnig frontowa, gorny zas putap wynosi od 7 do 9 km. Poniewaz powietrze wsli-
zguje si¢ ku gorze bardzo powoli, wyglad chmur frontowych przypomina gtadka, ogromna
zastong, ktora ciagnie sie wzdtuz frontu pasem szerokosci kilkuset kilometréw na dtugosci prze-
kraczajacej nawet 1000 km. Grubos¢ zastony maleje w miare oddalania sie linii frontu.
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Rys. 10.6. Front ciepty: przekrdj pionowy i przedstawienie frontu na mapie synoptycznej
(na podstawie Schmidt, 1972)

Zwiastunami zblizania sie¢ frontu cieptego sa chmury pierzaste — Cirrus uncinus Ci
(o ksztatcie przecinkdw), zbudowane z krysztatkow lodu, pojawiajace sie juz na 700+1000 km
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przed linia frontu. Wystepuja one na wysokosci od 7 do 9 km. Za Cirrusami (Ci) pojawia
sie jednolita warstwa chmur Cirrostratus (Cs). O ich obecnosci $wiadczy miedzy innymi
wystepowanie zjawiska halo (biaty krag) wokét Stofica lub Ksiezyca. Chmury Cirrostratus
stopniowo grubieja i przechodza w chmury $rednie warstwowe (Altostratus), As zalegajace
na wysokosci od 2 do 4 km, wystepujace w odlegtosci 100 do 400 km przed frontem. Two-
rza si¢ w nich platki sniegu (zima) lub krople deszczu (latem).

W miare zblizania sie do linii frontu Altostratus (As) przechodzi w chmury Nimbostra-
tus-warstwowe-deszczowe (Ns), z ktorych wypada opad ciagty — dtugotrwaty i obfity. Pod
chmurami Nimbostratus ptyna szybko strzepy poszarpanych chmur Sratofractus (Fs) —
chmury ,,ztej pogody”, unoszace sig nisko nad ziemig (100+200 m). Tylna zastona chmur
konczy sie dos¢ nagle, tuz za linia frontu. Niebo przejasnia sie, temperatura wzrasta. Strefa
opadow przed linia frontu wynosi zwykle 300+400 km i zawsze znajduje sie przed linia
frontu. Nie zawsze jednak frontowi cieptemu musza towarzyszy¢ opady. Jezeli wslizgujace
si¢ ciepte powietrze jest suche i poziom kondensacji potozony jest wysoko, wowczas uktad
chmur frontowych jest bardzo zredukowany. W takim przypadku opad nie wystapi.

Na mapie pogody front ciepty oznacza sie linia czerwona albo czarng z potkolami.

Z przejsciem frontu zwiazana jest wyrazna zmiana pogody uwarunkowana zmiana
poszczegblnych elementéw meteorologicznych.

10.5.2. Front chtodny

Front tego typu powstaje (na podstawie Schmidt, 1973), gdy zalegajaca nad danym obsza-
rem ciepta masa powietrza ustepuje przed wypierajaca ja chtodna masa. Front ten przemieszcza
sie od chtodnej masy powietrza w kierunku powietrza cieptego. Powietrze chtodne, jako ciez-
sze, wklinowuje si¢ pod powietrze ciepte i wypycha je do gory. Kat nachylenia powierzchni
frontowej wzgledem poziomu jest znacznie wiekszy niz dla frontu cieptego. Tak znaczna stro-
mos¢ powierzchni frontowej jest spowodowana tarciem nasuwajacego sie klina powietrza
chtodnego o podioze. Powoduje ono wyhamowanie dolnych warstw powietrza przy réwnocze-
snym szybszym przemieszczaniu sie warstw wyzej potozonych. Wskutek tego czoto frontu
chtodnego jest prawie pionowe, a nawet bywa podwiniete do tyhu.

Z uwagi na szybkos¢ przemieszczania sig frontdw i na zjawiska im towarzyszace,
wyr6znia sie dwa rodzaje frontéw chtodnych. Fronty wolno przemieszczajace si¢ zostaty
nazwane frontami | rodzaju (lub opdznionymi), natomiast szybko przemieszczajace sie —
frontami 1l rodzaju (albo przyspieszonymi). Fronty te rdznia si¢ przede wszystkim rodza-
jem zachmurzenia oraz charakterem towarzyszacych mu opadow.

Front chtodny | rodzaju (rys. 10.7)

W wyniku wklinowywania sie powietrza chtodnego pod powietrze ciepte, powietrze
ciepte wslizguje sig po klinie chtodnego powietrza w kierunku przeciwnym do ruchu masy
chtodnej. Powstaje uktad zachmurzenia podobny jak na froncie cieptym, tylko w odwrdco-
nym porzadku (w stosunku do ruchu powietrza). Idac od linii frontu w kierunku naptywu
chtodnego powietrza wystepuja najpierw chmury Ns, ktore przechodza nastepnie w As, a te
w Cs. Na samym czole frontu rozwijaja sie natomiast silnie wypigtrzone chmury konwek-
cyjne Cb. Z chmur Cb w bliskosci linii frontu wypadaja silne opady ulewne, a za linia fron-
tu, z chmur Ns - opady ciagte. Strefa opaddw jest wezsza niz w przypadku frontu cieptego
i wynosi od 150+200 km.
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Front chtodny Il rodzaju (rys. 10.8)

Powietrze chtodne przemieszczajac si¢ szybko i wklinowujac si¢ gwattownie pod
mase¢ powietrza cieptego, powoduje jego szybkie wypychanie ku gorze. Prowadzi to do
niezwykle silnego rozwoju chmur kiebiastych (Cb), tworzacych czesto wat chmur burzo-
wych (gtdwnie latem). Przed nim wystepuja czasem chmury Sc, Ac i Ac lenticularis. Przej-
sciu tego frontu przyspieszonego towarzysza silne ulewy, burze i szkwaty. Szerokos¢ strefy
opaddéw jest mata — od 60 do 80 km. Poniewaz front taki przemieszcza sie szybko, a strefa
opaddw jest niewielka, deszcz trwa krétko, od 30 do 60 minut.
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Rys. 10.7. Front chtodny | rodzaju — przekr6j pionowy i mapa synoptyczna (Schmidt, 1972)
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Tablica 10.3

Zmiany elementéw meteorologicznych podczas przechodzenia frontu cieptego
(zmodyfikowane, Wo$, 1996)

Element W czasie .
Przed frontem . Po przejsciu frontu
pogody przechodzenia frontu
Cisnienie réwnomiernie dotychczasowy spadek | zmienia sie bardzo mato lub
powietrza obniza sie ci$nienia ustaje bardzo powoli obniza sie
wzmaga sie sita wiatru i | skreca zgodnie z ru- kierunek i sita wiatru nie
czasem skreca on w chem wskazowek ulegajg znaczacej zmianie
Wiatr kierunku przeciwnym do | zegara, czasami wzma-
ruchu wskazéwek ga sie
zegara
Temperatura nie zmienia sig , spada | powoli wzrasta zmienia sie wyraznie
. w strefie wystepowania
powietrza

deszczu

Zachmurzenie
nieba

stopniowo wzrasta,
pojawiajg sie chmury
Ci, Cs, As, Ns, St, Fr

niskie Nisi St, Fr

chmury Stlub Sc

Widzialno$¢ dobra ograniczona, czesto zta przez utrzymujace
pozioma poza strefg opadéw czeste mgly sie mgty
Pogoda opad ciggty (deszcz lub | opad ustaje silne zachmurzenie, wystepu-

Snieg)

je mzawka lub staby deszcz

Tablica 10.4

Zmiany elementdw meteorologicznych podczas przemieszczania sie frontu chtodnego
(zmodyfikowane, Wo$, 1996)

Element W czasie przecho- o
Przed frontem ) Po przejsciu frontu
pogody dzenia frontu
Cisnienie obniza sie wyraznie wzrasta nadal wzrasta przy zmniejszo-
powietrza nym tempie wzrostu
wzrasta sita wiatru, porywisty, okresowo niekiedy nasila sie i nieznacznie
Wiatr czesto staje sie pory- szkwalisty, nagle skre- zmienia kierunek, przeciwny do
wisty ca zgodnie z ruchem ruchu wskazéwek zegara
wskazowek zegara
niezmienna, obniza szybko obniza sie zmienia sie nieznacznie lub
Temperatura sie w strefie opadu systematycznie powoli spada
powietrza ¢ P Y Y P pada,

przedfrontowego

zmienna w strefie opadow

Zachmurzenie
nieba

chmury Aclub As,
potem silnie rozbudo-
wane Cb

chmury Cbz bardzo
niskg podstawa oraz
chmury ,ztej pogody”

szybko podnosi sie podstawa
chmur, za ktérymi pojawiaja sie
Asi Ac, pbzniej znowu mogg
pojawi¢ sie Culub Cb

Zazwyczaj ograniczona

ograniczona, potem

zazwyczaj poza strefg opadow

Widzialnosé - -
] nastepuje szybkie dobra
pozioma DR
polepszenie widzialnosci
czasami moga wyste- | czesto silny deszcz, silne przelotne opady, czeste
Pogoda powa¢ deszcze lub opady gradu, burze przejasnienia, typ pogody

burze

zmiennej
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Po przejsciu frontu nastepuje rozpogodzenie na przemian ze wzrostem zachmurzenia,
gtéwnie przez chmury Cu i Cb, ktérym towarzysza opady przelotne. Z frontem tym zawsze
Zwigzane jest tez wyrazne ochtodzenie.

W okresie lata, za frontem chtodnym naptywaja $wieze masy powietrza polarno-
morskiego, wyrdzniajace sie matym zapyleniem. Widzialno$¢ pozioma jest wiec bardzo
dobra, a niebo ma barwe ciemnobiekitna.

Zmiany elementéw meteorologicznych podczas przemieszczania sie frontdw — ciepte-
go i chtodnego przedstawiono w tabl. 10.3 i 10.4.

10.5.3. Fronty zokludowane (okluzja)

Powstawanie okluzji przedstawiono schematycznie na rysunku 10.9. Przemieszczajaca
sie przyktadowo z zachodu na wschéd ciepta masa powietrza jest ograniczona zaréwno od
wschodu, jak i zachodu przez masy chtodne. Na jej granicach powstana wigc fronty — na
wschodzie front ciepty, na zachodzie front chtodny. Poniewaz front chtodny porusza sie
szybciej niz ciepty, wiec po pewnym czasie dojdzie do potaczenia sie obu frontéw i po-
wstania frontu zokludowanego.

W strefie frontu okluzji mamy zatem do czynienia ze stykiem trzech mas powietrza:
dwie masy powietrza zalegajace przy powierzchni ziemi sa masami chtodnymi, a masa
wypchnieta do géry, oderwana od podioza, jest masa ciepta. Masy chtodne zalegajace przed
i za frontem roznia si¢ miedzy soba temperatura i czesto innymi cechami.

a)
powietrze powietrze Dowietrze
chtodne ciepte
chiodne
’ = —
VI ooy rrrryyryyyrrryd
b) c)
powietrze powietrze
ciepte ciepte

powietrze powietrze powietrze
chtodne chtodne chtodne chtodne
(cieplejsze) (chtodniejsze) (chtodniejsze) (cieplejsze)

Rys. 10.9. Schemat powstawania zjawiska okluzji (a),
o charakterze frontu cieptego (b), o charakterze frontu chtodnego (c)
(Wos, 1996)

Jezeli chtodna masa powietrza, postepujaca za frontem chtodnym, jest cieplejsza od
chtodnej masy powietrza sprzed frontu cieptego, mamy do czynienia z okluzja ciepta (rys.
10.10), w przypadku odwrotnym wystepuje okluzja chtodna (rys. 10.11).



186

powietrze ciepte

powietrze
mniej
chiodne

powietrze
bardziej
chtodne

L1l
STTTTT77777777777 7777777777 7777777777 7777777777777

Rys. 10.10. Przekroj pionowy przez okluzje o charakterze frontu cieptego
(Wos, 1996)

powietrze ciepte

- —»

powietrze .
bardziej powietrze
chtodne Cb mnie)

chiodne

Rys. 10.11. Przekroj pionowy przez okluzje o charakterze frontu chtodnego
(Wos, 1996)

W obu typach okluzji, ze wzgledu na réznorodnosé ich budowy i ruchu, szczegétowe
okreslenie warunkéw pogodowych jest trudne. Obserwuje sie zawsze bardzo wyrazna
zmiang kierunkdw wiatrow z potudniowych na czole okluzji na zachodnie albo pétnocne na
tyle okluzji. Fronty te tacza w sobie cechy frontow chtodnego i cieptego. W przypadku
okluzji cieptej szerokos¢ i gwattownosé¢ obszaru niepogody jest wigksza niz w przypadku
okluzji chtodnej.

Zasadnicza roznica miedzy obu okluzjami jest potozenie frontu dolnego i jego stosu-
nek do frontu gornego. W przypadku okluzji cieptej front gorny wyprzedza front dolny
0 200+300 km, a w przypadku okluzji chtodnej front goérny postepuje 40+60 km za frontem
dolnym.
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10.5.4. Front stacjonarny

Front stacjonarny rozciaga sie rownolegle do izobar. Nie ma zdecydowanego ruchu
ani cieptej, ani chlodnej masy, ktére przemieszczaja sie rownolegle do izobar. Warunki
sprzyjajace stacjonarnosci wystepuja rzadko. Czesciej obserwujemy front quasi stacjonar-
ny, ktdry porusza sie bardzo powoli. W przypadku frontu stacjonarnego trudno jest wyr6z-
ni¢ typowy uktad zachmurzenia. W pewnych warunkach na froncie stacjonarnym moga
tworzy¢ sie fale. Wowczas poszczegdlne odcinki frontu beda przybieraly charakter frontu
cieptego lub chtodnego (patrz rozdziat 11).

10.5.5. Fronty a ci$nienie

Powierzchniom frontowym towarzyszy charakterystyczne zatamanie powierzchni
izobarycznych. Przecinajac powierzchnie frontalna izobary zatamuja sie — na mapach syn-
optycznych tworzy sie litera V. Wynika to ze zmiennosci stopnia barycznego w cieptym
i chtodnym powietrzu. Zatamaniu sie powierzchni izobarycznych i izobar towarzyszy sko-
kowa zmiana gradientu cisnienia, zaréwno zmiana zwrotu, jak i jego wartosci. Z nieciagto-
$cig gradientu cisnienia zwiazana jest takze zmiana wiatru, zaréwno co do kierunku jak
i predkosci.

Kierunek wiatru zmienia sie zgodnie z reguta, wedtug ktérej na pétkuli péinocnej
wiatr po przejsciu frontu skreca w prawo (zgodnie z ruchem wskazéwek zegara), a na potu-
dniowej — w lewo. Predkosci wiatru, po obu stronach frontu zaleza od wartosci gradientow
cisnienia. Zwykle predkos¢ wiatru maleje po przejsciu frontu cieptego i wzrasta po przej-
sciu frontu chtodnego. Predkos¢ przemieszczania sie samego frontu zalezy przede wszyst-
kim od predkosci przemieszczania si¢ chtodnej masy powietrza. Predko$é powierzchni
frontowej i frontu jest w przyblizeniu réwna sktadowej predkosci w powietrzu chtodnym,
prostopadiej do linii frontu.

10.6. Szkwaly

Niekiedy powstaja uktady cyrkulacyjne przypominajace fronty chtodne, lecz znacznie
od nich mniejsze. Sa to tzw. linie szkwatéw — linie niestatosci. Moga sie pokrywac z linia
frontu chtodnego, wyprzedza¢ ja lub postepowac za nia. Czesto zachowuja kierunek réwno-
legty do linii frontu. Okres istnienia pojedynczej linii szkwatow jest zwykle bardzo krétki,
okoto kilku godzin.

Linie szkwatow pojawiaja sie gtéwnie w okresie maksymalnego rozwoju pionowych
ruchéw konwekcyjnych (moéwi sie, ze sa to strefy uporzadkowanej konwekcji). Wzdtuz
linii szkwatow powstaja silne wiatry (szkwaty), burze, opady ulewne zwiazane z chmurami
Cu i Cb (Cumulus i Cumulonimbus). tancuch tych chmur ciagnie sie na odlegtosé¢ Kilku-
dziesieciu kilometrow.

Ze wzgledu na mate rozmiary, szkwaly nie zawsze sa rozpoznawalne na mapach po-
gody. Wykrywanie ich umozliwiaja satelity meteorologiczne i stacje radiolokacyjne.

Najwazniejszym zjawiskiem przy przechodzeniu linii szkwatdw jest gwattowny
wzrost predkosci wiatru, tzw. szkwat. Predkos¢ wiatru wzrasta raptownie — w ciagu Kilku
sekund osiagajac wartos¢ do 30+40 m/s, a nawet wigcej. Jednoczesnie nastepuje tez zmiana
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kierunku wiatru (o0 90°, a nawet 0 180°). Pojedynczy szkwat trwa zwykle kilka do kilkuna-
stu minut. Rzadko linie szkwatéw wystepuja jedne po drugich na tym samym obszarze.
Szkwaly najczesciej wiaza sie z silnie wypietrzonymi chmurami Ch, ktérym towarzysza
burze, deszcze, grad. Schematycznie cyrkulacje powietrza w chmurze przedstawiono na
rys. 10.12.

szkwaly (linie szkwatow)

zimno
ciepto

~—V
LI T
LR T S T

AN LN LN KN AN LN KN AN

Rys. 10.12. Schemat cyrkulacji powietrza w chmurze w trakcie powstawania szkwatu
(Holec, Tymanski, 1973)

W tylnej czgsci chmury wystepuja silne prady zstgpujace, zwiazane z ochtodzeniem
powietrza podczas opadu (szczegOlnie gradu). Prad zimnego, spadajacego powietrza dziata
podobnie jak powietrze zimne (klin) na froncie chtodnym Il rodzaju, wypychajac ciepte
powietrze z przedniej czesci chmury do gory. Powstaje bardzo silny prad wstepujacy przy
chwiejnej rdwnowadze atmosfery. Na styku tych dwoch pradéw tworzy sie wir o osi po-
ziomej (charakterystyczny kotnierz burzowy — czarne postrzgpione chmury) arcus — wat.
Jego wysokos¢ wynosi okoto 500+600 m, wyprzedza chmure i szkwat oraz strefe najinten-
sywniejszych opadéw o okoto 1+2 km. Nadejscie szkwatu zbiega sie z przechodzeniem
kotnierza burzowego. Przed nadejsciem szkwatu obserwuje sie gwattowny spadek cisnie-
nia, natomiast w okresie wystgpowania szkwatu — cisnienie powietrza gwattownie rosnie,
a pozniej, po przejsciu szkwatu i opadu, znéw spada. Na barogramie jest widoczny zabek
(dziobek) burzowy.

Najgrozniejsze sa szkwaty zwiazane z frontami chtodnymi lub okluzjami chtodnymi,
wtedy gdy powietrze ciepte jest bardzo wilgotne i panuje réwnowaga chwiejna. Linia
szkwatébw moze obejmowaé obszar rzedu 40+100 km przed frontem. Gdy ciepta masa
powietrza jest sucha, linia szkwatow moze wystapi¢ poza linia frontu. Zdarza sie réwniez,
ze linie szkwatdw wystepuja niezaleznie od wystepowania frontow.

Wyréznia sig takze inne szkwaly — niezalezne od frontow. Sa to szkwaty wewnatrzma-
sowe, zwiazane z przechodzeniem chmur Ch. Powstaja na skutek konwekcji w chwiejnej
masie powietrza i zwykle wystepuja z burza. Nie sa tak grozne, jak frontowe.

Niekiedy szkwaty moga wystapi¢ bez opadéw. Nastepuje to wtedy, gdy ze wzgledu na
duza suchos¢ przyziemnej warstwy atmosfery opad wyparowuje przed osiagnieciem ziemi.
Rzadziej spotyka si¢ tzw. biate szkwaty przy bezchmurnym niebie.

Ze wzgledu na zwiazek z chwiejnoscia atmosfery i chmurami konwekcyjnymi, zwykle
szkwaty nad ladami wystepuja w porze cieptej, a nad cieptymi morzami w porze chtodne;j.
Wiele wiatrow lokalnych ma charakter szkwatu.



Rozdziat 11

Uktady cisnienia i cyrkulacja
w pozazwrotnikowych szerokosciach
geograficznych

Gléwna cecha cyrkulacji w strefach umiarkowanych i wysokich szerokosci geogra-
ficznych jest dziatalnos¢ cyklonalna, objawiajaca sie nieustannym powstawaniem, rozwo-
jem oraz ruchem nizéw i wyzow. Proces ten jest bardzo waznym skiadnikiem ogdlnej cyr-
kulacji atmosfery. Powstawanie nizéw i wyzow ma scisty zwiazek z falowaniem gérnych
planetarnych stref frontowych. Powstajace nize i wyze powoduja bardzo silne zaktdcenia w
globalnym ruchu powietrza — stad obserwuje sie duza zmienno$¢ rzeczywistych wiatréw.
W uktadach wyzowych lub nizowych wystepuje charakterystyczny ukfad izobar oraz od-
powiadajace im ukfady krazenia powietrza. Bardzo czesto dominujacy réwnoleznikowy
ruch powietrza ustepuje miejsca ruchom potudnikowym.

Intensywna dziatalnos¢ cyklonalna taczy sie takze z duza zmiennoscia pogody. Ob-
serwuje sig¢ tu czeste, silne sztormy zwiazane sa z duzymi gradientami cisnienia (rozdziat
11 opracowano na podstawie literatury, gtéwnie Holec, Tymanski, 1973).

11.1. Powstawanie i rozwoj nizéw

Zmiany cisnienia prowadzace do formowania sie nizéw moga mie¢ charakter termicz-
ny lub dynamiczny — nietermiczny.

Teorie nizéw badali i opracowali m.in. badacze norwescy V. i J. Bjerknes oraz
G. Solberg w pierwszej potowie XX w. Stwierdzili oni, ze rozktad wielu elementéw mete-
orologicznych na obszarze nizow wykazuje nieciagtosci. W obszarze nizéw wystepuja dwie
ré6zne masy powietrza, oddzielone od siebie frontami. Powietrze ciepte, np. powietrze
zwrotnikowe PZm, tworzy tzw. wycinek cieply, ograniczony z jednej strony przez front
cieply, a z drugiej przez front chtodny. Obszar najnizszego cisnienia znajduje sie u wierz-
chotka wycinka cieptego (rys. 11.1).

Unoszenie sie powietrza jest zwiazane z jego ruchem wzdtuz powierzchni frontowych.
Prowadzi to w efekcie do powstawania systemoéw chmur i rozwoju pogody charaktery-
stycznej dla frontéw cieptego i chtodnego. Zrodiem energii umozliwiajacej pojawianie sie
ruchdéw powietrza nie jest nagrzewanie si¢ powietrza, lecz niejednorodnosé¢ termiczna zbli-
zajacych sie ku sobie mas powietrza.

Powietrze ciepte unosi si¢ wzdtuz powierzchni frontowych ponad powietrze chtodne.
Prowadzi to do obnizenia sie srodka ciezkosci catego uktadu i uwolnienia energii poten-
cjalnej, ktéra nastepnie przechodzi w energie kinetyczna ruchu nizu (istotna tez jest energia
wyzwalajaca sie podczas przemian fazowych wody).
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Rys. 11.1. Model nizu wg J. Bjerknesa i G. Solberga
(Czajewski, 1988)

W naszych szerokosciach nize powstaja wtedy, gdy na powierzchni stacjonarnego
frontu, oddzielajacego ciepte i chlodne masy powietrza, pojawiaja sie ruchy falowe. W roz-
WOju nizu mozna wyr6zni¢ pewne charakterystyczne stadia — rys. 11.2.

Stadia rozwoju nizu

1. Stadium poczatkowe — rys. 11.2a. Ciepte i chtodne masy powietrza oddzielone sa
frontem stacjonarnym. Po obu jego stronach wystepuja nieciagtosci zaréwno ruchu po-
wietrza, jak i elementéw meteorologicznych, takich jak temperatura, wilgotnos¢ itp.
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Rys. 11.2. Fazy rozwoju uktadu cyklonalnego w umiarkowanych szerokosciach geograficznych
(przy powierzchni Ziemi): 1 — front chtodny, 2 — front ciepty, 3 — front zokludowany,
4 — front gtéwny (stacjonarny), 5 — prady powietrza w masie powietrza chtodnego,
6 — prady powietrza cieptego, 7 — izobary [mbar], 8 — strefa duzego zachmurzenia
(Wos, 1996)

. Stadium fali — rys.11.2b. Na froncie stacjonarnym pojawia si¢ fala na skutek odchylen
kierunkdw ruchu powietrza powierzchnia frontowa dzieli si¢ — powstaja fronty ciepty
i chtodny. W poblizu wierzchotka fali tworzy sie obszar obnizonego cisnienia. Jesli fala

jest niestabilna, to jej amplituda zwieksza sie, a cyrkulacja przyjmuje charakter za-
mknietego nizu. Niz pogtebia sie.
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3. Miody niz — rys. 11.2c, d. Ciepte powietrze przenosi sie na obszar zajety dotychczas
przez powietrze chtodne, wzdtuz frontu cieptego. Powietrze chtodne nastepuje za fron-
tem chtodnym, wypierajac powietrze ciepte. Wycinek ciepty jest bardzo dobrze uksztat-
towany.

4. Stadium okludowania sie nizu — rys. 11.2e. Poniewaz front chtodny porusza si¢ szybciej
niz ciepty, wigc wycinek ciepty ulega statemu zwezaniu. W miare zwezania si¢ wycinka
cieptego niz pogtebia sie i cisnienie w jego centrum moze obnizy¢ sie o kilkanascie mi-
libarow wzgledem obszar6w zewnetrznych. Z biegiem czasu nastepuje proces faczenia
si¢ frontéw — tworzy si¢ front zokludowany — stadium okluzji. Wierzchotek wycinka
nazywa sie punktem okluzji. Jest to moment najwiekszego rozwoju nizu, a jednoczesnie
punkt zwrotny jego rozwoju, gdyz od tego momentu niz zaczyna sie ,,starze¢”.

Podczas przechodzenia okludujacego si¢ nizu strefy ztej pogody zwiazane z frontem
cieptym i chtodnym znajduja sie w bliskiej od siebie odlegtosci, a czesto tacza sie w
jedna rozlegta, bardzo szeroka strefe. Przemieszczanie frontu trwa do 3 dni, deszcz pada
bez przerwy, wszystko jest wilgotne, panuje tzw. ,,psia pogoda”, zgnity niz. Takie nize
przemieszczaja Si¢ bardzo powoli i czesto przed swoja ,.Smiercig” zatrzymuja Sie
w miejscu na kilka dni.

5. Stadium wypetniania si¢ nizu — zanikanie nizu, ,,smier¢”, ,,umieranie”, zwiazane jest
z zanikaniem réznic temperatury pomiedzy masami powietrza. Ciepte powietrze zostaje
na obszarze nizu catkowicie wypchniete ku gorze, a kontaktujace sie ze soba masy po-
wietrza chtodnego z obu stron frontu zokludowanego r6znia sie nieznacznie.

W podobny sposéb nize rozwijaja sie na frontach chtodnych lub cieptych oraz w po-
blizu punktow okluzji nizéw juz istniejacych. Powstawanie nizdw jest zwiazane z procesa-
mi zachodzacymi w wyzszych warstwach atmosfery. Fronty w poblizu powierzchni Ziemi
tworza sie bowiem pod gérnymi strefami najwickszych poziomych gradientéw temperatury
i cisnienia, czyli pod gornymi strefami frontowymi lub odgatezieniami jet-streamu. Wyste-
powanie fal na frontach przy powierzchni Ziemi jest zwiazane takze z falowymi deforma-
cjami gornych stref frontowych. Rozbieznos¢ izohips prowadzi do spadku cisnienia przy
powierzchni Ziemi, natomiast ich zbiezno$¢ do wzrostu cisnienia.

Bardzo czesto w stadium okluzji, na odcinku frontu chtodnego, pojawia sie fala rozwi-
jajaca sie w nowy niz. Taki niz powstajacy na obszarze nizu gtdwnego jest nazywany ni-
zem drugorzednym, ktéry moze sta¢ sie nizem gtownym. Nowy niz moze sie rowniez roz-
wina¢ w poblizu punktu okluzji starego nizu, gdyz w tym obszarze spadek cisnienia utrzy-
muje sie najdtuzej.

Czasami niz odradza si¢ — nastepuje jego regeneracja. Dzieje si¢ tak wtedy, gdy do
obszaru cyrkulacji w nizu dostanie sie $wieza masa chtodnego powietrza i odnowi sie kon-
trast temperatur.

Jednoczesnie z pogtebianiem lub wypetnianiem sie nizu obserwuje sie rozwdj lub
ostabianie sasiednich wyzdow.

11.2. Przemieszczanie si¢ nizéw i wyzéw
Predkos¢ i kierunek ruchu nizéw zaleza od kierunku i predkosci ruchu pradéw powie-

trza w wyzszych warstwach atmosfery — zwykle na poziomie 700 lub 500 mbar (3000
i 5500 m). Przemieszczaja si¢ zwykle z predkoscia rowna 60+80% predkosci tego pradu
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powietrza. Gérny prad powietrza okreslajacy ruch nizéw nazywa si¢ strumieniem steruja-
cym lub wiodacym. Do badan rozwoju i ruchu nizéw i wyzow oraz potozenia frontow
atmosferycznych obecnie wykorzystuje sie wyniki obserwacji satelitarnych.

Nize poruszaja sie po torach w przyblizeniu réwnolegtych do izobar w wycinku cie-
ptym. Na potkuli pétnocnej obszar niskich temperatur pozostaje po lewej stronie ich ruchu,
a wyzszych po prawej. Na potkuli potudniowej jest odwrotnie. Wynika stad, ze na potkuli
poétnocnej nize powstajace nad oceanami przemieszczaja sie gtdwnie w kierunku NE, a na
potkuli potudniowej — w kierunku SE. Predkosci nizéw zaleza od poziomych gradientéw
temperatury powietrza w gornej strefie frontowej i dolnej warstwie troposfery. Im wiekszy
gradient, tym wieksza predkos¢ ruchu uktadéw nizowych. Najwieksza predkos¢ osiagaja
zima, najmniejsza latem. Predko$¢ wzrasta réwniez, gdy nize przemieszczaja sie znad
chtodnego podtoza nad ciepte.

Predkos¢ ruchu nizéw zalezy réwniez od ich stadium rozwojowego. Szybciej porusza-
ja sie nize w stadium fali i mtode, wolniej zokludowane i wypetniajace sie. W pierwszych
fazach, predkos¢ ruchu nizéw wynosi od ok. 20 do 30 km/h. W stadium wypetniania sie,
nize czesto staja Sie stacjonarne. W procesie regeneracji nizéw nastepuje wzrost ich pred-
kosci.

Duzy wptyw na ruch nizdw wywieraja inne nize oraz wyze wystepujace nad obszara-
mi ich ruchu. Tory przemieszczania si¢ nizéw sa rézne (rys. 11.3). Na ogét uktady nizowe
wedruja z zachodu na wschdd (na pétkuli pétnocnej), z przewaga sktadowej skierowanej
w kierunku wyzszych szerokosci geograficznych. Najglebsze nize powstaja w strefach
subpolarnych, w p6tnocnej czesci Oceanu Atlantyckiego i Pacyfiku oraz w poblizu Antark-

tydy.
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Rys. 11.3. Gtdwne szlaki przemieszczania si¢ nizow barycznych nad Europa
w poszczegblnych porach roku
(Rumney, 1968)
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Osrodki nizowe powstaja zwykle seriami. Na jednym froncie tworzy sie przewaznie
4-+5 osrodkow, ktore tworza serig¢ — rodzine nizow (rys. 11.4).

a)
b)
PZ
Rys. 11.4. Seria (rodzina nizow) wg Kaczorowskiej, 1986: a) schemat, — — — — powierzchnia frontal-

na, A, B, C, D — stadia rozwoju nizow od najstarszego do najmtodszego;
b) wycinek mapy synoptycznej z rodzina nizow z frontami
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Niz otwierajacy rodzine, potozony najbardziej na pétnocny wschéd, znajduje sie zwy-
kle w koncowym stadium cyklu rozwojowego, natomiast ostatni niz w rodzinie, potozony
najbardziej na potudniowy zachdd, znajduje sie dopiero w stadium fali. Kazdy kolejny niz
w danej rodzinie jest przesuniety wzgledem poprzedniego w Kierunku nizszych szerokosci
geograficznych.

Rodzine nizow zamyka od tytu chtodny wyz. Po jego wschodniej stronie chtodne
powietrze polarne lub arktyczne sptywa daleko nawet ku szerokosciom podzwrotnikowym.
Taki naptyw chtodnego powietrza jest nazywany wtargnigciem polarnym. W naszych sze-
rokosciach geograficznych przewaza cyrkulacja zachodnia — nize wedruja z zachodu na
wschod. Sa nieco przesuniete, najstarszy najbardziej na potnoc, ostatni najmtodszy na po-
tudnie. Dzieki temu ciepte powietrze z potudnia moze sie wdziera¢ daleko na potnoc,
a zimne na potudnie.

Czas formowania si¢ nizu, od drobnej fali na froncie stacjonarnym do momentu po-
wstania nizu, wynosi 12+24 godz., dalszy rozwdj, az do zokludowania wynosi 2+4 dni,
a czasami diuzej. Niz baryczny osiaga maksymalne nasilenie w 12+24 godzin po rozpoczg-
ciu procesu okludowania u szczytu fali. W stadiach p6zniejszych niz traci na sile.

Poniewaz nize otwierajace rodzine poruszaja sie wolniej od nizéw znajdujacych sie
w tylnej czescei, te ostatnie moga doganiac¢ pierwsze a nawet je wyprzedzaé¢. Jezeli kolejne
nize potacza sie, moze uformowac si¢ rozlegty, gteboki i prawie stacjonarny uktad niskiego
cisnienia, nazywany nizem centralnym. Takimi nizami centralnymi sa utrzymujace sie caty
rok Nize: Islandzki i Aleucki. Spetniaja one role centréw dziatania atmosfery, wywierajac
wplyw na globalna cyrkulacje atmosfery.

Wyze (antycyklony), podobnie jak nize moga by¢ pochodzenia termicznego. Takie
wyze termiczne powstaja nad chtodnymi obszarami i maja niewielkie rozmiary. Jedynie
zima, nad wychtodzonymi kontynentami moga utworzy¢ sie potezne wyze o znacznych
rozmiarach i wysokim cisnieniu, np. Wyz Azjatycki, Wyz Kanadyjski.

Wieksze znaczenie w pozazwrotnikowych szerokosciach geograficznych maja wyze,
ktorych powstawanie taczy si¢ z dziatalnoscia cyklonalna. Nazywa si¢ je wyzami we-
drownymi. Zwiazane sa rowniez z procesami deformacji gornych stref frontowych, ktére
wywotuja powstawanie nizow.

Wyze formuja sie zwykle na zachodd od osi gdrnej zatoki niskiego cisnienia, w obsza-
rze zbieznosci gornych pradéw i naptywu chtodnego powietrza. Wyréznia sie wyze roz-
dzielajace poszczegdlne nize rodziny nizéw, oraz wyze zamykajace, formujace sie na ty-
tach wedrujacej rodziny nizow.

Obydwa te uktady baryczne przemieszczaja si¢ wraz z cyklonami tworzacymi dana rodzing
z predkoscia zblizona do predkosci nizow, stad nazwa wyze wedrujace.

Wyze zamykajace charakteryzuja si¢ mata ruchliwoscia i czesto staja si¢ wyzami sta-
cjonarnymi. Przy ich przemieszczaniu si¢ przewazajaca sktadowa skierowana jest w Kie-
runku niskich szerokosci geograficznych. Przesuwajac sie w kierunku zwrotnikéw, sa
czynnikiem podtrzymujacym istnienie wyzO6w podzwrotnikowych.

W przeciwienstwie do nizéw, w wyzach nie powstaja fronty atmosferyczne i wystepu-
ja w nich ruchy zstepujace powietrza. W zwiazku z tym, w uktadach wyzowych nie po-
wstaja chmury zwiazane z rozwojem i przemieszczaniem sie frontéw, jak rowniez towarzy-
szace im opady.
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11.3. Cechy pogody na obszarach nizéw i wyzéw pozazwrotnikowych

Gtéwna cecha cyrkulacji atmosfery w pozazwrotnikowych szerokosciach geograficz-
nych jest intensywny rozwoj i przemieszczanie sie nizéw. Duze predkosci ruchu i znaczne
rozmiary ukfadéw nizowych sprawiaja, ze okreslone niekorzystne warunki pogodowe wy-
stepuja jednoczesnie nad rozlegtymi obszarami.

W centrum nizu intensywne prady wstepujace powoduja adiabatyczne ochtodzenie
unoszacego Sie powietrza, prowadzace do kondensacji pary wodnej, co wywotuje tworzenie
sie chmur i opadéw. Szczeg6towo, sposob ksztattowania sie pogody w poszczeg6lnych
fragmentach nizu zobrazowany jest na modelu nizu przedstawionym na rys. 11.1. Widocz-
ny na rzucie poziomym wycinek ciepty zamkniety jest od wschodu frontem cieptym, a od
zachodu — frontem chtodnym.

Na froncie cieptym nastepuje powolne wslizgiwanie si¢ powietrza cieptego po klinie,
nachylonego pod niewielkim katem powietrza zimnego. Nastepuje ochtadzanie adiabatycz-
ne i dochodzi do kondensacji zawartej w powietrzu cieptym pary wodnej. Tworzy sie bar-
dzo rozlegty system chmur, typowy dla frontu cieptego i dla przedniej czesci nizu. W ko-
lejnosci nadejscia — zwiastunami pojawienia sie pogody nizowej (i frontu) sa chmury Ci, za
nimi Cs, As i Ns, ktdre wystepuja w miejscu przeciecia sie¢ powierzchni frontalnej z po-
wierzchnia ziemi. Taki uktad chmur daje opady ciagte i dtugotrwate, ktérymi objeta jest
strefa rozciagtosci od kilkudziesieciu do paruset kilometréw, przed nadejsciem frontu cie-
ptego. W trakcie przejscia frontu nastepuje zmiana kierunku wiatru potudniowego i potu-
dniowo-wschodniego na potudniowo-zachodni, cisnienie spada, a temperatura rosnie. Opa-
dy zanikaja i pogoda sie poprawia. Wkrétce jednak pojawiaja sie soczewkowate chmury
srednie-kiebiaste (Ac lent), ktore sa zwiastunami nadejscia frontu chtodnego.

Na froncie chtodnym nap6r chtodnego powietrza od spodu na mase powietrza cieptego
powoduje powstanie gwattownych pradéw wstepujacych. W unoszacym si¢ powietrzu
nastepuje intensywna kondensacja pary wodnej, prowadzaca do utworzenia sie poteznych
chmur kiebiastych i kicbiasto-deszczowych Ch. Wystepuja z nich opady przelotne, czesto
bardzo obfite o charakterze burzowym.

Przy przejsciu frontu chtodnego zmieniaja si¢ Kierunki wiatrow z potudniowo-
zachodnich na pétnocno-zachodnie, cisnienie wzrasta, temperatura spada, zawartos¢ pary
wodnej maleje, zachmurzenie staje sic¢ zmienne. Strefa opadéw jest znacznie wezsza niz
w przypadku frontu cieptego i sktada sie ze stref zwiazanych z pojedynczymi ,,kominami
konwekcyjnymi”, w ktorych powstaja chmury Ch.

Ruch powietrza w wycinku cieptym jest zgodny z kierunkiem przemieszczania sie
nizu, co pozwala oceni¢ dalsze ksztattowanie sie pogody.

W przypadku nadejscia nad dany obszar nizu ,,starzejacego sie” w stadium okluzji,
powietrze ciepte wyparte jest juz do gdry, a przy powierzchni spotykaja si¢ masy powietrza
chtodnego. Masy te nieznacznie roznia sie temperatura i zawartoscia pary wodnej. W za-
leznosci od wzajemnego stosunku tych wskaznikéw powstaje okluzja o charakterze frontu
cieptego lub chtodnego. W kazdym przypadku, przy przejsciu frontu zokludowanego,
zmiany temperatury sa niewielkie, a obie strefy opadowe facza sie, tworzac jedna znacznie
wezsza, | bezposrednio po opadach ciagtych wystepuja opady przelotne. Obszary nizowe sa
zatem bardzo czesto ,,obszarami deszczowymi” i w skrajnych przypadkach na powierzch-
nie ziemi docieraja ogromne objetosci wody.
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W wyzu pogoda ksztattuje sic odmiennie. Na potkuli pétnocnej prady powietrza przy-
bieraja ksztatt spiral o kierunkach zgodnych z biegiem wskazéwek zegara, rozbiegajacych
si¢ ze srodka wyzu. Odptyw powietrza dotem od srodka wyzu jest uzupetniony przez prady
zstepujace, ktoére w procesie osiadania doprowadzaja do powierzchni ziemi chtodne powie-
trze z warstw wyzszych. Podczas osiadania, powietrze to ogrzewa si¢ adiabatycznie, od-
chodzac od stanu nasycenia para wodna, co prowadzi do zaniku zachmurzenia. W wyniku
tych proceséw wyze cechuje na og6t mate zachmurzenie i brak opadéw.

Prady zstepujace sa charakterystyczne dla réwnowagi statej atmosfery, dlatego tez
w ukitadach wyzowych czesto wystepuja inwersje temperatury.

Charakterystyczne dla pogody wyzowej sa rdwniez duze dobowe amplitudy temperatu-
ry. W ciagu dnia, dzieki duzej operacji stonecznej powierzchnia Ziemi i dolne warstwy po-
wietrza znacznie sie¢ nagrzewaja, natomiast noca, dzieki bezchmurnemu niebu dochodzi do
duzej utraty ciepta przez wypromieniowanie (znaczne promieniowanie efektywne). Latem,
gdy zysk ciepta z insolacji przewaza nad strata przez wypromieniowanie, panuje pogoda
goraca, stoneczna i sucha. Zima natomiast, gdy dominuje utrata ciepta na skutek wypromie-
niowania, ustala sie pogoda mrozna, ale czesto stoneczna, bez opadéw. Czesto jednak, réw-
niez na obszarze wyzowym wystepuje znaczne zachmurzenie. Dzieje sie tak wtedy, gdy na
skutek ochtadzajacego wptywu podtoza dochodzi do powstania mgiet i niskich chmur typu &
i Sc, a nawet chmur srednich Ac na gdrnej granicy warstwy inwersyjnej.

W poréwnaniu z nizami, osrodki wyzowe sa bardziej rozlegte, obejmuja czesto
1500+-2000 km. Wiatry w wyzu sa znacznie mniej intensywne niz w nizu. W srodku wyzu
wiatry sa stabe i zmienne, jedynie na jego krancach moga osiaga¢ wyzsze predkosci, w za-
leznosci od poziomego gradientu cisnienia w sasiednich uktadach barycznych.

11.4. Cyrkulacja w pozazwrotnikowych szerokosciach geograficznych

Omowione uktady nizowe i wyzowe w obszarze umiarkowanych i wysokich szeroko-
sci geograficznych wywotuja cyrkulacje atmosfery, zwiazana z aktualnym rozktadem ci-
$nienia. Cyrkulacja ta przyczynia si¢ do wymiany powietrza migdzy niskimi i wysokimi
szerokosciami geograficznymi.

Wyr6znia si¢ dwa charakterystyczne typy cyrkulacji:

1) rownoleznikowej (strefowej),
2) potudnikowej.

W uktadzie cyrkulacji réwnoleznikowej, w nizszych szerokosciach geograficznych,
istnieja obszary podwyzszonego cisnienia, natomiast w wyzszych szerokosciach cisnienie
jest obnizone. Ten typ cyrkulacji w Europie zwiazany jest ze sptywem zachodnim i powo-
duje adwekcje wilgotnego powietrza znad Atlantyku nad Europeg. Zima daje to pogode
ciepta, wilgotna, mglista; latem — chtodna z opadami cyklonalnymi w p6tnocnej Europie.

Uklad cyrkulacji potudnikowej rozwija si¢, gdy w pozazwrotnikowych szerokosciach
geograficznych uformuja sie silne quasi-stacjonarne wyze, tzw. wyze blokujace. Powstaja
one gtéwnie nad potnocnym Atlantykiem i Pacyfikiem, w szerokosciach pomigdzy 40°
a 80° N. Nad Atlantykiem gtdwnym obszarem tworzenia si¢ wyzdw blokujacych sa okolice
Skandynawii i Wysp Brytyjskich, nad Pacyfikiem — Alaska i wody przylegte. Najczesciej
pojawiaja sig one zima, a sredni czas ich trwania wynosi 7 dni.
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Istnieniu wyzéw blokujacych towarzyszy powstawanie réwniez quasi-stacjonarnych
nizéw centralnych. Wywotuje to silne zaktécenia w réwnoleznikowym ruchu powietrza
z zachodu na wschdd. Tworzy sie silna cyrkulacja potudnikowa. Na wschodnich krawe-
dziach nizéw i zachodnich krawedziach wyzdw powietrze ptynie z potudnia na péinoc,
natomiast na zachodnich krawedziach nizéw i wschodnich krawedziach wyzéw — z péinocy
na potudnie.

Taki uktad cyrkulacji sprzyja intensywnej wymianie ciepta miedzy niskimi i wysokimi
szerokosciami geograficznymi. W przedniej czesci nizu powietrze ciepte przenika daleko
na poéinoc, powodujac gwattowne ocieplenie, a w tylnej czesci, w niskich szerokosciach
geograficznych, nastepuje nagte ochtodzenie, spowodowane naptywem zimnego powietrza
z péinocy. W takiej sytuacji strefa zachodnich wiatréw zanika.



Rozdziat 12

Prognozowanie stanéw pogody

12.1. Pogoda i czynniki ja ksztattujace

Pogoda, czyli stan fizyczny atmosfery wystepujacy w danej chwili nad danym obsza-
rem, jest zewnetrznym przejawem ztozonych zjawisk i proceséw zachodzacych w atmosfe-
rze w okreslonym miejscu na Ziemi.

Pogoda jest tym czynnikiem na Ziemi, ktory wywiera najwiekszy wptyw na zycie
i dziatalnos¢ cztowieka. Przewidywanie pogody interesowato ludzi od zawsze. Od czaséw
starozytnych cztowiek obserwowat zachodzace wokot niego zjawiska, probowat je wyja-
$nia¢, formutowat na tej podstawie prognozy w formie przepowiedni, zapisywat je. Prze-
powiednie te podawaty prognoze na blizsza i dalsza przysztos¢. Obecnie prognozy pogody
staty sie nieodtacznym elementem dziatalnosci cztowieka.

W prognozowaniu najwazniejsza jest trafnos¢ prognozy. W ostatnich 30+40 latach
nastapit znaczacy wzrost trafnosci prognoz, wynikajacy przede wszystkim z rozszerzenia
obszaru atmosfery, z ktérego sa analizowane jej parametry. Nastapito réwniez zwiekszenie
liczby badanych parametréw fizycznych, gtéwnie dzieki zastosowaniu satelitw meteoro-
logicznych i metod numerycznych do ich analizowania.

Pogoda zmienia sie nieustannie. Na okresowe zmiany przebiegu jej elementéw pocho-
dzenia astronomicznego (ruch obrotowy i obiegowy Ziemi) naktadaja sie zmiany nieokre-
sowe, zwiazane zaréwno z og6lna cyrkulacja atmosfery, jak i jej nieregularnoscia, a wiec
dziatalnoscia cyklonalna, przechodzeniem frontdw, adwekcja réznych mas powietrza itp.
Wszystkie te procesy wptywajace na pogode sa bardzo ziozone, stad wynikaja ogromne
trudnosci w opracowywaniu trafnych prognoz.

Gtéwne czynniki wptywajace na pogode i powodujace jej zmiennos¢ mozna sklasyfi-
kowa¢ w dwdch grupach:

1) czynniki ogdlne,
2) czynniki lokalne.

Do czynnikéw ogélnych nalezy globalna cyrkulacja atmosfery. W procesie tym na-
stepuje przemieszczanie sie ogromnych mas powietrza: mas cieptych powietrza réwniko-
wego i zwrotnikowego na pétnoc, a mas chtodnych — powietrza polarnego i arktycznego —
na potudnie. W procesie tym odbywaja sie transport i wymiana energii (ciepta) i masy (para
wodna).

Cyrkulacje atmosfery zaktocaja rozmaite czynniki zewnetrzne. Gtdwne zaktocenie ma
charakter termiczny i wynika z réznicy w nagrzewaniu sie ladéw i mérz (réznica tempera-
tur podtoza). Na cyrkulacje wptywaja rowniez rézne przeszkody terenowe, takie jak gory,
kompleksy lesne, kompleksy miejskie itp. Zmiane kierunku ruchu powoduje takze ruch
obrotowy Ziemi.
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Do czynnikéw o0 znaczeniu lokalnym naleza aktywne, wedrujace i stale sie zmieniaja-
ce uklady baryczne — wyze i nize (patrz rozdz. 11). W ukiadach wyzowych, dzigki ruchom
zstepujacym, powietrze nagrzewa si¢ oddalajac od stanu nasycenia, co prowadzi do zaniku
chmur. W wyzu, przewazajacym typem pogody jest wiec pogoda stoneczna z niewielkim
zachmurzeniem.

W nizu warunki pogodowe sa odmienne. Niz jest obszarem zbieznosci i nastepuje
w nim sptyw powietrza ze wszystkich stron do $rodka nizu. Panuja warunki sprzyjajace do
powstawania frontéw atmosferycznych cieptych i chtodnych, rozwoju zachmurzenia i po-
jawienia si¢ opadéw. Obszary nizowe sa zatem ,,0bszarami deszczowymi”, gdyz na towa-
rzyszacych im frontach wystepuja zwykle opady.

12.2. Prognozy pogody i ich klasyfikacja

Prognozy mozna klasyfikowa¢ ze wzgledu na okres wyprzedzenia, ze wzgledu na
odbiorcéw, a takze wedtug stosowanej metodyki ich opracowywania.

12.2.1. Klasyfikacja ze wzgledu na okres wyprzedzenia

Na podstawie tego kryterium wyrdznia sie prognozy:
— krotkoterminowe — najczesciej na 24 i 48 godzin,
— $rednioterminowe — od 6 do 10 dni,
— dlugoterminowe — miesieczne i sezonowe.

Oddzielna grupe stanowia prognozy lotnicze, ktérych standardem czasowym sa:
— 2 godziny — prognoza na ladowanie,
— 6 godzin — prognoza obszarowa,
— 9, 18 lub 24 godziny — prognoza dla lotniska.

Prognozy krétko- i srednioterminowe moga mie¢ forme opisowa, graficzna lub zako-
dowana i obejmuja wszystkie elementy meteorologiczne opisywane codziennie. Okreslaja
dla wybranego obszaru przewidywany typ cyrkulacji i odpowiadajacy mu typ pogody.

Prognozy miesigczne i sezonowe odnosza sie do wyliczonych dla danego okresu war-
tosci $rednich (tzw. normy z okresu 1971-2000), obejmuja temperature ekstremalna, sred-
nia miesigczna przy zastosowaniu okreslen: w normie, ponizej normy, powyzej normy,
w okresach dekadowych dla prognoz miesiecznych i w okresach miesigcznych dla prognoz
sezonowych.

12.2.2. Klasyfikacja prognoz ze wzgledu na odbiorcow

Ze wzgledu na odbiorcéw wyroznia sie prognozy ogdlne i specjalistyczne. Prognozy
ogolne sa adresowane do catego spoteczenstwa i sa rozpowszechniane w srodkach maso-
wego przekazu, natomiast specjalistyczne maja adresowanych odbiorcéw. Specyfika pro-
gnoz adresowanych polega na tym, ze sa w nich eksponowane te elementy i zjawiska pogo-
dy, ktére maja wptyw na dziatalnos¢ odbiorcy.
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Najwazniejsze z tej grupy, to:
prognozy lotnicze, w ktérych szczegdlna uwage przywiazuje sie do prognozy widzial-
nosci, podstawy chmur, kierunku i predkosci wiatru, opadéw — zwkaszcza marznacych,
osadéw w postaci szadzi, szronu i gotoledzi oraz zamieci $nieznych, a ponadto dla sa-
molotéw w powietrzu: prognozy oblodzenia, turbulencji, obszaréw aktywnych burz,
pradéw strumieniowych, potozenia stref frontowych oraz wiatru i temperatury na roz-
nych wysokosciach;
prognozy morskie, w ktorych istotne zjawiska, to wiatry powodujace falowanie lub
wymuszajace staty lub okresowy ruch wody w postaci pradéw morskich oraz zmiane
poziomu morza w strefach brzegowych, opady marznace, temperatura powietrza i wo-
dy. Kazda strefa klimatyczna ma tu swoje specyfikacje, ktore powinny by¢ uwzglednio-
ne w prognozowaniu, jak np. cyklony tropikalne czy zjawiska lodowe w strefach polar-
nych;
prognozy dla stuzb ruchu drogowego uwzgledniajace przede wszystkim opady, gtow-
nie marznacego deszczu i sniegu, osady w postaci szadzi i szronu, a takze temperature
powietrza, szczegdlnie w poblizu 0°C oraz wiatr powodujacy zamiecie $niezne i inne
zagrozenia;
prognozy dla energetyki uwzgledniajace przede wszystkim wiatr, osady szadzi, szronu
i gotoledzi, temperature powietrza oraz aktywnos¢ burzowa;
prognozy biometeorologiczne dotyczace wptywu pogody na organizm cztowieka;
prognozy agrometeorologiczne odnoszace sie¢ do wptywu pogody i Klimatu na swiat
roslinny. Prognoza plonéw jest waznym gospodarczym celem i wymaga statego moni-
torowania, co wiaze sie z potrzeba utrzymania szerokiej sieci obserwacyjne;j.

12.2.3. Ostrzezenia o groznych zjawiskach

Bardzo wazna dziedzina w prognozach meteorologicznych sa ostrzezenia o groznych

zjawiskach hydrologiczno-meteorologicznych. Ostrzezenia sa wydawane w przypadku
wystapienia lub przewidywania nastepujacych zjawisk:

silnego wiatru, ktérego predkosé srednia wynosi lub przekracza 15 m/s,

nagtych zmian temperatury przekraczajacych 5°C w temperaturze ujemnej lub przy
wahaniach temperatury w poblizu 0°C,

intensywnych opadéw deszczu, gradu lub sniegu,

zamieci lub zawiei $nieznych,

gotoledzi (na wiekszym obszarze),

mgty (dtugotrwatej i na wiekszym obszarze),

powodzi,

niskich stanéw wody.

Adresatami ostrzezen sa przede wszystkim centralne i terenowe organy administracji

panstwowej i samorzadowej oraz struktury ochrony ludnosci przed kleskami zywiotowymi.
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12.2.4. Metody sporzadzania prognoz

W prognozach krétko- i srednioterminowych stosuje sie metody okreslane jako synop-
tyczne (zwane takze subiektywnymi), statystyczne oraz numeryczne (zwane takze obiek-
tywnymi).

Metody synoptyczne opieraja sie na analizie stanu istniejacego, przedstawionego na
mapach pogody oraz wnioskowaniu 0 zmianach tego stanu w czasie. Wymagaja one duzej
wiedzy o przebiegu procesow fizycznych w atmosferze, a w szczegdlnosci regut prze-
mieszczania si¢ obiektéw meteorologicznych, ewolucji tych obiektéw oraz przebiegu do-
bowego poszczegblnych charakterystyk pogody. Uwzglednia sie¢ w nich takze wptyw wa-
runkow lokalnych na zmiane parametréw meteorologicznych. Wiedza i doswiadczenie
cztowieka odgrywaja w tych prognozach istotna role.

Prognozy statystyczne sa oparte na statystyce matematycznej i teorii prawdopodo-
bienstwa. Metoda polega na probie ustalenia stanu przysztego (predyktanda) na podstawie
stanu wyjsciowego (predykator), ktory jest modyfikowany wspétczynnikami okreslanymi
na podstawie danych z lat ubiegtych. Metody te jednak czgsto sa zawodne i uciazliwe
w stosowaniu.

Prognozy numeryczne rozwingly si¢ w ostatnio. Ich istota sa modele atmosfery zbu-
dowane na podstawie réwnan hydrodynamiki. Modelowanie w meteorologii jest procesem
niezwykle ztozonym i wymaga rozbudowanego i na wysokim poziomie zaplecza naukowo-
badawczego oraz rozlegtej infrastruktury informatycznej. Tylko nieliczne stuzby meteoro-
logiczne na $wiecie (USA, Niemcy, Anglia, Francja) moga utrzymywa¢ odpowiednie ze-
spoty zdolne do rozwijania modeli, ktére sa ciagle doskonalone.

Polska korzysta z istniejacych modeli na podstawie umowy dwustronnej. Obecnie
w IMGW sa wykorzystywane dwa modele: mezoskalowy model francuski (ALADIN)
w Krakowie i niemiecki (COSMO/DWD) w Warszawie. Wyniki obliczen prognoz tymi
modelami sa dostgpne we wszystkich biurach prognoz.

Prognozy miesieczne obejmuja temperature maksymalna i minimalna w poszczegél-
nych dekadach oraz liczb¢ dni z opadem dla Polski centralnej. Wartosci prognozowane
wyraza si¢ w trzech kategoriach: ponizej normy, w normie i powyzej normy w stosunku do
srednich z wielolecia.

Prognoza opiera si¢ na wskaznikach cyrkulacji oraz na miesiecznym srednim rozkta-
dzie cisnienia i geopotencjatu 500 hPa na pétkuli pdtnocnej, przy zastosowaniu metody
analogii (podobienstwa). Metoda analogii opiera si¢ na zatozeniu, ze prognozowany prze-
bieg bedzie analogiczny do przebiegu z przesztosci, wybranego na podstawie danych
archiwalnych. Prognozy miesigczne sa aktualizowane co 10 dni. Prognozy sezonowe Sa
oparte z kolei na dynamice i temperaturze wod powierzchniowych Atlantyku. Wyprzedza-
nie wynosi tu 3+4 miesiecy, a prognoza jest uaktualniana co miesiac.
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12.3. Organizacja stuzb prognoz meteorologicznych

12.3.1. Swiatowy system prognoz

Narodowe stuzby prognoz meteorologicznych sa czescia Swiatowego Systemu Pogo-
dy (World Weather Watch — WWW) w ramach Swiatowej Organizacji Meteorologicznej
(WMO). Na Swiatowy System Pogody sktada sie:

— Globalny System Obserwacji (Globar Observing System — GOS),
— Globalny System Telekomunikacji (Global Telecommunication System — GTS),
— Globalny System Przetwarzania (Global Data-processing System — GDPS).

Aby w pelni uczestniczy¢ w systemie WWW wszystkie stuzby narodowe musza po-
siada¢ sie¢ obserwacji (komponent GOS), system wymiany danych (komponent GTS)
i system przetwarzania (komponent GDPS). Uczestnictwo w WMO narzuca zatem ko-
niecznos¢ posiadania przez stuzby narodowe wspomnianych struktur.

12.3.2. Organizacja stuzby prognoz meteorologicznych w Polsce

W poszczegblnych krajach rozwiazania organizacyjne stuzby prognoz meteorologicz-
nych sa rozne. W polskiej stuzbie dziataja oddzialy terenowe i im sa organizacyjnie przypo-
rzadkowane poszczegélne jednostki stuzby, a w Osrodku Gtéwnym sa przyporzadkowane
poszczegblnym pionom (Skapski, 2006). Nadzér sprawuje dyrektor IMGW (Instytut Mete-
orologii i Gospodarki Wodnej) przez swoich zastepcéw. Do zadan statutowych nalezy
miegdzy innymi, opracowywanie prognoz i ostrzezen dla ostony ludnosci oraz gospodarki
narodowej i obronnosci.

W zakresie prognoz meteorologicznych zadanie to jest realizowane przez Centralne
Biuro Prognoz Meteorologicznych w Warszawie (CBPM) oraz przez regionalne Biura
Prognoz (BP) w Szczecinie, Gdyni, Biatymstoku, Poznaniu, Wroctawiu, i Krakowie, ktore
maja przydzielone odpowiednie regiony. Centralne Biuro Prognoz opracowuje prognozy i
ostrzezenia dla catego kraju i dla wojewodztw: mazowieckiego, podlaskiego i warminsko-
mazurskiego. Dla wojewddztwa pomorskiego prognozy opracowuje BP Gdynia.

Gtownym zrédtem danych, pozwalajacych poznawaé procesy zachodzace w atmosfe-
rze, a takze stuzacych do opracowywania prognoz meteorologicznych sa wyniki pomiaréw
i obserwacji prowadzonych na stacjach i posterunkach sieci pomiarowej IMGW - kompo-
nent GOS, Swiatowego Systemu Pogody.

System pomiarowo-obserwacyjny Hydrologiczno-Meteorologicznej Stuzby Pomiaro-
wo-Obserwacyjnej IMGW sktada si¢ r6znego rodzaju stacji, nalezacych do sieci (Skapski,
IMGW, 2006):

a) sie¢ stacji synoptycznych,

b) sie¢ posterunkéw hydrologiczno-meteorologicznych,

c) siec¢ radaréw meteorologicznych POLRAD,

d) sie¢ wykrywania i lokalizacji wytadowan atmosferycznych PERUN,
e) sie¢ pomiardw aerologicznych,

f) stacje odbioru danych satelitarnych.
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12.3.3. Sie¢ stacji synoptycznych i posterunkéw hydrologiczno-

meteorologicznych

Podstawowymi stacjami wykonujacymi pomiary meteorologiczne jest sie¢ 61 stacji

synoptycznych, w tym (Skapski, 2006 — rys. 12.1):

53 stacje | rzedu — prowadzace catodobowe pomiary i obserwacje przy wykorzystaniu
aparatury standardowej i automatycznej oraz uzupetniajace je obserwacje wizualne;

8 stacji Il rzedu — wykonywane sa tu catodobowe pomiary przy wykorzystaniu aparatu-
ry automatycznej i w miare potrzeb uzupetniajace je, przez 8 do 12 godzin dziennie, ob-
serwacje wizualne.

Podstawowy zakres pomiar owo-obser wacyjny:

cisnienie atmosferyczne — barometr cyfrowy PA 11 w pomieszczeniu stacji,
temperatury — w klatce na wysokosci 2 m, minimalna i maksymalna w klatce, minimal-
na przy powierzchni gruntu, temperatura gruntu na gtebokosci: 5, 10, 20, 50 i 100 cen-
tymetréw (termometry rteciowe i toulenowe),

wilgotnos¢ powietrza — psychrometr Assmanna (wilgotnos¢ wzgledna, punkt rosy, nie-
dosyt wilgotnosci, preznos¢ pary wodnej),

predkos¢ i kierunek wiatru — wiatromierz elektryczny,

wysokos¢ opadu — deszczomierz Hellmana, pluwiograf analogowy,

grubos¢ pokrywy snieznej i zawartos¢ wody w $niegu,

ustonecznienie — heliograf kulowy Campbella-Stokesa,

zachmurzenie — obserwacje,

rodzaje i gatunki oraz podgatunki chmur — obserwacje,

wysokos¢ podstawy chmur — obserwacie,

stan gruntu, gatunek pokrywy $nieznej — obserwacje,

zjawiska meteorologiczne — obserwacje.

Rys. 12.1. Automatyczna stacja meteorologiczna MAWS 301 (Skapski, 2006)
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Rozszerzony zakres pomiarowo-obserwacyjny obejmuje jeszcze pomiary parowania,
wysokosci podstawy chmur; elementéw promieniowania stonecznego, pionowe sondaze
atmosfery oraz pomiary dotyczace poziomu promieniowania radioaktywnego i chemii
atmosfery i opadéw.

Automatyczne stacje synoptyczne na stacjach I i 1l rzedu wykonuja pomiary w sposéb
ciagly, a o kazdej petnej godzinie opracowywane sa depesze SYNOP. Depesze te powstaja
automatycznie, gdy na stacji nie ma obserwatora lub sa wspé&topracowywane przez opro-
gramowanie i obserwatora.

Obserwatorzy wykonuja dodatkowe pomiary co 1 godzing oraz prowadza hieustanne
obserwacje zjawisk i pogody biezacej przez 24 godziny na dobe, przez caty rok.

Depesze sa przesytane do sieci teleinformatycznej IMGW, skad trafiaja do regional-
nych biur prognoz i Globalnego Systemu Telekomunikacyjnego Swiatowej Organizacji
Meteorologicznej oraz innych uzytkownikéw. Wszystkie dane ze stacji po sprawdzeniu sa
przekazywane do Centralnej Bazy Danych Historycznych.

Ponizej podaje sie stan ilosciowy sieci catej posterunkéw hydrologiczno-meteoro-
logicznych (z funkcja telemetryczna) IMGW. Stan na dzien 1 grudnia 2006 (Roman Skap-
ski, 2006, IMGW).

Tablica 12.1
Stan sieci pomiarowo-obserwacyjnej IMGW na dzien 1 grudnia 2006 (Skapski, 2006 IMGW)

Lp. System pomiarowo-obserwacyjny IMGW Liczba
1 Sie¢ stacji synoptycznych 61
2 Sie¢ posterunkéw hydrologiczno-meteorologicznych 2230
2a | Sie¢ posterunkéw hydrologiczno-meteorologicznych (z funkcjg sygnalizacji) 734
2b Sie¢ posterunkéw hydrologiczno-meteorologicznych (z funkcjg telemetryczna) 1044

Sie¢ radaréw meteorologicznych POLRAD 8

Sie¢ pomiaréw aerologicznych

3
4 Sie¢ wykrywania i lokalizacji wytadowan atmosferycznych PERUN
5
6

P | Ww|©

Stacja odbioru danych satelitarnych

12.3.4. Sie¢ radaréw meteorologicznych POLRAD

W ramach budowy systemu POLRAD, w latach 2002+2004 powstat system 8 rada-
réw. Lokalizacja radaréw i ich typ zostata podana w tablicy 12.2. Radary sieci POLRAD sa
nowoczesnymi dopplerowskimi radarami bezobstugowymi, zdalnie sterowanymi. Dane
zich dziatan sa automatycznie przesytane do Radarowego Centrum Operacyjnego, gdzie
podlegaja odpowiedniemu przetwarzaniu.

Radary, typu dopplerowskiego, wykorzystuja efekt Dopplera, czyli zmiane dtugosci
fali elektromagnetycznej odbitej od obiektu poruszajacego sie. Umozliwia to, miedzy in-
nymi, pomiar predkosci i kierunku przemieszczania si¢ komorek opadowych.
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Tablica 12.2
Sie¢ radaréw meteorologicznych POLRAD (Skapski, 2006)
P s Wysoko$¢
o Szeroko$¢ | Diugosc sawieszenia Tve Tve
Lp. Lokalizacja ante_ny nad radaru nadajnika
geograficzna poziomem
terenu
RAMZA ong ARn o fiaan METEOR
1 K. Katowic 50°09'06 18°43'36 32m 360AC magnetronowy
PASTEWNIK - oAt METEOR
2 K. Wroctawia 50°52'58 16°02'23 22m 360AC magnetronowy
LEGIONOWO o 1A PR METEOR .
3 k. Warszawy 52°24'01 20°55'53 29m 1500C klistronowy
RZESZOW oA onmOn METEOR .
4 Lotnisko Jasionka 50°06'51 22°00'09 30m 1500C klistronowy
POZNAN I oA METEOR
5 WyS0gotowo 52°24'35 16°49'56 35m 500C magnetronowy
SWIDWIN S o rorEon METEOR
6 K. Szczecina 53°47'25 15°49'52 30 m 500C magnetronowy
GDANSK S omoom METEOR | .
7 Lotnisko Rebiechowo 54°23'03 18°27'22 20 m 1500C klistronowy
BRZUCHANIA 0haragH P — METEOR
8 k. Miechowa 50°23'39 20°04'47 35m 500C magnetronowy

Stacje radarowe systemu POLRAD dziataja w synchronizacji czasowej. W zadanym
momencie rozpoczyna sie cykl skanowania atmosfery w przedziale od 0,5 do 20 km, i mak-
symalnym zasiegu od 125 do 200 km. Emitowana przez nadajnik (anteng¢ Kierunkowa,
obrotowa) wiazka promieniowania mikrofalowego o dtugosci fali 5 cm, odbija sie od me-
teoréw ciektych i statych. Sygnat powrotny jest odbierany przez antene odbiorcza i odpo-
wiednio przetwarzany. Czas, jaki uptynat od chwili nadania sygnatu do jego odbioru po-
zwala, miedzy innymi, okresli¢ odlegtosé i predkos¢ poruszania sie wykrytego obiektu.

W sieci radaréw meteorologicznych zastosowano przeszukiwanie przestrzeni w pro-
mieniu 200 km od radaru co 1 stopien (360 przebiegéw) dla 10 elewacji (katéw podniesie-
nia anteny). W rezultacie uzyskiwane sa dane dla 720 000 punktéw opisanych niezbednymi
parametrami. Kazdy radar wykonuje takie skanowanie w okresach 10-minutowych (144
razy w ciagu doby).

Do przetwarzania ogromnej liczby danych w Radarowym Centrum Operacyjnym
zostat zainstalowany specjalny system, ktéry pozwala na ich analize, oraz system Rainbow,
umozliwiajacy wizualizacje produktéw radarowych i generowanie mapy zhiorczej.

Koncowym ogniwem systemu jest modut analityczno-prognostyczny NIMROD, ktéry
pozwala na analize danych radarowych wraz z danymi z automatycznej sieci pomiaréw
opaddéw, danymi synoptycznymi i satelitarnymi, systemu wykrywania burz oraz wynikami
numerycznego modelu mezoskalowego.

Na podstawie tych analiz jest opracowywana prognoza ruchu stref opadéw i ich inten-
sywnos¢ z wyprzedzeniem do 6 godzin. System radarowy, oprocz roli prognostycznej,
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spetnia wiele istotnych funkcji. Przede wszystkim dostarcza aktualnej informacji o stanie
atmosfery nad obszarem catego kraju. Pozwala takze w czasie rzeczywistym sledzi¢ ko-
morki opadowe oraz grozne zjawiska burzowe, okreslajac ich predkos¢ i kierunek ruchu.
Dostarcza takze informacji na temat przekrojéw pola wiatréw i profili pionowych wiatru.
Dane te sa bardzo przydatne dla lotnictwa, a z kolei dane dotyczace opadéw — dla stuzb
drogowych.

12.3.5. Sie¢ wykrywania i lokalizacji wytadowan atmosferycznych PERUN

System wykrywania i lokalizacji wytadowan atmosferycznych PERUN powstat row-
niez w latach 2000 — 2004. Skiada sie z dziewieciu czujnikdw zainstalowanych na stacjach
terenowych IMGW. Lokalizacje stacji przedstawiono w tablicy 12.3.

Tablica 12.3
Sie¢ wykrywania wytadowan atmosferycznych PERUN (Skapski, 2006)

Lp. (stacje hydroIoLg?Eza::é—ar‘T?:teorologiczne) Szerokos¢ Diugosc
1 Olsztyn 53°N 46’06” 20°E 25'17”
2 Gorzéw Wikp. 52°N 44'29” 15°E 16'36”
3 Torun 53°N 02'30” 18°E 35'45”
4 Biatystok 53°N 06'29” 23°E 09'41”
5 Kalisz 51°N 46'53” 18°E 04'51”
6 Warszawa 52°N 16'52” 20°E 57°41”
7 Wiodawa 51°N 33’11 23°E 31'45”
8 Czestochowa 50°N 48'42” 19°E 05'31”
9 Sandomierz 50°N 41'48” 21°E 42'56”

System detekc;ji i lokalizacji wytadowan elektrycznych SAFIR-VAISALA jest syste-
mem francuskim, ktéry za pomoca elektromagnetycznej interferometrii, w pasmie bardzo
wysokich czestotliwosci VHF oraz detekcji fal w pasmie niskich czestotliwosci LF, wy-
krywa i lokalizuje wytadowania elektryczne.

Sie¢ pomiarowa 9 stacji umozliwia identyfikacje, lokalizacje oraz okreslenie inten-
sywnosci wytadowan atmosferycznych na terytorium Polski z doktadnoscia okoto 1 km.
Stacje detekcji sa synchronizowane czasowo za pomoca satelitarnego systemu GPS. Odle-
gtosci pomigdzy stacjami sa rzedu 145+225 km. Dane ze stacji sa przesytane faczami sateli-
tarnymi do centralnego systemu przetwarzania danych.

Czasowa i przestrzenna identyfikacja pojedynczych wytadowan pozwala na ich wizu-
alizacje na tle innych zjawisk synoptycznych, prognoze ruchu i ewolucji intensywnosci
stref burzowych. System wykrywa i lokalizuje wytadowania do ziemi i miedzy chmurami.
Wazna cecha systemu jest wykrywanie nie tylko zaistniatych juz wytadowan, lecz réwniez
detekcja stref wysokiego potencjatu elektrycznego, w ktérych moga one w ciagu Kilkunastu
minut wystapic¢. Potaczenie tego systemu z systemem radarowym i prognostycznym po-
zwala na precyzyjna oceng i prognozowanie zagrozen ekstremalnymi zjawiskami, takimi



208

jak na przyktad burze i zwiazane z nimi opady nawalne, uderzenia piorunéw w obiekty
przemystowe, energetyczne sieci przesytowe itp.

12.3.6. Sie¢ pomiaréw aerologicznych

Pomiary pionowe parametréw atmosfery wykonywane sa na stacjach IMGW w Le-
gionowie, tebie i we Wroctawiu.

Pomiary aerologiczne stuza do wykonania pionowego sondazu atmosfery do wysoko-
sci 30 kilometréw. Dwa razy dziennie ze stacji aerologicznych wysyfany jest balon mete-
orologiczny z sonda. Sonda, ktérej tempo wznoszenia jest znane, przekazuje droga radiowa
informacije o cisnieniu, temperaturze i wilgotnosci, a ze zmiany pozycji sondy (okreslanej
za pomoca techniki GPS lub systemu Loran C) znane sa sita i kierunek wiatru na poszcze-
g6lnych poziomach.

Po zniszczeniu balonu, bezuzyteczna sonda powraca na ziemig, a wyniki sondazu
trafiaja do sieci teleinformatycznej Instytutu Meteorologii i Gospodarki Wodnej i sa wyko-
rzystywane do przygotowywania prognoz i ostrzezen; trafiaja takze do Globalnego Syste-
mu Telekomunikacyjnego WMO i stad do $wiatowych centrow prognoz oraz uzywane sa
do matematycznych modeli meteorologicznych.

12.3.7. Stacja odbioru danych satelitarnych

Meteorologia nie moze si¢ obecnie obejs¢ bez wielkoobszarowych zdjgé satelitarnych.
Przedstawia si¢ na nich skupiska chmur i kierunek ich ruchu, z analizy zdjecia poznaje si¢
czas i szybkos¢ ich przemieszczania sig.

Po odpowiedniej analizie zdje¢ mozna réwniez okresli¢ r6zne parametry na powierzchni
Ziemi, np. rozwoj wegetacji, temperaturg morza, innych zbiornikow wodnych itp.

Stacja odbioru danych satelitarnych, odbierajaca dane z satelitow NOAA
i EUMETSAT, znajduje sie w Krakowie. Zainstalowany w Krakowie system odbioru cy-
frowych danych satelitarnych zapewnia odbior i przetwarzanie danych z satelitbw nowej
generacji. Duza czestotliwos¢ danych — co 15 minut, duza liczba kanatéw spektralnych —
12, umozliwia petne wykorzystanie danych satelitarnych. Dane te moga by¢ wykorzysty-
wane zarébwno w procesie diagnozowania oraz prognozowania meteorologicznego i hydro-
logicznego, jak i innych dziedzinach, takich jak monitoring srodowiska przyrodniczego,
badania klimatu, ostrzeganie o zanieczyszczeniach wod, pozarach laséw itp. Na podstawie
przetworzonych danych satelitarnych mozna uzyska¢ wiele parametréw stanu atmosfery,
takich jak: wektory ruchu chmur, profile temperatury, wilgotnosci i wiatru w atmosferze,
analizg zachmurzenia, wiatry przy powierzchni ziemi, pionowy profil ozonu, skiadniki
bilansu radiacyjnego itp.

Cyfrowe dane satelitarne sa rowniez szeroko wykorzystywane w numerycznym mode-
lowaniu meteorologicznym i hydrologicznym.
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12.4. Mapy pogody
12.4.1. Mapy synoptyczne

Mapy synoptyczne stanowia podstawowy materiat pracy synoptyka. Sa to mapy geogra-
ficzne sporzadzone w odpowiedniej skali, na ktore nanosi sie za pomoca umownych symboli
i znakdw wyniki jednoczesnych obserwacji meteorologicznych wykonanych na ladzie i na
morzu. Rozr6znia sie mapy przyziemne (dolne) i gérne. Na mapy dolne nanosi sie wyniki
podstawowych obserwacji wykonywanych w poblizu gruntu lub poziomu morza.

Mapy gorne, to mapy topografii barycznej bezwzglednej i wzglednej (mapy grubosci
warstwy).

Mapy synoptyczne opracowywane sa dla gtéwnych (00, 06, 12, 18 UTC) i posrednich
(03, 09, 15, 21 UTC) termindw synoptycznych. Obszar nimi objety jest dostatecznie duzy,
aby mozna bylo sledzi¢ ruch i rozw6j obiektéw meteorologicznych w ciagu kilku dni.

W Polskiej stuzbie meteorologicznej mapy te najczesciej obejmuja cata Europe, potu-
dniowa cze¢$é Arktyki, potnocny Atlantyk po wschodnie wybrzeza Ameryki Pdinocnej,
p6inocna Afryke, a na wschodzie siegaja po Ural.

Sporzadzenie mapy pogody sprowadza sie do naniesienia na nia wynikéw obserwacji,
dochodzacych do biura prognoz w postaci depeszy SYNOP, lub ze stacji morskich w postaci
depeszy SHIP. Depesze zawieraja wyniki pomiaréw i obserwacji w postaci zakodowane;.

Dla zachowania czytelnosci mapy ustalony zostat jednolity schemat nanoszenia wartosci
elementéw pogody na mape w sasiedztwie stacji meteorologicznej. Schemat ten nazywa sie
modelem stacji. Sama stacje oznacza sie kétkiem umieszczonym w jej rzeczywistej pozycji.

Model stacji, wraz z przyktadowymi danymi dla depeszy podanej dalej, przedstawiono
na rysunku 12.2.

a) b)
Te Te C N
TT Cm PPP 24 AZ 013
W w ® ppa — . 1"
VvV CiNp w 98 -———— =
TdTd h RR 20 2500 011

Rys. 12.2. Schemat rozmieszczenia elementéw meteorologicznych wokét stacji
na mapie synoptycznej (a), naniesione za pomoca symboli i cyfr wartoéci elementéw pogody (b)
(oprac. wiasne)

Informacje te sa przekazywane do biur pogody w postaci zaszyfrowanej wedtug mig-
dzynarodowych lub krajowych tzw. kluczy meteorologicznych. Dane meteorologiczne
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z uwagi na ich zaszyfrowanie za pomoca cyfr sa zrozumiate na catym swiecie (klucz FM12
- VII, 1981).

W kluczu meteorologicznym informacje o kazdym elemencie pogody sa podawane za
pomoca jednej lub kilku cyfr zajmujacych w depeszy $cisle okreslone miejsce. Miejsca te
sa oznaczone literami albo literami ze wskaznikiem cyfrowym lub literowym. Depesze
tworza grupy cyfr. Kazda grupa obejmuje 5 cyfr. Zazwyczaj w depeszy synoptycznej wy-
stepuje 7 grup cyfr. Moze ona mie¢ np. nastepujaca postac:

0 1 2 3 4 5
YYGG Hiii Nddfmfm VVwwW PPPTT NhCLhCuCh
6 7

TqTqapp TRRT.T,

W powyzszym kluczu poszczegdlne symbole literowe oznaczaja:

grupa 0: YY — dzien miesiaca,
GG - godzina obserwaciji;
grupa 1: 1l — numer rejonu (np. Polska ma numer 12, Hiszpania 08, Grecja 16),

iii — numer stacji meteorologicznej (np. 200 oznacza Swinoujscie, 330 Po-
znan, 375 Warszawe, 140 Gdansk);
grupa 2: N — wielkos¢ zachmurzenia og6lnego,
kierunek wiatru dolnego (przy powierzchni Ziemi),
fmfm — predkos¢ wiatru dolnego (przy powierzchni Ziemi);

o
o
|

grupa 3: VV — widzialnos¢ w kierunku poziomym,
ww — pogoda w czasie obserwacii,
W  — pogoda ubiegta (migdzy kolejnymi obserwacjami);
grupa 4: PPP  — cisnienie atmosferyczne (np. 1010,4 hPa szyfruje si¢ jako 104, a 995,5
jako 955),
TT - temperatura powietrza (zaokraglona do liczby catkowitej, np. 16,2°C
szyfruje sig jako 16°C, a 16,8°C jako 17°C);
grupa5: N, — wielko$¢ zachmurzenia przez chmury niskie (gdy ich nie ma, podaje sie
chmury $rednie),
C. — chmury niskie (Stratocumulus, Stratus, Cumulus, Cumulonimbus),
h — wysokosé¢ podstawy chmur od powierzchni gruntu,
Cwm — chmury érednie (Altocumulus, Altostratus, Nimbostratus),
CH — chmury wysokie (Cirrus, Cirrocumulus, Cirrostratus);
grupa 6: TdTd — temperatura punktu rosy,
a — charakterystyka tendencji cisnienia atmosferycznego w ostatnich trzech
godzinach poprzedzajacych obserwacje,
pp  — wielkos¢ tendencji cisnienia powietrza w ostatnich trzech godzinach

poprzedzajacych obserwacjg¢ wyrazona w dziesiatych czgsciach hPa;
grupa 7 (podawana w depeszy o godz. 6 i 18 UTC):
7 — wskaznik cyfrowy grupy,
RR - wysokos¢ opadu za ostatnie 12 godzin (mm),
TeTe — temperatury ekstremalne (0 godz. 6 podaje si¢ temperature minimalna,
a 0 godz. 18 temperature maksymalna).



211

Tablica 12.4
Wazniejsze oznaczenia i symbole stosowane na mapach synoptycznych (Czajewski, 1988)
Opady Zjawiska meteorologiczne Intensywno$¢ opadéw
, . . staby deszcz z prze-
mzawka —— | zamglenie ® .
rwami
( J deszcz — = | ptaty mgly ® @ | staby deszcz ciagly
* -~ _ — | mgta przyziemna, niebo [ umiarkowany deszcz z
$nieg == ; ° :
widoczne przerwami
N ° umiarkowany deszcz
A | krupy = | mgla oo | ciagly
. ° silny deszcz z prze-
A | grad < | blyskawica ¢ | wami
2 | $nieg ziarnisty ([_() grzmot bez opadu .:. silny deszcz ciaglty
. 4 burza np. z opadem intensywnos$¢ innych
A | deszcz lodowy r< deszczu i gradu opadéw — analogicznie
-l-‘ zamiec¢ $niezna v gpad przelotny, np.
eszczu
Zachmurzenie Rodzaje chmur Tendencja barometru
najpierw wzrost, potem
O niebo bezchmurne 7 Cirrus " | spadek, ale mniejszy
niz wzrost
@ 1/8 nieba za chmurami 2 Cirrostratus ya Eajpler\{v wzrost, potem
ez zmian
G 2/8 nieba za chmurami Z Cirrocumulus S najpierw maty spadek,
potem wzrost
@ 3/8 nieba za chmurami / Altocumulus . | nieregularny spadek
O 4/8 nieba za chmurami A Altostratus A | nieregularny wzrost
E' 5/8 nieba za chmurami —~r | Stratocumulus
0 6/8 nieba za chmurami 4 | Nimbostratus Fronty
0 7/8 nieba za chmurami — | Srratus .
ciepty
. zachmurzenie catkowite o Cumulus chtodny
okluzji
niebo niewidoczne ) stacjonarny
® (ciemno lub mgta) X | Cumulonimbus

W tablicy 12.4 przedstawiono wazniejsze symbole i oznaczenia stosowane na mapach
synoptycznych. Po rozszyfrowaniu depeszy jej tres¢ jest nanoszona na mapg konturowa za
pomoca tych umownych znakéw i cyfr.
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Przyktadowa depesza:
AAXX 002031 12140
42998 43605 10245 40013 57011 74542 84641

zawiera informacje, ze dotyczy obserwacji meteorologicznych ze stacji ladowej (AAXX),
2. dnia miesiaca, z godziny 03, pomiar wiatru anemometrem [m/s]. Stacja znajduje si¢
w Polsce (12), w Gdansku — Port Potnocny (140), brak opadu, widzialno$¢ pozioma 20 km,
zachmurzenie ogolne 4/8, predkos¢ wiatru dolnego 5 [m/s], kierunek pétnocny N, tempera-
tura powietrza +24,5°C, cisnienie 1001,3 hPa. Tendencja cisnienia wykazuje spadek row-
nomierny. W ciagu ostatnich 3 godzin réznica cisnien wyniosta 1,1 hPa. W trakcie obser-
wacji brak opadéw, mgta, niebo niewidoczne. Chmury Altocumulusi Cirrus.

12.4.2. Analiza mapy synoptycznej

Mapa synoptyczna z naniesionymi wynikami obserwacji meteorologicznych przed-
stawia stan pogody minionej — z terminem obserwacji. Im wigcej stacji naniesiono i im
wiecej obserwacji zostato uwzglednionych, tym mapa jest dokfadniejsza. W tej postaci jest
jednak dos¢ zagmatwana i nieczytelna.

Aby ufatwi¢ oceng przedstawionej sytuacji, przeprowadza si¢ analize synoptyczna,
ktdra ustali potozenie uktadow cisnienia, potozenie i rodzaj frontow i identyfikacje mas
powietrza zalegajacych na tym obszarze. Analize mapy pogody przeprowadza si¢ w trzech
etapach:

1) analiza izobaryczna,

2) analiza frontowa,

3) analiza mas powietrza.

Kolejnos¢ prowadzenia analizy jest wiasciwie dowolna, zawsze jednak utatwia ja studio-
wanie map z poprzedniego okresu.

1. Analiza izobaryczna

Analiza izobaryczna nalezy do najwazniejszych elementéw analizy mapy synoptycz-
nej. Polega ona na wykresleniu na mapie pogody izobar i wyznaczeniu na tej podstawie
potozenia ukfadéw barycznych: wyzéw i nizdw. lzobary kresli si¢ na podstawie wartosci
cisnienia w kazdej stacji. Przyjmuje sie stata réznice cisnienia, najczesciej 5 hPa, i wykresla
si¢ izobary o rownych wartosciach, np. 1000 hPa, 1005 itp. Przyjmuje si¢ przy tym liniowa
zmiennos¢ cisnienia miedzy stacjami, stosujac interpolacje w celu wykreslenia whasciwego
przebiegu.

Stata r6znica cisnien miedzy izobarami utatwia ocene gradientu cisnienia. Zageszcze-
nie izobar $wiadczy o duzym gradiencie cisnienia, rozrzedzenie — o matej zmiennosci ci-
snienia. Wykreslajac izobary, nalezy rdwniez uwzglednia¢ zwiazek miedzy ich przebiegiem
a kierunkiem wiatru, wynikajacy z reguty Buys-Ballota, a takze zwiazek migdzy zagesz-
czeniem izobar i wzrostem predkosci wiatru. 1zobary nie moga sie przecina¢, stykac, roz-
dwaja¢. Zatamania izobar wystepuja tylko w miejscach przecinania frontu atmosferyczne-
go, poza tym izobary sa liniami o tagodnej krzywiznie.
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2. Analiza frontowa

Analiza frontowa polega na poszukiwaniu na mapie pogody stref nieciagtosci po-
szczeg6lnych elementdw lub zjawisk meteorologicznych. Takie nieciagtosci sa charaktery-
styczne dla stref frontowych. Nie jest to jednak analiza tatwa, gdyz typowe, wyrazne zmia-
ny wystepuja stosunkowo rzadko. Wyznacza si¢ zatem potozenie frontow, analizujac cechy
typowe dla poszczegélnych frontéw, a przede wszystkim chmury i opady, a takze przebieg
izobar, szukajac ich zatamania. Jednak zawsze na tym etapie analizy duza rol¢ odgrywa
doswiadczenie synoptyka. Czynnik subiektywny jest tu bardzo istotny.

Najtrudniejsze w analizie frontowej jest wykrycie i ustalenie potozenia frontéw oklu-
zji. Zaréwno uktad chmur, jak i opady atmosferyczne maja tu cechy charakterystyczne
frontu chtodnego i cieptego. Potozenie frontu mozna okresli¢, uwzgledniajac réwnocze-
$nie caty kompleks elementdéw wskazujacych na jego potozenie. Poszczegblne wskazniki
rozpatrywane oddzielnie moga doprowadzi¢ do btednych wnioskdéw.

3. Analiza mas powietrza

Analiza mas powietrza ma na celu ustalenie ich cech fizycznych, pochodzenia geogra-
ficznego i towarzyszacej danej masie rodzaju réwnowagi. Bardzo przydatne, szczeg6lnie
do okreslenia pochodzenia geograficznego, sa mapy pogody z wczesniejszych termindw.
Wazne sa réwniez do poréwnania cechy, ktore sie wolno zmieniaja, czyli konserwatywne.

Typ réwnowagi mozna okresli¢ na podstawie pomiaréw aerologicznych, wykorzystu-
jac diagramy aerologiczne. W przyblizeniu, typ réwnowagi mozna réwniez okresli¢ na
podstawie rodzaju chmur i rodzaju opadéw. Chmury o budowie pionowej Cu, Cb, burze,
$wiadcza o rownowadze chwiejnej. Chmury silnie rozbudowane poziomo $wiadcza z kolei
0 rownowadze stalej.

Mapy synoptyczne sa obecnie najczesciej stosowane do formutowania krétkotermi-
nowych prognoz pogody na najblizsze godziny i dni. Metoda synoptyczna polega na anali-
zie stanu obecnego atmosfery i na opracowaniu prognozy pogody na przysztos¢ na podsta-
wie znajomosci zwiazkéw migdzy zjawiskami oraz procesami zachodzacymi w atmosferze,
a takze na podstawie analogii przebiegu tych proceséw w przysztosci. Metoda ta ma ogra-
niczona dokladnos¢, a takze zawiera pewna doze subiektywizmu. Wykorzystuje jednak
dane z mniejszego obszaru niz to jest konieczne do opracowywania prognoz srednio- i du-
goterminowych, dzieki czemu jest powszechnie stosowana przez regionalne biura prognoz.

Do prognozowania elementéw ruchu, transformacji uktadéw barycznych i przysztego
potozenia frontéw stosuje sie zwykle metodg ekstrapolacji. Przyjmuje sie, ze ruch, tenden-
cje zmian i kierunkdw w potozeniu wyzOow i nizow, frontdw itp., istniejace w przesziosci,
beda nadal wystepowaty w najblizszej przysztosci. Trafnos¢ tych prognoz nie przekracza
zazwyczaj kilkudziesieciu godzin.

12.4.3. Typowe uktady cyrkulacyjne w Polsce

Na podstawie przeprowadzonej analizy mapy synoptycznej wyrdznia si¢ obszary za-
geszczenia izobar (im wigksze, tym silniejsze wiatry gradientowe) oraz okresla sig roz-
mieszczenie centralnych obszardw nizéw i potozenia ich frontow.

W zaleznosci od rozmieszczenia uktadow wysokiego (wiatry gradientowe w wyzu
maja kierunek zgodny z ruchem wskazéwek zegara) i niskiego cisnienia (ruch w kierunku
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przeciwnym do ruchu wskazéwek) nad powierzchnia kuli ziemskiej nastepuje przemiesz-
czenie mas powietrza. Wystepuja wéwczas okreslone typy cyrkulacji, opracowane przez B.
Osuchowska-Klein (za Bac, Rojek, 1999). Kazda z tych cyrkulacji taczy si¢ z okreslonym

typem pogody.

Nizowa potudniowo-zachodnia Nizowa poétnocno-wschodnia

W E

Wyzowa potnocno-wschodnia Wyzowa potudniowo-wschodnia

Rys. 12.3. Rozktad izobar podczas niektorych typow cyrkulacji atmosfery wystepujacych w Polsce.
Oznaczenia: Ey — nizowa pétnocno-wschodnia i wschodnia, E — wyzowa pdtnocno-wschodnia,
D - nizowa potudniowo-zachodnia, E; — wyzowa potudniowo-wschodnia i wschodnia
(T. Niedzwiedz, w: Geografia Polski..., 1991, za Bac, Rojek, 1999)

Typy cyrkulacji najczesciej wystepujace nad Polska przedstawiono na rys. 12.3.

Typ Ep — cyrkulacja nizowa potnocno-wschodnia i wschodnia. Niz nad Biatorusia, wyz
nad péinocna Skandynawia. Naptywa masa powietrza, ktéra powoduje w Polsce
ochtodzenie (najsilniejsze na wiosne), wystepuja mate amplitudy temperatur, du-
ze zachmurzenie, znaczne i czeste opady oraz silne wiatry.

Typ D - cyrkulacja nizowa potudniowo-zachodnia. Niz nad Szkocja kieruje oceaniczne
powietrze, ktére ulega transformacji podczas przechodzenia nad Europa. ROw-
noczesnie oddziatuje wyz z okolic wschodnich brzegéw Morza Czarnego.
W Polsce wystepuje ocieplenie —w zimie odwilz, w lecie upaty, niewielkie opady.

Typ E; — cyrkulacja wyzowa wschodnia i potudniowo-wschodnia. Pogode w Polsce
ksztattuje wyz kontynentalny. Podczas lata panuje pogoda upalna, w zimie silne
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mrozy, duze dobowe amplitudy temperatury, mate zachmurzenie i opady (z wy-
jatkiem lokalnych) oraz stabe wiatry.

Typ E - cyrkulacja wyzowa pétnocno-wschodnia. Wyz nad Skandynawia. Ochtodzenie
w Polsce, mrozy w zimie, przymrozki wiosenne i jesienne, mate zachmurzenie,
stabe wiatry.

12.4.4. Prognozowanie pogody na podstawie obserwacji i oznak lokalnych

Prognozy publikowane w prasie, podawane przez radio i telewizje sa prognozami
orientacyjnymi. Méwia przede wszystkim o przewazajacym charakterze pogody w ciagu
najblizszych 24+48 godzin. W wielu jednak przypadkach wptyw warunkdw lokalnych
moze wywotaé znaczne odstepstwa od tych prognoz.

Dla wiekszosci uzytkownikdw stan pogody za kilka godzin albo w nastepnym dniu ma
istotne znaczenie. Planujac na przyktad na dzien nastepny prace agrotechniczne, zabiegi
ochrony roslin, prace budowlane, transport itp., nalezy rozwazy¢ mozliwosci wptywu wa-
runkéw lokalnych, ktdre moga zmieni¢ prognozowane przez biura warunki pogodowe.

Na lokalna pogode ma wptyw, miedzy innymi, zr6znicowanie form terenu, od ktérego
zalezy temperatura powietrza, jego wilgotnos¢, wystepowanie wiatréw lokalnych, jak réw-
niez mgiet, osadéw, a nawet opadéw. W warunkach gorskich duze znaczenie ma prognoza
wiatru halnego.

Na podstawie obserwacji miejscowych oznak pogody mozna korygowaé ogolna pro-
gnoze synoptyczna. Wyniki takich obserwacji prowadzonych bez jakichkolwiek przyrza-
doéw nazywamy prognostykami.

Prognostykiem szczeg6lnego rodzaju jest takze zachowanie sie zwierzat — np. niski lot
jaskotek przed opadem deszczu, zanizajacych swoj lot w poszukiwaniu owaddéw, ktére
wyczuwajac zblizajacy sie deszcz, przebywaja w poblizu powierzchni Ziemi.

Podobnymi prognostykami sa takze psychiczne i fizjologiczne reakcje cztowieka na
zachodzace zmiany pogody. Przede wszystkim zte samopoczucie 0s6b z wadami krazenia,
reagujacych na zmiany cisnienia, zaréwno spadki, jak i wzrost, nasilajace sie bole reuma-
tyczne przed nadejsciem nizu itp.

Dobra styszalnos¢ dzwiekdw i ostra widocznos¢ swiadcza na przyklad o stagnowaniu
powietrza wilgotnego. Réwniez migotanie gwiazd ma swoje znaczenie — stabe wystepuje
przy pogodzie wyzowej, silne — przy nizowe;j.

Prognostykami meteorologicznymi sa z kolei:

1) zmiany cisnienia w ciagu minionych godzin: spadek oznacza pogorszenie sie¢ pogody,
wzrost — poprawe pogody;

2) rodzaj chmur i ich nastepstwo;

3) wiatr —wzmozenie lub ostabienie oraz zmiana kierunku;

4) barwa zorzy porannej i wieczornej.

Niektdre prognostyki lub oznaki maja charakter powszechny — stanowia objaw tego same-
go zjawiska lub procesu, niezaleznie od potozenia geograficznego miejsca, na ktérym sa
obserwowane, inne z kolei sa regionalne, charakterystyczne tylko dla tego miejsca lub
regionu.
Wykorzystujac oznaki lokalne nalezy przestrzega¢ pewnych podstawowych zasad:
1) obserwacje oznak lokalnych nalezy przeprowadza¢ w miejscach zapewniajacych najlep-
sza widocznos¢ we wszystkich kierunkach;
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2)

3)

4)

whnioskujac, nalezy bra¢ pod uwage wszystkie oznaki. Prawdopodobienstwo spetnienia
sig prognozy jest tym wigksze, im wigcej oznak wskazuje na ten sam charakter pogody;
jezeli réznorodne oznaki prowadza do niezgodnych wnioskéw, nalezy uwzglednic¢
przede wszystkim te, ktore sa wyrazniejsze, ewentualnie wybra¢ dla bezpieczenstwa

gorsza pogode;

nalezy réwniez uwzgledni¢ szybkos¢ zmian oznak lokalnych. Jezeli oznaki lokalne sa
wyrazne i zmieniaja sie szybko, to réwniez zmiany pogody nastepuja szybko. Jezeli na-
tomiast oznaki lokalne sa mato wyrazne i zmieniaja si¢ powoli, to i zmiany pogody be-

da nastepowaty wolno.

Prognoze na podstawie oznak lokalnych nalezy zawsze korygowa¢ na podstawie ofi-
cjalnych prognoz wydawanych przez biura prognoz i podawanych w komunikatach.

Ponizej podano typowe prognostyki, czyli zjawiska poprzedzajace zmiany pogody (wg
Bac, Rojek, 1999). Podkresla sie, ze szczegblna uwage nalezy zwr6ci¢ na jednoczesne
wystepowanie Kilku prognostykéw z danej grupy, gdyz pojedyncze nie zawsze sie spraw-

dzaja.

Zjawiska poprzedzajace pogode deszczowa

a)

b)
)
d)
e)
f)
9)
h)
i)

a)
b)
c)
d)
e)
f)

a)
b)
c)
d)

Prognostyki po potudniu i wieczorem:

wyrazny ruch cienkich, réwnolegtych wzajemnie pasemek chmur pierzastych (Ci) za-
konczonych ,,haczykami”, ktére nastepnie przechodza w jednolita cienka zastong (Cs),

chmury kiebiaste nie rozpraszaja sie lub stopniowo tacza,
pokrywanie nieba chmurami, ktore coraz bardziej ciemnieja,

krwistoczerwona barwa tarczy stonecznej i pozorne powigkszenie jej srednicy,
czerwone zabarwienie zorzy, inne barwy, jak np. zotte, zielonkawe itp., nie wystepuja,

zachodzace Stonce znika za ciemna warstwa chmur nad horyzontem,
wzrasta predkos¢ wiatru,

silniejsze przewodzenie dzwigku (dzwony, samochody, kolej itp.),
zahamowanie spadku temperatury powietrza lub jej wzrost wieczorem.

Prognostyki w nocy:
ciemnogranatowa barwa nieba,
z0ttawy pierscien wokot tarczy ksigzyca — ,,lisia czapa”,
wzrost predkosci wiatru,
silne przewodzenie dzwigku,
nieznaczne obnizenie temperatury powietrza,
w lesie chtodniej niz na otwartej przestrzeni.

Prognostyki po wschodzie Stonca:
wystepowanie gestych, porozdzielanych miejscami chmur Ac i ich taczenie,
krwistoczerwona zorza nad wschodzacym Stoncem,
mgta unosi sie do gory,
wzrost predkosci wiatru.

Zjawiska poprzedzajace ulewy i burze

a)
b)

w nocy szybko przemieszczaja sie chmury kiebiaste,
rano gesta mgta, ktéra powoli zanika, unoszac sie do gory,
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c)

d)

e)

silny rozwoj chmur kiebiastych w kierunku pionowym, wyrazne kontury ich gdérnych
fragmentéw na tle nieba,

ponad silnie rozbudowana chmura kicbiasto-deszczowa (Cb) tworzy sie ,,kowadto”
z chmur pierzastych (Ci),

wzrost wilgotnosci powietrza — wrazenie ,,dusznosci”.

Zjawiska poprzedzajace wystapienie pogody bez opadéw

a)
b)
c)
d)
€)
f)
9

a)
b)
c)
d)
€)
f)

a)
b)
c)
d)

Prognostyki po potudniu i wieczorem:
zanikanie chmur ki¢biastych,
po deszczowym dniu pod chmurami na zachodzie pasmo czystego nieba,
z0He, ztociste, zielonkawe, pomaranczowe zabarwienie zorzy na zachodzie,
mgty lokalne w zagtebieniach terenu, nad terenami podmoktymi i jeziorami,
staby wiatr lub cisza,
znaczny spadek temperatury wieczorem
pogorszenie przewodnictwa dzwiekow.

Prognostyki w nocy:
wyraznie widoczna tarcza ksigzyca, srebrzysta poswiata, brak , lisiej czapy”,
duze przerwy w cienkich warstwach chmur,
silnie wystepuje rosa lub szron,
na wzgorzach odczuwa sie powiewy stabego i cieptego wiatru,
w lesie cieplej niz na otwartej przestrzeni,
pogorszenie przewodzenia dzwiekow.

Prognostyki po wschodzie Stonca:
brak zachmurzenia lub nieliczne chmury pierzaste (Ci),
krétkotrwate silne opady przy stabych, porywistych wiatrach,
obfita rosa, szron lub szadz,
cienka przyziemna mgta, ktdra zanika od gory.

Zjawiska Swiadczace o ustaleniu sie¢ pogody bez opadow

a)
b)
c)
d)
€)
f)

a)
b)
c)

a)
b)
c)

Prognostyki po potudniu i wieczorem:
zanikanie wystepujacych w dzien chmur pierzastych (Ci),
pogorszenie widocznosci odlegtych przedmiotéw,
ztocistoczerwona barwa tarczy zachodzacego Stonca,
z0ke, ztociste, pomaranczowe, rézowe zabarwienie zorzy na zachodzie,
powstawanie mgiet w obnizeniach terenu,
zte przewodnictwo dzwickow.

Prognostyki w nocy:
pozorna deformacja tarczy ksiezyca, zwlaszcza przy jego wschodzie i zachodzie,
ptaty i smugi mgiet nad powierzchnia terenu,
nad morzem i duzymi jeziorami bryza, stabe wiatry nad powierzchnia terenu.

Prognostyki po wschodzie Stonca:
z06He, zielonkawe, srebrzyste zabarwienie zorzy na wschodzie,
silna rosa, szron lub szadz,
szybkie zanikanie mgiet.
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12.5. Modele matematyczne w prognozach pogody

Rozwdj metod prognozowania pogody za pomoca procesu obliczeniowego, innych od
dotychczasowych metod synoptycznych, zapoczatkowata opublikowana w latach dwudzie-
stych XX w. praca L. F. Richardsona. Szybki postep w rozwoju tych metod nastepuje od lat
piec¢dziesiatych. Umozliwit to rozwdj metod modelowania matematycznego, a takze coraz
szybsze i pojemniejsze maszyny liczace.

Podstawa modelowania jest uktad rownan hydrodynamiki opisujacy zmiany atmosfery
w czasie. Uwzgledniaja one stosunki termiczno-wilgotnosciowe powietrza, zachmurzenie,
opady atmosferyczne, parowanie z podtoza, a takze mechanizmy przenoszenia momentu
pedu, wilgotnosci i energii. Do modelu jest konieczna znajomos¢ duzej liczby parametrow
atmosfery. W réwnaniach modelujacych procesy zachodzace w atmosferze pomija sie nie-
ktore elementy, uznawane za nieistotne. Okazuje si¢ jednak, ze w wielu wypadkach prowa-
dzi to do duzych btedéw. Procesy sa w rzeczywistosci silnie nieliniowe i obserwuje sie
czesto tzw. ,efekt motyla”, czyli nieznaczne zmiany uktadu nieliniowego, jak np. trzepot
skrzydet motyla, moga wywota¢ ogromne, nieprzewidywalne skutki. Méwiac w wielkim
skrocie, niewielka zmiana atmosfery w Europie moze wywota¢ nawet tajfun w Azji itp.

Badania prowadzone nad modelami wykazaty, ze niestety, znajomos¢ zachodzacych
powiazan i relacji pomigdzy wszystkimi elementami w chwili obecnej i w przesztosci nie
daje odpowiedzi na pytanie: co bedzie w przysztosci? Ponadto wiele proceséw w atmosfe-
rze jest tak ztozonych, ze nie stwierdza sie w nich zadnych prawidtowosci i podlegaja teorii
chaosu.

Dazenie do wydtuzenia prognoz jak na razie nie rokuje rowniez powodzenia. Podsta-
wowym problemem jest, oprocz ,.efektu motyla”, uzyskanie doktadnych i petnych danych
o0 aktualnym stanie pogody. Obecnie trwaja intensywne prace nad tym zagadnieniem.

Prognozy z kilkudobowym wyprzedzeniem cechuja si¢ juz duza dokfadnoscia, szcze-
golnie w zakresie przewidywania temperatury powietrza. Trafnos¢ prognoz dobowych
przekracza 90%. Wykorzystywane w Polsce w IMGW modele mezoskalowe — francuski
ALADIN i niemiecki COSMO/DWD sa ciagle udoskonalane. Kierunek dziatan jest zorien-
towany przede wszystkim na przewidywanie groznych zjawisk w atmosferze i opracowanie
wersji modeli o duzej rozdzielczosci do 1 km w atmosferze. Sa to dziatania pod auspicjami
Swiatowej Organizacji Meteorologicznej (WMO) w ramach 10-letniego migdzynarodowe-
go programu badawczego THORPEX, powotanego w 20003 r.

Zadania badawcze tego programu obejmuja miedzy innymi:

— opracowanie globalnego interaktywnego systemu prognostycznego zawierajacego pro-
dukty narodowych osrodkéw prognostycznych z wyprzedzeniem 14 dni;

— 14-dniowych prognoz pogody, opracowanych z wykorzystaniem najnowszych osia-
gnie¢ techniki i nauki;

— opracowanie nowego globalnego modelu o rozdzielczosci 1 km w atmosferze i 10 km
w oceanach, uwzgledniajacego procesy na ladzie, oceanach, w kriosferze, ktére wpty-
waja na prognozowanie pogody i klimatu w skali od 1 do 100 dni;

— metod petnego wykorzystania prognoz probabilistycznych w rozwoju socjalnym i eko-
nomicznym oraz przez spoteczenstwo i decydentow.

Waznym zadaniem jest tu rowniez optymalizacja globalnej sieci pomiarowej — wy-
korzystanie danych regionalnych z sieci stacji synoptycznych i danych klimatycznych,
udoskonalone pomiary temperatury i wilgotnosci w troposferze i dolnej stratosferze,
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radary meteorologiczne, profile wiatrowe, GPS, zwiekszona gesto$¢ pomiaréw nad oce-
anem dzieki automatycznym sondazom aerologicznym na statkach, sondazom z nowych
platform pomiarowych na samolotach i bojom dryfujacym. Zwigkszenie ilosci danych
z kosmosu wymaga umieszczenia na orbicie kolejnych satelitow z nowymi przyrzadami
pomiarowymi.

Wprowadzono juz w latach 2006 i 2007 nowy sprzet, a w tym balony stratosferycz-
ne, pilotowane i automatyczne samoloty, rakietosondy, czujniki wilgotnosci na samolotach
itp. Wiegcej o programie mozna si¢ dowiedzie¢ na stronie THORPEX International Pro-
gramme Office: www.wmo.int/thorpex.



Rozdziat 13

Swiato i zjawiska optyczne w atmosferze

13.1. Zjawiska optyczne w atmosferze. Wprowadzenie

Promieniowanie $wietlne wysytane przez Stonce, Ksi¢zyc i gwiazdy, przechodzac
przez atmosfere ziemska, napotyka na swojej drodze warstwy powietrza o rdéznej gestosci
oraz zawieszone w powietrzu drobne czasteczki, takie jak kropelki wody, krysztatki lodu,
czasteczki aerozolu atmosferycznego, pyty itp. Na czasteczkach tych promienie swietlne
zatamuja sie i odbijaja od nich — co prowadzi do roznych zjawisk optycznych. Zjawiska te
mozna podzieli¢ na cztery grupy:

1) zjawiska zwiazane z wiasciwosciami optycznymi istniejacych w atmosferze zrddet
Swiatla, takie jak zorze polarne, $wiecenie nieba, btyskawice itp.,

2) zjawiska zwiazane z molekularnym rozpraszaniem swiatta stonecznego i ksi¢zycowego
(barwa nieba, zjawiska zmrokowe, polaryzacja $wiatta rozproszonego itp.),

3) zjawiska zwiazane z refrakcja atmosferyczna i przestrzennym rozktadem wspoétczynnika
zatamania $wiatta w powietrzu oraz ksztattem tordw promieni $wietlnych (refrakcja
astronomiczna, miraze (fatamorgana), migotanie gwiazd),

4) zjawiska zwiazane z obecnoscia w atmosferze kropelek wody i krysztatkdw lodu oraz
statych i ciektych zanieczyszczen (chmur, mgiet, zamglen wodnych, lodowych i pyto-
wych), (glorie i wience; zatamanie i odbicie — halo, tecza).

13.2. Zjawiska optyczne zwigzane z istniejgcymi w atmosferze zrédtami
Swiatla

13.2.1. Zorza polarna

Zorza polarna — jest to zjawisko $wietlne, obserwowane jako jarzenie si¢ gornych
warstw atmosfery w nocy, w zimie, w strefie duzych szerokosci geograficznych. Na pétkuli
péinocnej nazywamy ja aurora borealis, a na potkuli potudniowej — aurora australis.

Wigkszo$¢ zOrz obserwuje sie¢ w pasie wokot bieguna magnetycznego Ziemi w odle-
gtosci 15° do 30°, najczesciej ok. 22,5° od niego. Wyglad zorzy moze by¢ bardzo urozma-
icony. Wyrdznia si¢ zorze pasmowate, rozproszone, w postaci promieni, tukow, draperii
lub zaston. Ich barwy sa réwniez rozmaite — od fioletowych, czerwonych do biato-
zielonych. Najczesciej zjawisko trwa okoto pét godziny, zas najwicksza aktywnosé tylko
kilka minut. Rozpoczyna si¢ nagle i czasami wykazuje ruchy pozorne o duzych predko-
sciach. Wiaze si¢ z zaburzonymi warunkami w gérnych warstwach atmosfery, w obszarze
na wysokosci od 95 do 1000 km.
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Swiecenie jest wynikiem bombardowania, a nastepnie jonizacji czasteczek gazow at-
mosferycznych przez strumien czastek natadowanych (jonéw wodoru i elektronéw), pe-
dzacych z gory i pochodzacych ze Stofca. Zjonizowane czasteczki powietrza, wychwytujac
z powrotem elektrony i powracajac do swoich podstawowych stanéw energetycznych,
emituja $wiatto o okreslonej czestotliwosci. To bombardowanie zalezy od réznorodnych
zaburzen na Stoncu, wytwarzajacych czastki natadowane, ktére docieraja do Ziemi, przeni-
kaja do jej atmosfery i w skomplikowany sposob wspotdziataja z polem magnetycznym
Ziemi. W wyniku tego oddziatywania ulegaja odchyleniom i daza w okolice biegunéw
geomagnetycznych. Najczesciej zorze polarne pojawiaja sie wigc w wysokich szerokosciach
geograficznych, w pasie o szerokosci 20+25°. W Europie strefa ich czestego wystepowania
przebiega przez potudniows Islandie. W obszarze atmosfery zacienionym przez Ziemie poja-
wiaja sie na wysokosci ok. 100 km, a w obszarze oswietlonym wyzej — powyzej 300 km.
Nasilenie ich wystepowania przypada na okres maksymalnej aktywnosci Stonca i zmienia sie
w cyklu 11-letnim.

Barwy zorzy zaleza od stanu fizycznego atmosfery nad miejscem jej wystepowania —
zorza jest tym barwniejsza, im wiccej jest pytu i pary wodnej w atmosferze. Gdy zalega
czyste, morskie powietrze, barwa zorzy jest zielona, gdy kontynentalne, zapylone — prze-
wazaja barwy czerwone i rézowe.

Dhugos¢ fali gtéwnego promieniowania w zorzy wynosi 557,7 nm, co odpowiada
zielonemu prazkowi widma tlenu atomowego oraz 636,3 i 630 nm, co odpowiada podwoj-
nemu czerwonemu prazkowi tlenu.

Zorza jest obserwowana zwykle tuz przed wschodem Stonca, lub tuz po zachodzie.
Przeszkoda w obserwacji jest silne zachmurzenie, czeste w wysokich szerokosciach geogra-
ficznych.

Zorza polarna nalezy wiasciwie do zjawisk elektrycznych, ale objawia sie w postaci
fantastycznych efektéw wizualnych.

13.2.2. Swiecenie nieba

Jest to zawsze wystepujaca staba poswiata, zarébwno w dzien, jak i w nocy. Zjawisko
nie jest catkowicie zbadane, przypuszcza sie, ze wigksza czes¢ energii emitowanej przez
$wiecenie nocne pochodzi z promieniowania stonecznego, pochtonietego w ciagu dnia. Jest
ona nastepnie wyzwalana w czasie reakcji chemicznych, jako chemiluminescencja. W wid-
mie $wiecenia nieba wystepuje zielony prazek i czerwony dublet. Przypuszczalnie zrédto
tego promieniowania tkwi w emisji z warstw zalegajacych na réznych wysokosciach. Wy-
rézniono takze fale o innych czestosciach, takich jak pochodzace od rodnika wodorotlen-
kowego i atomdw sodu.

13.2.3. Iryzacja

Wyjatkowo urozmaicony uktad mieniacych si¢ barw (przypomina barwy peret), wy-
stepujacy na chmurach. Iryzacja ma posta¢ nieregularnie umiejscowionych plam lub smug
utozonych réwnolegle do brzegédw chmury. Przewazaja barwy zielona i rézowa. Przyczyny
nie sa wyjasnione. Przypuszczalnie obtoki te sktadaja z zamarznietych kropelek wody.
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13.3. Zjawiska zwigzane z molekularnym rozpraszaniem Swiatta

13.3.1. Sklepienie niebieskie

Rozpraszanie $wiatta oswietlajacego atmosfere wywotuje wrazenie istnienia nad po-
wierzchnia Ziemi ogromnej koputy zwanej sklepieniem niebieskim, niebem lub nieboskto-
nem. Nieboskton ma ksztatt powierzchni kulistej wklestej, ktorej srodek znajduje sie w oku
obserwatora. Poza tym, obserwator doznaje wrazenia sptaszczenia kopuly, tzn., ze wyso-
kos¢ jest 3+4 razy mniejsza od odlegtosci od widnokregu. Ztudzenie to ma przyczyny psy-
chologiczne i fizjologiczne wynikajace z budowy oka. Stad trudnosci z ocena tukéw na
niebie. Wielkos¢ tego pozornego sptaszczenia sklepienia zalezy od wielu czynnikdw. Jest
wigksze przy duzym oswietleniu, a wiec w ciagu dnia, mniejsze noca. Zmienia sie réwniez
W ciagu roku — najwigksze jest wiosna, najmniejsze jesienia.

W poblizu widnokregu mamy tendencje do zawyzania wysokosci katowych (prawie
dwa razy), w poblizu zenitu natomiast do zanizania (réwniez prawie dwukrotnie).

Pozornym sptaszczeniem sklepienia niebieskiego ttumaczy sie zwiekszone rozmiary
Stonca i Ksigzyca w poblizu horyzontu. Jest to najpowszechniejsze i bardzo wyrazne ztu-
dzenie optyczne (rys. 13.1).

Rys. 13.1. Zmiany pozorne rozmiaréw Stonca: 0 — obserwator, srodek niebosktonu rzeczywistego
(Holec, Tymanski, 1973)

13.3.2. Barwa nieba

Rdéwnomierne oswietlenie atmosfery ziemskiej zawdzigczamy zjawisku rozpraszania
Swiatla na czasteczkach gazéw atmosferycznych. Barwa nieba zalezy zas od rozproszenia
promieni stonecznych przez czasteczki zawieszone w atmosferze i jest uwarunkowana
sktadem widmowym $wiatta rozproszonego. Swiadczy ona takze o stopniu czystosci po-
wietrza zalegajacego nad danym obszarem.

W przypadku czystego powietrza, widmo swiatta rozproszonego przez jego molekuty
zawiera bardzo duzo fioletu, niebieskiego, troche mniej zielonego, bardzo mato zéttego
i czerwonego. Ten konglomerat barw, z wyrazna przewaga fal krétkich, stwarza u obserwa-
tora wrazenie btekitu.

Biekitna barwa nieba swiadczy o wyjatkowej przezroczystosci powietrza znajdujacego
si¢ nad danym obszarem. Czysty biekit bywa jednak tylko w okolicy zenitu. W miare zbli-
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zania sie do widnokregu barwa sklepienia blednie, moze nawet wystepowa¢ odcien z6tty
lub brunatny. Jest to wynik silnego rozproszenia swiatta (nawet w zakresie fal dtugich) na
domieszkach atmosferycznych, zawartych w warstwie powietrza, przylegajacej bezposrednio
do powierzchni Ziemi. Zanieczyszczone powietrze ma rézne domieszki, np. pyly, kropelki
wody itp. czastki o r6znych rozmiarach, od molekut gazowych o rozmiarach mniejszych od
dtugosci (1) fali $wietlnej, do czastek zawiesin o rozmiarach rzedu dtugosci fal $wietlnych lub
wigkszych. Tak silnie zanieczyszczone powietrze rozprasza jednakowo wszystkie barwy
Swiatta, a sklepienie ma wowczas barwe biatawa. Fakt ten $wiadczy albo o trwajacej suszy,
albo o obecnosci w powietrzu duzej liczby kropelek wody, czy krysztatéw lodu.

Blekit nieba wyjasnit fizyk angielski J. Rayleigh (1842—-1919), ktdry sformutowat prawo
opisujace rozpraszanie fal swietlnych na czasteczkach mniejszych od diugosci fali 4. Zgodnie
ztym prawem, rozpraszanie fal swietlnych na czasteczkach mniejszych od diugosci fali jest
odwrotnie proporcjonalne do czwartej potegi dtugosci fali swietlnej. Czastki powietrza i pary
wodnej rozpraszaja wicc gtéwnie promienie krotkofalowe (niebieskie i fioletowe). Swiatto
rozproszone przez czastki gazéw znajdujacych sie w powietrzu jest zatem zasobniejsze w pro-
mienie niebieskie i fioletowe niz w czerwone, stad biekitne zabarwienie nieba.

Kropelki wody i krysztatki lodu maja srednice wigksza od dtugosci fali i rozpraszaja
jednakowo wszystkie dtugosci fali. W takim przypadku zaréwno $wiatto padajace, jak
i rozproszone maja jednakowa barwe, a niebo ma odcien mniej lub bardziej biaty. Inten-
sywnos¢ odcienia zalezy od ilosci zawieszonych w powietrzu czastek pytdw.

Latem, po kilku dniach bezchmurnej, upalnej pogody, biekit nieba staje sie coraz ja-
$niejszy. Po krdtkotrwatym przelotnym opadzie niebo przybiera ponownie intensywny,
niebieski kolor. Deszcz ,,wyptukat” z atmosfery wieksze zanieczyszczenia i najwiekszemu
rozproszeniu ulegaja znowu promienie niebieskie i fioletowe.

Zanieczyszczenia oraz gestos¢ atmosfery zmniejszaja si¢ z wysokoscia, zmniejsza sie
wiec réwniez rozproszenie promieni stonecznych. Dlatego niebo na duzych wysokosciach
wydaje si¢ ciemniejsze (kosmonauci na duzych wysokosciach widza niebo czarne).

13.3.3. Zorza (barwy zmrokowe)

Kolorowe zabarwienie czesci widnokregu podczas wschodu i zachodu Stonca zwiaza-
ne jest z selektywnym rozpraszaniem w atmosferze przede wszystkim promieni czerwo-
nych i zétych lub pomaranczowych. Zorza jest tym czerwiensza, im wiecej pary wodnej
i pytéw znajduje sie w powietrzu nad horyzontem. Gdyby atmosfera byta idealnie sucha
i czysta, zjawiska zorzy nie obserwowalibysmy.

Najpiekniejsze zorze wystepuja jesienia, gdy atmosfera zawiera duzo zawiesin i pary
wodnej. Zorze sa barwniejsze w niskich szerokosciach geograficznych, gdzie powietrze
zawiera duzo pary wodnej.

13.4. Refrakcja atmosferyczna i jej efekty

Refrakcja jest to zjawisko zatamania fal elektromagnetycznych na granicy rozdzielaja-
cej osrodki o réznych wspétczynnikach zatamania promieni swietlnych. Promien stoneczny
biegnacy od Stonca do Ziemi, przechodzac przez warstwy powietrza o roznej gestosci,
ulega zatamaniu i odchyleniu od swego pierwotnego kierunku.
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Zatamanie promieni swietlnych biegnacych w kierunku Ziemi od ciata niebieskiego
(Stonca, gwiazdy) nazywa si¢ refrakcja astronomiczna.

Promien Stonca wchodzacy w atmosferg ziemska napotyka na swej drodze powietrze
0 coraz to wiekszej gestosci, a wiec o réznych wspotczynnikach zatamania swiatta, co
powoduje ciagta zmiane kierunku biegu promienia. Biegnie on w atmosferze nie po linii
prostej, ale po pewnej krzywej. Gdy promienie padaja prostopadle do powierzchni Ziemi,
nie obserwuje si¢ ich zatamania.

W wyniku refrakcji astronomicznej obserwuje sig:
— pozorne zwigkszenie wysokosci Stonca,
— wydtuzenie czasu trwania dnia,
— sptaszczenie tarczy Stonca i Ksiezyca,
— zielony promien,
— miraz (fatamorgane),
— migotanie gwiazd.

13.4.1. Pozorne zwiekszenie wysokosci Storica, wydtuzenie dnia

Refrakcja astronomiczna powoduje pozorne zwiekszenie wysokosci Stonca. Sytuacje
taka przedstawiono na rys. 13.2. Obserwator znajduje sie w punkcie A. Widzi z niego Ston-
ce S w kierunku stycznym do ostatniej czesci drogi promienia, czyli w Kierunku AS’, za-
miast w kierunku AS. Widzi zatem Stonce wyzej o kat r — zwany refrakcja astronomiczna.

Refrakcja astronomiczna powoduje takze wydtuzenie czasu trwania dnia. Podczas
wschodu i zachodu Stonce jest juz (albo jeszcze) widoczne nawet wtedy, gdy znajduje sie
ono ponizej horyzontu. Zachdd Stonca jest wigc obserwowany pozniej od zachodu rzeczy-
wistego, a wschod — wczesniej. Zjawisko to powoduje, ze w naszych szerokosciach geogra-
ficznych dzien ulega wydtuzeniu o okoto 8+10 minut.

r

7. N

Rys. 13.2. Refrakcja astronomiczna powoduje pozorne zwigkszenie wysokosci Stonca:
h — wysokos¢ rzeczywista Stonca nad horyzontem, h'— pozorna wysokos¢ Stonca h’=r + h,
r — kat refrakcji, H — horyzont, S — potozenie rzeczywiste Stonca, S’ — potozenie pozorne Stonca
(Schmidt, 1972)
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13.4.2. Splaszczenie tarczy Stonca i Ksiezyca. Zielony promien

Podczas wschodu i zachodu Stonca i Ksiezyca sptaszczenie ich tarczy jest wynikiem
mniejszego, pozornego podniesienia przez refrakcje gornego niz dolnego skraju widocznej
tarczy. Splaszczenie tarczy moze by¢ bardzo rézne, zaleznie od rozktadu temperatury i ge-
stosci powietrza. Gdy w atmosferze znajduja si¢ warstwy nieciagtosci (inwersje), ksztatt
tarczy moze by¢ fantastyczny, szczego6lnie przy istnieniu kilku warstw inwersyjnych.

Zielony promien jest to jaskrawozielony btysk pojawiajacy sie¢ w momencie, gdy
gorna krawedz tarczy stonecznej przekracza widnokrag podczas wschodu lub zachodu
Stonca. W czasie pokonywania dtugiej drogi przez atmosfere, promienie z6te i pomaran-
czowe ulegaja pochlonieciu przez pare wodna i tlen, natomiast promienie fioletowe i nie-
bieskie ulegaja silnemu rozproszeniu. Niezmienione pozostaja biekitno-zielone i czerwone.
Te z kolei, przechodzac przez warstwy atmosfery o réznej gestosci, ulegaja zakrzywieniu,
jednak zakrzywienie promieni niebieskich i zielonych jest wigksze niz promieni czerwo-
nych (krétkofalowe ulegaja silniejszemu zatamaniu).

Patrzac na zachdd lub wschod Stonca, widac jakby dwie tarcze stoneczne nakladajace
si¢ na siebie. Srodki tych tarcz sa wzgledem siebie nieco przesuniete, tak ze tarcza niebie-
sko-zielona znajduje sie wyzej od tarczy czerwonej. Czas trwania tego bardzo pieknego
zjawiska — od utamka sekundy do kilku sekund; wystepuje przede wszystkim w wysokich
szerokosciach geograficznych. Jest jednak trudne do zaobserwowania.

13.4.3. Miraz (fatamorgana)

Jest to zjawisko polegajace na tworzeniu sie podwojnych lub wielokrotnych obrazéow
obiektdéw znajdujacych sie na horyzoncie. Czesto obrazy sa odwrécone o 180°. Miraz po-
wstaje wskutek roznej wartosci wspétczynnika zatamania swiatta w dolnych warstwach
powietrza o réznej gestosci i temperaturze, w wyniku czego promienie $wietlne od obiektu
do obserwatora biegna po dwdch torach. Wystepuja: miraz gorny, ktory jest odbiciem
powyzej przedmiotu, i miraz dolny — obraz znajduje sie ponizej przedmiotu.

Dolny miraz (fatamorgana) wystepuje najczesciej w obszarach pustynnych w godzi-
nach przedpotudniowych, kiedy dolne przygruntowe warstwy atmosfery sa juz gorace,
a wyzsze warstwy powietrza sa nadal jeszcze chtodne. Powietrze zalegajace nad cieptym
podtozem wyrdznia sie mniejsza gestoscia w poréwnaniu z warstwami wyzszymi. Przy
takim za$ rozktadzie gestosci promien $wiatta biegnacy od przedmiotu do oka obserwatora
ulega zatamaniu i zorientowany jest swa wypuktoscia w kierunku podtoza. Obserwator zas
widzi przedmiot wzdtuz prostej, stycznej do biegu rzeczywistego promienia, dlatego do-
strzega go nizej niz on wystepuje, i to przewaznie w postaci odwréconej (rys. 13.3).

Mirazowi dolnemu towarzyszy czesto ztudzenie wystepowania powierzchni wodne;j.
Zjawisko to wywotane jest tym, ze odbicie czesci nieba znajdujacego sie nad danym przed-
miotem znajduje sie réwniez na dole. Wywotuje ono wrazenie powierzchni wodnej, w kt6-
rej odbija sie widziany przedmiot.
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Obraz normalny

powietrze chtodne
brg >

gorace

Rys. 13.3. Powstawanie mirazu dolnego (fatamorgana)
(Schmidt, 1972)

Miraz gorny spotyka sie czesto w wysokich i umiarkowanych szerokosciach geogra-
ficznych, przewaznie zima. Do powstania tego zjawiska w atmosferze potrzebny jest szybki
spadek gestosci powietrza wraz z wysokoscia. Taki rozktad gestosci wystepuje wowczas,
gdy dolne warstwy powietrza sa bardzo wychtodzone, a wyzsze warstwy sa znacznie cie-
plejsze — czyli wowczas, gdy wystepuja silne inwersje przyziemne.

W takich warunkach ma miejsce réwniez znaczne zatamanie si¢ promieni $wiatta
biegnacych od przedmiotu do oka obserwatora. Biegna one po torze, ktdrego wypuktosé
zwrécona jest ku gérze. Dzieki takiemu biegowi promieni moga by¢ widoczne przedmioty
znajdujace si¢ ponizej horyzontu (rys. 13.4).

Rys. 13.4. Powstawanie mirazu gornego
(Schmidt, 1972)
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13.4.4. Migotanie gwiazd

Migotanie gwiazd (scyntylacja), jest to pozorne drganie potozen, swiattosci i barw
odlegtych obiektow, wywotane fluktuacjami gestosci powietrza atmosferycznego. Migota-
nie wynika z szybkich zmian zakrzywienia promieni $wietlnych, biegnacych od obiektéw
do obserwatora. Moze mu towarzyszy¢ zmiana $wiattosci, a takze nieduza dyspersja swia-
tha. Jest nastepstwem refrakcji atmosferycznej i szybkiej zmiany przestrzennej rozktadu
wspotczynnika zatamania promieni $wietlnych w powietrzu.

13.5. Zjawiska zwigzane z obecnoscig w atmosferze statych
i cieklych czasteczek

13.5.1. Tecza

Tecza jest to jedno z najpigkniejszych zjawisk barwnych wystepujacych na niebosktonie.

Tecza jest to uklad wspotsrodkowych tukéw kot o barwach od fioletowej do czerwo-
nej, powstajacych wskutek zatamania, rozczepienia i odbicia promieni stonecznych (lub
ksiezycowych) padajacych na krople deszczu, mzawki lub mgty.

Srodek teczy znajduje si¢ dokfadnie w punkcie przeciwstonecznym. Jest to punkt
odlegly od Stonca o 180°, lezacy pod horyzontem, w miejscu przeciecia sie niebosktonu
z prosta przechodzaca przez srodek Stonca i oko obserwatora (rys. 13.5).

tecza wtérna

tecza gtéwna

Rys. 13.5. Wysokosci katowe teczy gtownej i teczy wtdrnej
(Schmidt, 1972)
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R&zne postacie teczy wynikaja z réznicy w rozmiarach kropelek wody, na ktdre padaja
promienie stoneczne. Jezeli srednice kropli maja wielkos¢ d = 1+2 mm w tegczy przewazaja
barwy biekitne, gdy krople sa mniejsze d = 0,5 mm tecza jest pozbawiona barwy zoékej,
a kolor czerwony jest stabszy. Gdy krople sa bardzo mate d < 0,05 mm (np. mgta) powstaje
tecza biata. Im wigksze zageszczenie kropelek wody w chmurze, tym wigkszy jest este-
tyczny efekt teczy, gdyz w danych warunkach moze pojawi¢ sie jednoczesnie kilka tukow
barwnych. Tecza zwiastuje ustanie deszczu, gdyz jej powstanie wymaga pojawienia sig
Stonca, ktdre jest 0znaka poprawy pogody.

Czasami obok teczy gtdwnej o promieniu zewnetrznym 42° i uktadzie barw od fioletu
w $rodku do czerwieni na zewnatrz obserwuje sie tecze wtdrna 0 promieniu zewnetrznym
51° i odwrotnym uktadzie barw (rys. 13.6).

F W 3

promienie

AL

stoneczne

Rys. 13.6. Wzajemne potozenie teczy gtownej i wtornej
(Schmidt, 1972)

Mechanizm tworzenia si¢ teczy w kropli wody (deszczu) przedstawiono na rysunkach
13.7 i 13.8. Wskutek tego, ze kropelki deszczu maja ksztatt kulisty, promienie $wietlne
padaja na nie pod réznymi katami od 0° do 90°. Tecze wywotuja tylko te, ktére padaja pod
katem mniejszym od 60°.

Promien stoneczny S (rys. 13.7) pada na krople w punkcie A, wchodzi do jej wnetrza
i zalamuje sie, a nastepnie odbija sie od scianki wewnetrznej w punkcie B i opuszcza jej
wnetrze w punkcie C. Podczas wychodzenia z kropli promien ulega ponownie zatamaniu.

Zatamujac sie w kropli deszczu, promien stoneczny ulega rozczepieniu na barwy skita-
dowe $wiatta biatego. Promienie czerwone sa najstabiej zatamane i znajduja sie u spodu,
nad nimi sa promienie zielone, nastepnie niebieskie i fioletowe. Opuszczajac krople, roz-
czepione, zatlamane i odbite promienie rozchodza si¢ wachlarzowato.

Rozczepiony promien wewnatrz kropli moze ulec jednokrotnemu lub wielokrotnemu
odbiciu. Z promieni padajacych pod katem 60° i ulegajacych w kroplach jednokrotnemu
odbiciu tworzy sie tecza gtdwna. Tecza wtdrna natomiast powstaje wskutek dwukrotnego
odbicia wewnatrz kropli promieni padajacych na dolna czes¢ kropli, pod katem 72° (rys.
13.8). Teczy o odbiciu wiekszym od dwukrotnego nie obserwuje sie, poniewaz jej potoze-
nie i bardzo mata jasnos¢ to uniemozliwiaja.



229

L 4

b)

Rys. 13.7. Bieg promieni swiatta w kropli wody podczas tworzenia sie teczy gtownej (a)
i rozczepienie promienia w kropli wody (b)
(Schmidt, 1972)

Obserwowana tgcza jest tukiem okregu, ktérego $rodek lezy na przedtuzeniu prostej
przebiegajacej przez Stonce i oko obserwatora. Dtugos¢ widocznego tuku teczy jest wprost
proporcjonalna do wysokosci, na jakiej znajduje si¢ obserwator, a odwrotnie proporcjonal-
na do wysokosci Stonca nad horyzontem oraz odlegtosci chmury od obserwatora.

Przy statej wysokosci wzroku i Stonca, fuk teczy jest tym wigkszy, im blizej obserwa-
tora znajduje si¢ chmura. Jezeli chmura dajaca opad jest daleko, a Stonce znajduje si¢ na
widnokregu, to tuk teczy stanowi potowe okregu. W miare wzrostu wysokosci Stonca, przy
statej chmurze i statej wysokosci wzroku, tuk teczy staje sig¢ coraz mniejszy.

Gdy wysokos¢ Stonca przekroczy 42°, tecza nie wystgpuje. Przy matych wysoko-
sciach Stonca tecza moze miec¢ posta¢ prawie petnego kota, jezeli obserwator znajduje si¢
wysoko, np. na szczycie gory lub w samolocie, a deszcz (chmura) jest bardzo blisko. Tecza
moze powstawaé réwniez w $wietle ksigzycowym. Jej zabarwienie jest jednak znacznie
mniej intensywne.
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b)

Rys. 13.8. Bieg promieni swiatta w kropli wody podczas tworzenia sie teczy wtdrnej (a)
i rozczepienie swiatta w kropli wody (b) (Schmidt, 1972)

13.5.2. Gloria

Jest to jedna lub kilka serii barwnych obwddek wystepujacych naokoto cienia rzuca-
nego przez oswietlony przedmiot na mgte lub chmure ztozona gtéwnie z matych kropelek
wody, a niekiedy na rose (przy obserwacjach z gory). Glorie obserwuje sie czesto w okoli-
cach polarnych. Przyczyna powstawania jest rozszczepienie i ugiecie $wiatta na zréznico-
wanych pod wzgledem wielkosci kropelkach wody. Jezeli chmura jest bardzo blisko
przedmiotu rzucajacego cien, to cien ten wydaje sie bardzo duzy. Zjawisko to nazywa sie
wowczas zjawa Brockenu.

13.5.3. Halo

Zjawisko halo jest to zespdt efektow swietlnych, ktére wystepuja wokét Stonca lub
Ksiezyca. Postacie halo moga by¢ bardzo rézne, od barwnych kregdw swietlnych, poprzez
tuki, stupy, plamy (rys. 13.9).
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Rys. 13.9. R6zne postacie zjawiska halo,
ktore powstaja osobno lub zespotowo dookota Stonca (S)
(Szczecinski, 1962)

Najczesciej obserwujemy kregi swietlne otaczajace Stonce lub Ksiezyc, ktérych barwa
jest roztozona od czerwonej wewnatrz, do z6tej lub biatej na zewnatrz. Przyczyne halo
stanowia: zatamanie, odbicie i rozszczepienie $wiatta na matych krysztatkach lodu, unosza-
cych sie w powietrzu (chmury wysokie, mgta polarna).

Przy jednolitym uktadzie krysztatkow lodu w atmosferze obserwuje sie dwie jasne
plamy po obu stronach Stonca — tzw. stonca poboczne. Stonca poboczne na zewnatrz sa
zabarwione na kolor czerwony, ktéry przechodzi w z6Hty i niebiesko-biaty. Odlegtos¢ stonc
pobocznych nie jest stata i zalezy od potozenia Stonca nad horyzontem — im Stonce znajdu-
je sie wyzej, tym stofca poboczne znajduja sie w wiekszej odlegtosci.

Podczas silnych mrozéw moze wystapi¢ pionowa smuga biatego swiatta, przechodza-
ca przez Stonce lub Ksiezyc; jest to tzw. stup swietlny. Jezeli promienie swietlne ulegaja
jedynie odbiciu na krysztatkach lodu, zjawisko halo ma barwe biata, jezeli natomiast ulega-
ja jednoczesnie zatamaniu i rozszczepieniu — zjawisko halo ma posta¢ barwna.

Zjawisko zwane halo w swej najczestszej postaci przedstawia jasny pierscien wokot
Stonca lub Ksigzyca o promieniu katowym 22 lub 46°, z wewngtrzna strona lekko zabar-
wiona na czerwono. Halo powstaje w wyniku zatamania promieni stonecznych w drobnych
krysztatkach lodowych, tworzacych chmury Ci, Cs i Cc; swiadczy o lodowej strukturze
chmury.
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13.5.4. Wience

Stonce lub Ksiezyc moga by¢ otoczone jedna lub kilkoma seriami pieknych, barwnych
pierscieni. Rézni je od halo mniejsza $rednica oraz odwrotna kolejnos¢ zabarwienia. Czesto
powstaje kilka takich pierscieni: wience dwu-, trzy-, czterokrotne. Od strony srodka zabar-
wienie kazdej serii kregéw wienca jest fioletowe lub niebieskie — na zewnatrz czerwone.
Wience tworza sig¢ na tle sredniej chmury warstwowej i kigbiastej (As, Ac) oraz warstwowo
pierzastej (Cs). Tworzenie sie wiencoOw ttumaczy sie dyfrakcja (ugieciem) Swiatta przy
przechodzeniu migdzy kropelkami wody lub krysztatkami lodu. Jest to wigc inny mecha-
nizm niz przy powstawaniu zjawiska halo (tu odbicie i zatamanie promieni swiatta w krysz-
tatkach lodu i kropelkach wody). Im mniejsze sa krople, tym wigkszy tworzy si¢ wieniec.
Gdy wszystkie krople sa jednakowej wielkosci, wowczas wience sa najbarwniejsze, najbar-
dziej rozwinigte. Wience moga réwniez powstawa¢ na chmurach zbudowanych z igietek
lodowych o jednakowych rozmiarach.

Stosunkowo czesto pojawia sie wieniec wokot ksiezyca, tzw. , lisia czapa”. Wieniec
ten tworzy si¢ w chmurze As, a jego mata srednica wskazuje, ze chmura ta skfada sig ze
stosunkowo duzych kropelek wody. Lisia czapa jest wigc zwiastunem nadejscia pogody
deszczowej.

Najczesciej wience obserwuje sie wokot ksiezyca, gdyz oslepiajacy blask Stonca utrudnia
ich obserwacje. Wienice tworza sie rowniez we mgle wokét sztucznych zrodet swiatta.

Wieniec prawie nigdy nie wystepuje jednoczesnie ze zjawiskiem halo, poniewaz
krysztatki lodowe, powodujace zjawisko halo, sa za duze, aby utworzy¢ wieniec.

13.5.5. Pierscien Bishopa

Jest to otaczajacy Stonce lub Ksigzyc biatawy pierscien, o promieniu 22°, z lekko
niebieskawym zabarwieniem od strony wewnetrznej i czerwonobrazowym od strony
zewnetrznej. Kolory sa stabo widoczne. Powstaje dzieki uginaniu sie $wiatta stonecznego
lub ksiezycowego (dyfrakcji) w chmurze niezwykle drobnego pytu pochodzenia wulka-
nicznego.



Rozdziat 14

Zjawiska elektryczne w atmosferze

14.1. Elektrycznos¢ atmosferyczna

14.1.1. Pole elektryczne atmosfery

Szereg zjawisk elektrycznych wystepujacych w atmosferze jest uzaleznionych od
stopnia jonizacji powietrza. Gtéwne jonizatory, to:
— promieniowanie ciat promieniotwdérczych (radioaktywnych) w atmosferze i w glebie,
— promieniowanie kosmiczne,
— promieniowanie korpuskularne i ultrafioletowe.

Jonizatory drugorzedne, to:
— zjawiska burzowe,
— jonizacja termiczna w czasie wielkich pozaréw,
— mechaniczne procesy zwiazane z rozpadem kropel wody (w poblizu wodospadow i fali
przybojowej),
— jonizacja wywotana tarciem czastek statych unoszonych w powietrzu.

Liczba jonéw w 1 cm?® powietrza wynosi $rednio okoto 1400 jonéw. Okoto 750 to jony
dodatnie, a 650 to jony ujemne. Jest to niewiele w poréwnaniu ze srednig liczba czasteczek,
ktéra w 1 cm® wynosi 2,7 x 10*°. Od liczby jonéw w powietrzu zalezy przewodnos¢ elek-
tryczna powietrza. Najwieksza koncentracja jonéw istnieje w jonosferze, a wiec powyzej
50+-60 km. Przewodnos¢ elektryczna atmosfery zmienia si¢ zatem z wysokoscia. Do okoto
3 km przewodnos¢ jest niewielka, rosnie wyraznie z wysokoscia. Na wysokosci 80 km
(jonosfera) powietrze przewodzi juz jak woda, natomiast na wysokosci 100 km — podobnie
jak metale (przewodnos¢ 3 mld razy wieksza niz przy ziemi). Gérne warstwy atmosfery —
jonosfera — sa wiec warstwami przewodzacymi.

Mozna zatem przyjaé, ze Ziemia i gérne warstwy atmosfery tworza ogromny konden-
sat, przyziemne warstwy powietrza sa tu izolatorem. Napiecie miedzy Ziemia a gérnymi
warstwami atmosfery wynosi 200 000 V do 500 000 V, a miedzy nimi ptynie staby prad,
ktérego natezenie dla catej kuli ziemskiej jest rzedu tysiecy amperow.

W obszarach pozbawionych zachmurzenia wektor natezenia pola elektrycznego skiero-
wany jest ku powierzchni Ziemi i wynosi srednio 130 V/m. W obszarach, w ktérych wystepu-
je zachmurzenie, a zwkaszcza przez chmury Cu i Cb, pole elektryczne Ziemi i atmosfery jest
bardziej ztozone, ze wzgledu na obecno$¢ w chmurach tadunkéw przestrzennych.

Napiecie pola elektrycznego Ziemi (czyli réznica potencjatdw Ziemi i atmosfery)
zwigksza si¢ z wysokoscia. Na przyktad, gtowa dorostego cztowieka w czasie pigknej po-
gody znajduje sie w obszarze, ktérego napiecie jest o0 200 V wyzsze niz napiecie obszaru,
w ktorym znajduja sie jego stopy. W czasie mgty moze zwiekszy¢ sie nawet 10-krotnie, a w
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czasie burz pytowych moze osiagnac¢ 18 000 V. Natezenie pradu jonowego w atmosferze
zmienia si¢ wraz z warunkami meteorologicznymi.

Proces krazenia elektrycznosci w atmosferze odbywa sie nieustannie. Na obszarach
bezchmurnych nastepuje przeptyw pradu miedzy atmosfera a powierzchnia Ziemi, niwelu-
jacy fadunek elektryczny jonosfery. tadunek ten jest jednak ciagle uzupetniany w wyniku
tworzenia sie chmur burzowych i zachodzacych w nich zjawisk elektrycznych.

Wszystkie postacie opadu atmosferycznego maja tadunek elektryczny. Czes¢ elemen-
tow opadu jest obdarzona tadunkiem dodatnim, cze$¢ ujemnym, a cze$¢ jest obojetna. Su-
maryczna liczba tadunkéw dodatnich w opadach jest zwykle wieksza od ujemnych, nato-
miast wiecej jest fadunkoéw ujemnych w pojedynczych elementach opadu.

Wielkos¢ tadunku zalezy od rozmiaréw czastki opadowej, im wiekszy element opadu,
tym wickszy fadunek. Rodzaj tadunku, jaki przynosi opad, zalezy od tego, z jakiej czesci
chmury pochodzi, bywa jednak, ze nastepuje zmiana tadunku podczas opadu.

Wyladowania elektryczne i powstawanie naboi przestrzennych obserwuje sie réwniez
w chmurach pytowych powstajacych podczas wybuchéw wulkanéw, lub tzw. burz piasko-
wych. Elektryzowanie si¢ $niezynek i ziarenek piasku na skutek tarcia powoduje niebieskie
plamy widoczne noca.

14.2. Burze
14.2.1. Rozw6j chmury burzowej (Cb)

W sprzyjajacych warunkach silnej konwekcji termicznej potaczonej z dynamiczna
i przy duzej wilgotnosci powietrza tworza si¢ mocno rozbudowane chmury kigbiasto-
deszczowe (Cumulonimbus Cb). Jezeli towarzysza temu wytadowania elektryczne oraz
krétkotrwale, ale obfite opady oraz silne, porywiste wiatry, to taki zespot zjawisk nosi na-
zwe burzy. Czesto podczas burzy opady spadaja w postaci gradu. Czas trwania burzy za-
zwyczaj jest krotki, od kilkunastu minut do kilku godzin.

W rozwoju burzy i chmur Cb najwazniejsza role odgrywaja prady wstepujace powie-
trza (konwekcja). Mozna wyr6zni¢ trzy etapy rozwoju chmury burzowej (rys. 14.1).
W pierwszym stadium — fazie wzrostu, dominujace sa prady wznoszace. Chmura rozbu-
dowuje si¢ w kierunku pionowym do wysokosci kilku kilometrow i zwicksza swoja sredni-
ce z 1+3 km do 10 km. Wzbogaca si¢ w wode zaréwno w postaci kropel, jak i krysztatkow
lodu (A).

W tym stadium powietrze znajdujace si¢ we wnetrzu chmury jest cieplejsze od otacza-
jacego i unosi si¢ do gdry. Predko$¢ wznoszenia rosnie z wysokoscia i wierzchotek chmury
osiaga po pewnym czasie poziom, na ktérym panuja temperatury ujemne. Ta cz¢$¢ chmury
zbudowana jest z mieszaniny kropel wody i ptatkdw $niegu. Predkos¢ praddw wznoszacych
w goérnych czesciach chmury dochodzi do 10 m/s. Para wodna dochodzi do wnetrza chmury
przez jej podstawg oraz boczne $ciany. Poczatkowe stadium rozwoju chmury burzowej
trwa okoto 10 do 15 minut.
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W stadium dojrzatosci (B), ktdre trwa okoto kilkudziesieciu minut, z chmury wypa-
daja produkty kondensacji pary wodnej w postaci bardzo silnego, ulewnego deszczu lub
gradu. Kropelki wody i krysztatki lodu osiagaja takie wymiary, ze nie moga Si¢ utrzymac
w chmurze. Jest to znak, ze chmura osiagneta punkt kulminacyjny swojego rozwoju. Jed-
noczesnie pojawiaja si¢ w chmurze prady zstepujace i wyladowania elektryczne. Poczat-
kowo prady zstepujace obserwuje si¢ tylko w srodkowej i dolnej czesci chmury, a nastepnie
coraz wyzej. W $rodkowych i gérnych czesciach chmury prady wstepujace moga osiagac¢
predkos¢ 30 m/s!

Prady wstepujace i zstepujace sasiaduja ze soba bardzo blisko. Prady zstepujace roz-
ptywaja sie nad powierzchnia Ziemi jako niezwykle silne, wilgotne i chtodne prady powie-
trza. Stadium dojrzatosci trwa 15 do 30 minut.

W ostatnim stadium, fazie rozpadu (C), dominuja prady zstepujace. Opady stabna
i zanikaja réznice temperatur pomiedzy chmura a otaczajacym powietrzem. Chmura ulega
rozpadowi.

Zwykle zjawisko burzy obejmuje caty zespdt chmur, rzadko zdarza sie w pojedynczej
chmurze. Przebieg zjawisk w takim zespole chmur jest bardziej skomplikowany. Prady
wstepujace i zstepujace wystepuja na duzych obszarach.

W chmurze burzowej wystepuja duze tadunki elektryczne przestrzenne — dodatnie
i ujemne. Ladunki te rozmieszczone sa w chmurze w okreslony sposob (rys. 14.2).

W goérnej czesci chmury, potozonej ponad izoterma —10°C, znajduja sie drobne krysz-
tatki lodu, ktére obdarzone sa tadunkiem elektrycznym dodatnim. W srodku chmury znaj-
duje sie obszar z tadunkiem ujemnym, ktdry jest zwiazany z wiekszymi krysztatkami lodu
i kropelkami wody przechtodzone;.

Dolna czes¢ chmury potozona jest w strefie temperatur wyzszych od 0°C. Tworza ja
kropelki wody naelektryzowane dodatnio. Jest to cze$¢ chmury, ktora jest aktywna elek-
trycznie, stanowi osrodek burzowy.

Wysokos¢ wystepowania aktywnej elektrycznie czesci chmury burzowej jest uwarun-
kowana poziomem zamarzania. W okolicach réwnika poziom ten znajduje sie wyzej nad
powierzchnia Ziemi niz w szerokosciach umiarkowanych. Stad, w obszarach tropikalnych
wiekszos¢ wytadowan elektrycznych zachodzi wewnatrz samej chmury, w przeciwienstwie
do regiondw potozonych w umiarkowanych szerokosciach geograficznych.

Mechanizm powstawania réznoimiennych tadunkéw w chmurze nie jest jeszcze dosta-
tecznie wyjasniony. Przypuszcza sie, ze znaczna role odgrywaja tu procesy fizyczne, towa-
rzyszace aktywnej kondensacji, czyli tworzeniu sie kropel wody i krysztatkdw lodu.

W poczatkowym stadium chmury, fadunki réznoimienne sa wymieszane. Intensywne
prady pionowe, rozwijajace sie w silnie rozbudowanej chmurze kiebiastej, powoduja roz-
dzielenie tadunkdw na wysokosci, tak jak to opisano. W procesie tym zachodzi ciekawe
zjawisko zwane efektem Lenarda. Unoszone w gdre silnymi pradami krople zderzaja sie¢ ze
soba i zlewaja w wigksze. Przy intensywnych pradach moga by¢ unoszone na wysokos¢
6+8 km, gdzie temperatura spada ponizej —20°C. W tej czgsci chmury krople zamarzaja,
tworzac grad i krupy. Staja sie jednak zbyt cigzkie, by mogty je utrzymac prady wznoszace.
Zaczynaja wiec spada¢ i w czesci chmury o temperaturach dodatnich topnieja, tworzac
duze krople deszczu. Te duze krople sa ponownie porywane ku gorze przez prady pionowe
i w czasie ruchu ulegaja rozbiciu na krople drobniejsze. Mate krople, utworzone z ze-
wnetrznej powierzchni duzych maja tadunek ujemny, natomiast krople utworzone ze $rod-
ka, jakby ,jadra”, maja tadunek dodatni. Poniewaz w chmurze jest bardzo duzo kropli,
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rozdzielanie tadunkéw elektrycznych przebiega lawinowo. Powstaje ogromna liczba kropli
obdarzonych tadunkiem ujemnym (mate krople) i dodatnim (wicksze krople).

Prady pionowe w chmurach kiebiastych sortuja wdéwczas krople wody i krysztatki
lodu zaleznie od ich wielkosci. Dzieki temu tworza sie w chmurze obszary grupujace ta-
dunki elektryczne. W gérnej i dolnej czesci chmury skupiaja sie tadunki dodatnie, przy
czym u podstawy chmury tadunki dodatnie wystepuja tylko w strefie pradéw wstepujacych.
Srodkowa cze$¢ chmury i pozostata czesé¢ podstawy ma tadunek ujemny. Gdy réznica na-
pie¢ miedzy réznie natadowanymi czesciami chmury jest dostatecznie duza, wéwczas do-
chodzi do iskrowego wytadowania, ktére prowadzi do chwilowego wyrdwnania tadunkow.
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Rys. 14.2. Schemat rozktadu fadunkéw elektrycznych, prady pionowe
i struktura chmury burzowej (Schmidt, 1972, zmod.)

14.2.2. Klasyfikacja burz

Zaleznie od warunkéw meteorologicznych, w jakich dochodzi do rozwoju burz, dzieli

si¢ je na:
1) wewnatrzmasowe

— adwekcyjne,

— konwekcyjne.
2) frontowe — burze rozwijajace si¢ na frontach atmosferycznych

— frontu chtodnego,

— frontu cieptego.
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Ad. 1. Burze wewnatrzmasowe

Burze, wystepujace w jednorodnej masie powietrza nazywaja Si¢ wewnatrzmasowymi.
Maja charakter wybitnie lokalny, pojawiaja si¢ latem, podczas upalnej pogody, w godzi-
nach popotudniowych. Wywotuje je silna konwekcja termiczna towarzyszaca chwiejnej
réwnowadze atmosfery.

Burze adwekcyjne

Burze adwekcyjne powstaja w chtodnej masie powietrza, ktdra naptywa za frontem
chtodnym. Chtodne i wilgotne powietrze, trafiajac na ciepte podtoze, ogrzewa sig, ustala si¢
réwnowaga chwiejna, sprzyjajaca rozwojowi chmur klebiasto-deszczowych Ch. Wystepuja
silne, przelotne opady i burze. Chmury burz tego typu sa od siebie izolowane. Powstaja
przy wzglednie niskich temperaturach, a predkos¢ ich przemieszczania jest wigksza niz
burz konwekcyjnych. Burze te sa tym gwattowniejsze, im bardziej nagrzane sa dolne przy-
ziemne warstwy atmosfery i im naptywajace powietrze jest chtodniejsze.

Burze konwekcyjne

Burze konwekcyjne wystepuja w tej porze dnia, gdy jest maksymalna temperatura,
czyli w godzinach okotopotudniowych. Rozwijaja si¢ podczas pieknej, upalnej pogody
i maja lokalny charakter. Gtowna przyczyna ich rozwoju jest wystepowanie réwnowagi
chwiejnej w atmosferze. Latem, przy statym polu barycznym systematycznie, z kazdym
dniem wzrasta temperatura. Podloze nagrzewa si¢ coraz bardziej, a od niego powietrze.
Wozrasta tez jego wilgotnos¢ bezwzgledna. Rozwija sig silna konwekcja termiczna, wyste-
puja intensywne prady wznoszace. Pojawiaja sie poczatkowo chmury Cumulus Cu, ktére
nastepnie przechodza w Cumulonimbus Ch.

Burze przemieszczaja si¢ powoli i szybko znikaja. Nastgpnego dnia ten proces powta-
rza sie i burze pojawiaja sie znowu. Gdy rdznice pionowe temperatur dzieki nagrzaniu sie
réwniez goérnych warstw atmosfery w wyniku konwekcji, a ochtodzeniu sie podtoza w wy-
niku parowania zrownowaza sie, dziatalnos¢ burzowa ustaje. Przed burza temperatura i wil-
gotno$¢ bezwzgledna wzrastaja, a cisnienie spada az do chwili wystapienia burzy, po czym
cisnienie rosnie. Predkos¢ wiatru wzrasta i wieje od burzy gwattownie na wszystkie strony,
doprowadzajac czesto do powstawania nowych chmur. Burze konwekcyjne sa bardzo in-
tensywne, wystepuja liczne wytadowania elektryczne, silne opady deszczu i gradu. Pred-
kos¢ przemieszczania sig burz jest niewielka i wynosi 5+15 km/h.

Ad. 2. Burze frontowe

Burze frontu chtodnego

Burze te rozwijaja si¢ na czole frontu chtodnego. Nastepuje tu intensywne wypychanie
cieptego (zwrotnikowego) powietrza ku gorze przez naptywajace masy chtodne (powietrze
polarne, arktyczne). Gdy powietrze ciepte jest dostatecznie wilgotne i charakteryzuje sie
réwnowaga chwiejna, wypietrzaja sie silnie chmury Cumulonimbus (Cb). Burze te zawsze
Sa zwiazane z osrodkami nizowymi, nie wykazuja natomiast zaleznosci od pory dnia ani
rodzaju podtoza.

Burze rozwijajace si¢ na frontach chtodnych i okluzjach chtodnych wystepuja waska
strefa (ok. 50 km), ciagnaca sie kilkaset kilometréw. Przed linia frontu, w odlegtosci
100+180 km przemieszczaja si¢ zwykle chmury Cirrostratus. Wyprzedzaja one wystapie-
nie burzy o 1+2 godziny. Wiatry dolne przed wystapieniem burzy wieja najczesciej réwno-
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legle do frontu. W czasie burzy staja sie porywiste, przechodzac w szkwaty, wiejace pro-
stopadle do frontu. Sama chmura burzowa przemieszcza si¢ pod pewnym katem w stosun-
ku do ruchu frontu. Czasami burze frontu chtodnego wystepuja juz na 200+300 km przed
liniag frontowa. Przejscie frontu zaznacza sie w takim przypadku silnymi wiatrami. W taki
sam sposaéb, jak na froncie chtodnym, rozwijaja sie burze towarzyszace okluzji chtodne;.

Burze frontu cieptego

Wystepuja znacznie rzadziej niz burze frontu chtodnego. Powietrze ciepte, wslizgujac
si¢ po klinie powietrza chtodnego, ulega zazwyczaj stopniowemu adiabatycznemu ochto-
dzeniu, a zawarta w nim para wodna kondensuje i wydziela sie w postaci opadéw ciagtych.
Gdy natomiast naptywajaca ciepta masa jest bardzo wilgotna, a réwnowaga atmosfery
chwiejna, proces kondensacji jest gwattowny, co prowadzi do powstania zwartego uktadu
chmur frontowych. Jezeli ponadto nad wslizgujacym si¢ powietrzem cieptym zalega chtod-
na masa powietrza, dochodzi do wzmozenia chwiejnosci i rozwoju chmur Cumulonimbus
(Cb). Podstawy chmur sa wysoko. Z Ziemi nie wida¢ chmur Cb, gdyz sa wbudowane
w ukiad chmur As—Ns, zdradzaja je jedynie wyladowania elektryczne i akustyczne
(grzmoty) oraz wzmozenie si¢ opadu.

14.3. Wyladowania elektryczne
14.3.1. Wyladowania elektryczne, bltyskawice

Osrodki silnie naelektryzowane, istniejace w chmurach, indukuja na powierzchni Zie-
mi fadunki przeciwnego znaku. Wywotuje to w konsekwencji atmosferyczne wytadowania
elektryczne. Wytadowania te moga zachodzi¢ zardwno pomiedzy poszczegdélnymi czg-
sciami chmury, jak i migdzy chmurami a powierzchnia Ziemi.

Zjawiskom wytadowan elektrycznych w atmosferze towarzysza efekty audiowizualne
— grzmoty i blyskawice. Miedzy dwoma obszarami koncentracji tadunkéw elektrycznych
przeciwnych znakow tworzy si¢ kanat silnie zjonizowanego powietrza. Wzdtuz tego kanatu
ptynie prad elektryczny. Przeptywowi pradu towarzysza btysk (btyskawice) i grzmot. Nate-
zenie pradu wytadowania waha si¢ w granicach 10 000+-100 000 A. Diugos¢ kanatu prze-
wodzacego wewnatrz samej chmury burzowej wynosi srednio 15+20 km, natomiast miedzy
chmura a Ziemia tylko 2+3 km.

Srednice kanatu sa zwykle rzedu 15+20 cm, chociaz czasem zdarzaja sie wieksze.
Czas pojedynczego wytadowania, mierzony czasem trwania btyskawicy, jest zwykle réwny
0,2+1,5 s. Przeptyw pradu przez powietrze powoduje gwattowny wzrost temperatury po-
wietrza w kanale do wartosci rzedu 15 000+30 000 K. Wytadowania elektryczne w atmos-
ferze widoczne w postaci btyskawicy, ktérym towarzyszy efekt dzwigkowy (grzmot) nosza
nazwe pioruna.

14.3.2. Rodzaje blyskawic

Blyskawica jest potezna iskra elektryczna o diugosci kilku kilometréw. Pojedyncze
wytadowanie ma charakter oscylacyjny i sktada sie z szeregu impulséw (1+5), trwajacych
utamek sekund. Wytadowania elektryczne miedzy chmurg burzowa a powierzchnia Ziemi
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przebiegaja zawsze wzdtuz najkrotszej drogi, prowadzacej przez najsilniej zjonizowane
obszary atmosfery.
Posta¢ btyskawicy zalezy przede wszystkim od intensywnosci doptywu elektrycznosci
»+71,,-,.). Najczesciej obserwujemy btyskawice (btysk):
— phaska,
— liniowa,
— wstegowa,
— kulista.

Btyskawica ptaska — wyglada jakby cata powierzchnia chmury stata w ptomieniach.
Moze by¢ iskrowa, wytwarzajaca sie wewnatrz chmury — a wiec niewidoczna. Czasem
pojawia si¢ w wierzchotkowej czesci chmury lub na jej szczycie. Blyskawice phaskie two-
rza sie, gdy w chmurze zostatlo wytworzone napiecie konieczne do wytadowania, ale do-
ptyw nowych tadunkéw nastepuje bardzo powoli. Burze, ktérym towarzysza, sa stabe,
zwykle wystepuja wiosna lub zima.

Btyskawica liniowa — potezna sfalowana iskra elektryczna z licznymi rozgatezieniami
po bokach. Gtéwne wytadowanie uderza w Ziemie lub wode, tamie drzewa, wznieca poza-
ry. Przebiega waskim, kilkudziesieciocentymetrowym kanatem. Pod wptywem duzego,
lokalnego napiecia elektrycznego, znajdujace sie w powietrzu wolne elektrony nabieraja
duzych predkosci i jonizuja na swej drodze powietrze. Pojawiajace sie przy tym nowe elek-
trony powoduja lawinowe przyspieszenie tego procesu. Tworzy si¢ waski kanat silnie zjo-
nizowanego i dobrze przewodzacego powietrza, zwany liderem. Zwykle tworzy sie od
chmury, czasem od ziemi, czasem powstaja dwa lidery wychodzace sobie naprzeciw. Lider
tworzy sie skokami, catkowity czas jego formowania wynosi kilka setnych sekundy. Gdy
lider dotrze do ziemi przez zjonizowany kanat — przebiega wytadowanie gtéwne, widoczne
jako btyskawica i trwajace Kilka stutysigcznych sekundy. Wraz z liderem skierowanym ku
ziemi rozwija sie takze lider skierowany ku gérze. Po pierwszym wytadowaniu nastepuja
zwykle kolejne, sprowadzajace fadunek z wyzszych czesci chmury. Moze ich by¢ kilka lub
kilkadziesiat. Rozwijaja sie przygotowanym kanatem zjonizowanym. Maja charakter oscy-
lacyjny i sktadaja sie z szeregu impulséw trwajacych tysieczne sekundy. Odstep miedzy
kolejnymi wytadowaniami wynosi kilka setnych sekundy i jest nie do uchwycenia. Dtugosé¢
btyskawicy srednio wynosi kilka kilometréw, jednak gdy sa to wytadowania miedzychmu-
rowe ich dtugos¢ osiaga kilkanascie kilometrow.

Prady ptynace sa ogromne, natezenie wynosi od 10 000 A, a czasami nawet osiaga
100 000 A. Temperatura dochodzi do 30 000°C. W 75% sprowadzaja tadunek ujemny —
moga wigc stanowic¢ przeciwprad dla pradu w obszarach bezburzowych.

Btyskawica wstegowa jest jednym z najgrozniejszych wytadowan. Skfada si¢ z kilku
nastepujacych po sobie wyladowan biegnacych réwnolegle. Wiasciwa droga btyskawicy
przebiega posrodku biegnacych réwnolegle stabszych iskier. Btyskawica wstegowa jest
podobna do rozwinietej na wietrze wstegi, stad jej nazwa. Trafiajac w zabudowania, na-
tychmiast wznieca pozar. Czasem wytadowania wystepuja zespotowo, jednoczesnie z tej
samej chmury, sa wéwczas bardzo grozne.

Blyskawica kulista — wystepuje rzadko i jest bardzo interesujaca. Moze by¢ rdznej
wielkosci, od pigsci do gtowy dorostego cztowieka. Porusza si¢ po drogach bardzo kretych,
najczesciej zbieznych z kierunkiem wiatru, z predkoscia umozliwiajaca jej obserwacje.
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Istnieje kilka teorii starajacych sie wyjasni¢ to zagadnienie. Ponizej przedstawia si¢ dwie
z nich: Meissnera i Bietohonia.

Wedtug pierwszej teorii jest to kula rozzarzonego gazu, znajdujaca si¢ w ruchu obro-
towym, utworzona na drodze dwoch blyskawic, ktérych wytadowania biegna w przeciw-
nych kierunkach (rys. 14.3). Wir ten jest swego rodzaju giroskopem, jego ruch jest pod-
trzymywany réwnowaga sit miedzy cisnieniem zewnetrznym wywieranym przez powietrze
i sita odsrodkowa wywotana ruchem obrotowym gazéw. Réwnowaga utrzymuje sie az do
momentu, gdy do srodka kuli nie przeniknie powietrze z zewnatrz. Gdy to nastapi, btyska-
wica rozpada sie z hukiem, tym gtosniejszym, im wigksza jest btyskawica.

Wedtug Bietohonia (za Schmidt, 1972) natomiast btyskawica kulista powstaje w cza-
sie uderzenia btyskawicy liniowej w dowolny przedmiot. Powstaje silna fala uderzeniowa,
ktora odbijajac sie, moze doprowadzi¢ do powstania wirujacego pierscienia plazmowego,
utrzymujacego sie dzieki intensywnosci samego wiru, ktérego zewnetrzne warstwy obraca-
ja sie z predkoscia gtosu oraz dzieki sitom elektromagnetycznym dziatajacym w tym kieb-
ku silnie zjonizowanego gazu. Sity te chronia kule od rozpadu dopéty, dopdki istnieje po-
trzebny do tego celu stopien jonizacji gazéw. Z chwila gdy stopien jonizacji gazéw zmniej-
sza sie, btyskawica kulista rozpada sie.

ey

Rys. 14.3. Powstawanie pioruna kulistego wg Meissnera: 1, 2 — spotkanie si¢ bardzo silnych
przeciwnie skierowanych pradéw powietrza; P — sily ci$nienia zewnetrznego, R — sity odsrodkowe
wywotane silnym ruchem wirowym podczas wytadowania liniowego (Schmidt, 1972)

Btyskawica kulista moze zanika¢ przy akompaniamencie gtosnej detonacji lub tez po
cichu. Zwykle pozostawia staby dym o ostrym zapachu. Przy powierzchni Ziemi porusza
sig z predkoscia okoto 2 m/s. Zachowuje sie przy tym w r6zny sposéb. Moze, podskakujac,
przemieszcza¢ sig po ziemi, moze z sykiem wyrzuca¢ drobne iskry itp.
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Btyskawice kuliste czesto przedostaja sie¢ do wnetrza domoéw przez okna, drzwi, komi-
ny i rézne szpary. Gdy wybuchna w mieszkaniu, powoduja duze zniszczenia, czesto wywo-
tujac pozary. Przemieszczajac si¢ po ciele cztowieka, zostawiaja slady w postaci silnych
oparzen, czesto $miertelnych.

Podstawowe parametry btyskawicy kulistej (Schmidt, 1972):

— energia wewnetrzna — 0,1+0,4 kWh,

— temperatura — 3000+5000°C,

— czas istnienia — od 1sdo 4 min,

— ciezar — 0,5+50 G,

— gestosé - 1,3+15 kg/m®,

— predkosé ruchu — 2 m/s do 100 km/h (~ 27,7 m/s),

— sita swiatta — 0,51+81 cd,

— hatezenie - 20 A,

— barwa — pomaranczowo-czerwona, zota lub biata.

Przy $rednicy okoto 10 cm, powietrze wewnatrz kuli wiruje z predkoscia okoto 645
m/s, czyli okoto 2300 km/h.

14.3.3. Uderzenia pioruna

Btyskawice kazdego rodzaju sa niebezpieczne dla cztowieka, przede wszystkim na
wolnym powietrzu. Ze wzgleddéw bezpieczenstwa wazna jest znajomosé miejsca, gdzie
uderza piorun. Réznoimienne tadunki na powierzchni Ziemi i w chmurze przyciagaja sie.
Do wytadowan elektrycznych dochodzi w miejscach, gdzie izolacyjna warstwa powietrza
jest najciensza, czyli tam, gdzie znajduja si¢ najwyzsze przedmioty. Piorun na otwartej
przestrzeni wybiera zatem wysokie przedmioty: wieze, samotnie stojace drzewa, budynki.
Niebezpiecznie jest is¢ wowczas przez otwarta ptaska przestrzen, bo cztowiek moze by¢
najwyzszym obiektem.

Z doswiadczenia wiadomo réwniez, ze piorun uderza czesciej w niektore rodzaje
drzew. Najczesciej w deby, potem topole, wiazy, sosny, natomiast prawie nigdy w klony,
brzozy i akacje. Przypuszczalnie zalezy to od sktadu gleby, na ktorej rosna okreslone ga-
tunki drzew, a takze od rozgatezienia ich systemu korzeniowego. Piorun uderza bowiem
czesciej w te drzewa, ktére maja rozgateziony i gteboki system korzeniowy. Réwniez cze-
sciej padaja jego ofiarg te drzewa, ktdre sa bardziej nasycone sokami, czyli te, ktore cechuje
lepsza przewodnos¢.

W chwili uderzenia pioruna w wysokie drzewo temperatura btyskawicy powoduje
nagte wrzenie sokOw i najczesciej wrzaca para rozsadza z hukiem pien drzewa.

Zdarza sie rowniez, ze w jeden przedmiot uderza kilka piorunéw po kolei. Dzigje sie
tak dlatego, ze powstaty po pierwszym uderzeniu pozar jonizuje czasteczki powietrza, ktore
powoduja wzrost przewodnosci powietrza w tym miejscu. Poniewaz btyskawica wybiera
zawsze miejsca 0 najlepszej przewodnosci, stad w czasie pozaru uderzenia pioruna moga
by¢ kilkukrotne.

Dla cztowieka porazenie piorunem jest przewaznie $miertelne. Wywotuje migotanie
zastawek komor serca, ktére prowadzi do ustania pracy serca i $mierci. Cieplne dziatanie
pradu prowadzi takze do zmian w centralnym uktadzie nerwowym. Porazeniu ulegaja mig-
$nie, w tym migsnie drdg oddechowych, co powoduje zatrzymanie oddychania i $mier¢.
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Czlowiek moze réwniez ponies¢ $mieré nawet w przypadku, gdy nie zostat bezpo-
srednio trafiony piorunem, lecz znajdowat sie w sasiedztwie miejsca, w ktére uderzyt pio-
run. Podlega wowczas tak zwanemu napieciu krokowemu. Sytuacje taka wyjasnia rysunek
14.4,

20 00p Vv -
TT————— napiecie krokowe 10 000 V zabija czlowieka

Rys. 14.4. Napigcie krokowe (Schmidt, 1972)

Wokdt miejsca uderzenia pioruna tworzy sie pole elektryczne, ktérego napiecie stab-
nie w miare oddalania sie od niego. Pole to mozna opisa¢ liniami ekwipotencjalnymi (jed-
nakowego potencjatu). Jezeli cztowiek ustawi sie rdwnolegle do linii ekwipotencjalnych
(mezczyzna po lewej stronie), napigcie migdzy jego stopami jest niewielkie, nic mu nie
grozi. Jezeli natomiast stopy cztowieka beda ustawione prostopadle do tych linii, to migdzy
stopami moze wystepowaé bardzo duza réznica potencjatdw. Cztowiek po prawej stronie
jedna noga stoi na linii 10 000 V, a druga 20 000 V. Dziata zatem na niego napigcie 10 000
V, ktdre jest smiertelne dla cztowieka. Wyjasnia to, dlaczego mimo tak bliskiego sasiedz-
twa jeden z mezczyzn zginie, podczas gdy drugiemu nic sig nie stanie.

Uderzenie btyskawicy w piaszczysta glebe wytwarza ze stopionego piasku tzw. fulgo-
ryt (Fulgora — grecka bogini btyskawic), czyli piorunowiec. Gdy btyskawica uderza w
skate, w miejscu porazonym wytwarza si¢ dos¢ gleboki otwor rurkowaty (fulgoryt), a wo-
kot niego szkliwo.

Jak juz powiedziano, piorun uderza w wysokie przedmioty — wieze, stupy, samotne
drzewa. Jesli w poblizu jest np. stup metalowy oraz stup drewniany, wybiera stup metalo-
wy, poniewaz stal lepiej przewodzi elektrycznos¢ i stup metalowy wkopany jest glebiej.
Wskutek tego elektrycznosé¢ z ziemi w czasie rozwijania lidera fatwiej doptywa do wierz-
chotka stupa. Uderzajac w réwna powierzchnig ziemi, piorun wybiera miejsce, w ktérym
przewodnictwo elektryczne gleby jest wigksze, czyli raczej np. glebg gliniasta czy bagienna
niz piaszczysta czy kamienna.

Ubocznym efektem blyskawicy jest emisja fal elektromagnetycznych w dos¢ szero-
kim pasmie czestotliwosci, odbieranych przez radio jako trzaski. Ich analiza jest jednym z
narzedzi badania zjawisk burzowych.
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14.3.4. Ognie $w. Elma

W obszarach burzowych wystepuja czasem tzw. ognie sw. Elma. Sa to wytadowania
koronowe z ostrzy, tzw. ciche wyfadowania, nie towarzysza im efekty dzwickowe. Wyla-
dowania te sa spowodowane zgrupowaniem fadunkéw elektrycznych, ktére moga znajdo-
wac sie w powietrzu. Objawiaja sie jako smugi swietlne, pojawiajace si¢ w postaci ptomie-
nia w poblizu przedmiotéw majacych ostre zakonczenie — maszty, wieze itp., czasem witosy
ludzkie ,,staja deba” lub tez moga tworzy¢ pierscien podobny do aureoli nad gtowa czio-
wieka.

Ich wizualna posta¢ $wiadczy o rodzaju tadunkéw, ktore je powoduja. Smugi $wietlne
o0 dtugosciach rzedu 10 cm wyrastajace z ostrzy sa wytwarzane przez fadunki dodatnie,
natomiast skoncentrowanie ptomienia na powierzchniach otaczajacych ostro zakonczone
przedmioty jest wywotane przez tadunki ujemne.

Ognie sw. Elma byty obserwowane od starozytnosci i ich opisy zachowaty si¢ w prze-
kazach historycznych. Najczesciej byty interpretowane jako cud, zjawisko nadprzyrodzone.

Ognie $w. Elma byly w starozytnosci nazywane ogniami Kastora i Polluksa (patroni
zeglarzy). Obserwowano je bowiem gtownie na wierzchotkach masztow, gdzie powstawaty
dzieki sptywowi fadunkéw elektrycznych z ostrzy. Znany jest réwniez fakt, gdy podczas
wypraw Hannibala (Il w.p.n.e) przez Alpy na Rzym pojawity si¢ miotetki ognia na wtocz-
niach. Przyjeto to wéwczas jako przepowiednie zwyciestwa.

Uczestnicy wyprawy Magellana dookota Ziemi podziwiali takze ognie na masztach
okretdw, przyjmujac to zjawisko jako cud.

Ognie $w. Elma pojawiaja sie wéwczas, gdy natezenie pola elektrycznego w poblizu
ostrza osiagnie krytyczna wartos¢ (30 000 V/cm). Elektrony powstajace w wyniku procesu
jonizacji w poblizu ostrza osiagaja tak duze predkosci, ze same jonizuja napotkane na swej
drodze czasteczki powietrza. W czasie tego procesu wystepuja ciche wyladowania, czyli
ognie sw. Elma. Ksztatt ich przypomina czesto mata miotetke, ktorej wielkos¢ zalezy od
tego, jakiego znaku sa tadunki sptywajace z ostrza; gdy ,,+”, powstaje duzy wachlarz fiole-
towy, gdy ,,—", tworzy sie maty wachlarz biekitny. Zjawisko to jest bardzo efektowne, ale
niebezpieczne, gdyz czesto poprzedza uderzenie pioruna wtasnie w te przedmioty.

14.3.5. Grzmoty

Btyskawicy, jak kazdej iskrze elektrycznej, towarzyszy potezny huk, zwany grzmo-
tem. Sifa tego dzwieku jest proporcjonalna do natezenia btyskawicy. Huk powstaje wsku-
tek nagtego i niezwykle gwattownego nagrzania sie powietrza w kanale btyskawicy (roz-
prezenie), ktdre wprowadza powietrze w drgania. Po sptynieciu tadunku elektrycznego, po
uptywie utamkow sekundy nastepuje gwattowne oziebienie. To gwattowne ozigbienie po-
woduje kurczenie sie powietrza (sprezenie), ktére ponownie zostaje wprowadzone w drga-
nia, wywotujac fale akustyczna.

Druga przyczyna grzmotu jest piorunujacy wybuch gazu, wytworzonego pod wply-
wem chemicznego rozpadu pary wodnej na tlen i wodér i rozpadu powietrza pod dziata-
niem wysokiego napiecia btyskawicy o temperaturze od 10 000°C do 30 000°C. Dzwigko-
we fale grzmotu przebiegaja na poczatku tak jak fale wybuchu. Rozprzestrzeniaja sie
z predkoscia 5000 m/s, jednak po uptywie utamka sekundy ich predkos¢ zmniejsza sie do
normalnej predkosci dzwieku — 333 m/s.
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Btyskawice uderzajace w Ziemie wywotuja potezny huk, podobny do wystrzatu
armatniego. Czesto przedtuza sie on w postaci szeregu toskotéw, a konczy sie gluchym
uderzeniem, wywotujacym silny wstrzas. Te powtarzajace si¢ toskoty grzmotu sa odbiciem
fal dzwickowych od powierzchni Ziemi, chmur i skutkiem zatamywania sie fali w srodowi-
sku, przez ktore przebiega.

Czas przedtuzajacych sie toskotow grzmotu tej samej btyskawicy wynosi od 30 do 40
sekund, a czasem nawet dtuzej. Odlegtos¢ styszalnosci jest na ogdt niewielka, srednio
1820 km.

Burze nad obszarami ladowymi wystepuja czesciej niz nad oceanami. Wyjatkowo
duzo burz wystepuje w okolicy réwnika.

Nad morzami strefy umiarkowanej burze moga wystepowaé w okresie catego roku,
natomiast wzdtuz wybrzezy przede wszystkim w okresie letnim.



Rozdziat 15

Klimaty ziemi

15.1. Wprowadzenie

W ostatnich 20-30 latach obserwuje sie szybki rozwdj i wzrost znaczenia klimatologii,
a takze zmiane znaczenia niektérych poje¢ z tego zakresu i wprowadzanie nowych.

Stowo klimat pochodzace z jezyka greckiego ,,klima” — nachylenie, skton stosowat juz
Hipokrates (IV-V w. p.n.e.). Grecy odmienne warunki pogodowe w réznych miejscach
Swiata przypisywali réznemu nachyleniu promieni stonecznych do powierzchni Ziemi,
odkrywajac gtéwny czynnik geograficzny klimatu — szeroko$¢ geograficzna. Od niej zalezy
wiasnie potudniowa, maksymalna wysokos¢ Stonca nad horyzontem i dtugosé dnia.

Klimat w ciagu wiekéw byt definiowany w rézny sposéb. Obecnie stosuje sie kom-
pleksowe podejscie do klimatu. Klimat jest definiowany jako catoksztatt proceséw fizycz-
nych atmosfery i warunkéw pogodowych charakterystycznych dla danego obszaru, ksztat-
towanych pod wptywem potozenia geograficznego i cech fizycznych tego obszaru, okresla-
nych na podstawie wieloletnich pomiaréw i obserwacji (Lorenc, 2004).

W klimatologii obecnie uzywa sie rdwniez pojecia system klimatyczny definiowany
jako pozostajacy w rownowadze dynamiczny ukfad strukturalny uksztattowany w dtugim
okresie, sktadajacy sie z atmosfery, hydrosfery, kriosfery, biosfery i geosfery. Pod wpty-
wem promieniowania stonecznego w przebiegaja w nim procesy wymiany energii i obiegu
materii, ktorych skutkiem jest strefowos¢ bilansu cieplnego i cyrkulacji atmosfery. Wrazli-
wos¢ komponentéw systemu klimatycznego na bodzce zewnetrzne jest rézna ze wzgledu na
ich rdzna mase i pojemnos¢ cieplna. Naruszenie jednego z komponentéw powoduje za-
chwianie réwnowagi w catym systemie klimatycznym. Stad zmiany klimatu i ich skutki
wystepuja w réznych miejscach z rdzna intensywnoscia.

15.2. Ksztatltowanie sie klimatow

Klimat jest wynikiem wspotdziatania wielkoskalowych proceséw atmosferycznych,
ktore odbywaja si¢ w warunkach narzuconych przez czynniki geograficzne. Gtéwne proce-
sy klimatotworcze: obieg ciepta, obieg wilgoci i cyrkulacja atmosferyczna sa ze soba wza-
jemnie powiazane. Najwazniejsze czynniki ksztattujace klimat na kuli ziemskiej mozna
podzieli¢ na zewnetrze i wewngtrzne.

Podstawowe czynniki zewnetrzne, to:

— potozenie kuli ziemskiej w ukfadzie stonecznym,
— sity grawitacyjne zwiazane z oddziatywaniem planet na Stonce i Ziemie, wptywajace
takze na aktywnos¢ Stonca i erupcje wulkanéw na Ziemi.
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Do podstawowych czynnikéw wewnegtrznych zalicza si¢ natomiast szeroko pojeta cyrkula-
cje atmosfery wraz z elementami ja ksztattujacymi.

15.2.1. Procesy klimatotwoércze

I. Obieg ciepta. Rdznicuje warunki termiczne atmosfery. Gtéwnym zrédiem ciepta dla
Ziemi i atmosfery jest Stonce. Pewna cze$¢ energii promieniowania stonecznego jest po-
chtaniana przez atmosfere, litosfere z hydrosfera i zamieniana na energie cieplna. Bardzo
waznym, chociaz wtérnym zrodiem ciepta dla atmosfery jest dtugofalowe promieniowanie
Ziemi, ktore w formie promieniowania efektywnego ogrzewa atmosfere. W obiegu ciepta
uczestnicza ponadto procesy przenoszenia turbulencyjnego, przewodnictwa cieplnego,
przemiany fazowe wody oraz procesy adiabatyczne.

I1. Obieg wilgoci. Pomigdzy powierzchnia Ziemi a atmosfera zachodzi nieustanny
obieg wody we wszystkich jej postaciach (fazach). Jest to obieg zamknigty. Stanowia go
wzajemnie powiazane procesy parowania, konwekcji i adwekcji pary wodnej, kondensacii,
powstawania chmur i mgiet, wystepowania opaddw, sptywu oraz wsiakania wody. Inten-
sywnos¢ poszczegolnych elementéw tego cyklu zalezy od pozostatych proceséw klimato-
twaérczych oraz od charakteru podtoza.

I11. Cyrkulacja atmosfery. Nieréwnomierny rozkiad ciepta na powierzchni Ziemi i w
atmosferze wywotuje réznice w rozktadzie cisnienia atmosferycznego, co z kolei powoduje
wielkoskalowe ruchy powietrza, zwane cyrkulacja atmosferyczna. Ruchy powietrza z ob-
szarow o wysokim cisnieniu do obszaréw o niskim cisnieniu sa komplikowane przez
wplyw ruchu obrotowego Ziemi oraz zréznicowanie sity tarcia dziatajacego na powietrze
przemieszczajace si¢ nad r6znymi rodzajami powierzchni Ziemi.

Woystepujace w atmosferze osrodki wyzowe i nizowe, dziatajace w postaci wiréw, powodu-
ja dodatkowe zaburzenia w tych ruchach.

Wszystkie te procesy klimatyczne sa wzajemnie powiazane i wspotdziataja z nimi
czynniki geograficzne.

Gtowne czynniki geograficzne, to:

1. Szerokos$é¢ geograficzna — ma zasadniczy wptyw na strefowos¢ doptywu energii
stonecznej do powierzchni Ziemi. Ta strefowos¢ jest zakldcona przez astrefowe czynniki
geograficzne takie jak rozktad ladow, morz, wysokos$¢ nad poziom morza oraz przez czyn-
niki cyrkulacyjne — cyrkulacje powietrza i prady morskie.

2. Rozktad 1adéw i morz przyczynia sig do zréznicowania mas powietrza o roznych
zasobach ciepta i wilgoci. Ksztattuja si¢ masy powietrza morskiego i kontynentalnego.

Powierzchnie zaréwno morskie jak i ladowe nie sa jednorodne. Powierzchnie konty-
nentéw cechuje duze urozmaicenie uksztattowania terenu, zréznicowana roslinnos¢, rézno-
rodnos¢ gleb i zagospodarowania terenu, pokrywa $niezna stata lub okresowa. Kazdy ro-
dzaj powierzchni ma odmienne oddziatywanie na klimat. W oceanach wystgpuja natomiast
prady morskie ciepte lub chtodne, a takze pokrywa lodowa oraz zr6znicowane zasolenie ich
wod. Nad obszarami naszego globu o przewadze ladéw zaktocenia w réwnoleznikowym
rozmieszczeniu elementéw klimatycznych sa duze.

3. Wysokosé nad poziomem morza. Ze wzrostem wysokosci zmniejsza si¢ bez-
wzgledna grubos¢ atmosfery, spada cisnienie a wzrasta przezroczysto$é¢ powietrza. Rosnie
natezenie promieniowania stonecznego, ale réwnoczesnie zwigksza si¢ promieniowanie
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efektywne Ziemi. Strata energii w procesie wypromieniowania przewaza nad zyskiem,
temperatura powietrza obniza si¢ z wysokoscia srednio o ok. 0,5°/100 m. Zawartos¢ pary
wodnej maleje, jednak wilgotnos¢ wzgledna rosnie i osiagany jest stan nasycenia. Nastepu-
je kondensacja pary wodnej, powstaja chmury i opady.

4. Uksztaltowanie terenu i jego ekspozycja. Na warunki klimatyczne w goérach
wplywa nie tylko wysoko$¢ nad poziomem morza, ale takze rzezba terenu. Wazna jest
rozciagtos¢ tancuchéw gorskich, ich kierunek, stromosé¢ stokow, ekspozycja w stosunku do
stron $wiata, ktore maja wptyw na nagrzewanie si¢ powierzchni, kierunki wiatrow i opady.
Czynniki te ksztattuja specyficzny typ klimatu gérskiego, ktérym w mniejszej skali wyréz-
nia si¢ klimat lokalny dolin, szczytow, stokow itp.

Spadek temperatury z wysokoscia bywa zaktdcany przez uksztattowanie terenu, po-
wodujace wystepowanie inwersji temperatury. Mimo matej zawartosci pary wodnej w wy-
sokich partiach gor, przy niskich temperaturach tam panujacych wilgotnos¢ wzgledna jest
duza. Prowadzi to do kondensacji pary i powstawania chmur.

Zachmurzenie w gérach zalezy od potozenia poziomu kondensacji, od wysokosci
grzbietu i jego ustawienia w stosunku do przewazajacych kierunkéw wiatrow. Strony na-
wietrzne odznaczaja sie¢ wiekszym zachmurzeniem niz zawietrzne, bedace pod wptywem
efektu fenowego. Latem maksimum zachmurzenia przypada na godziny okotopotudniowe,
gdy na skutek nagrzania rozwija si¢ konwekcja i powstaja chmury kiebiaste (Cu i Cb),
minimum za$ na godziny poranne. W zimie jest przeciwnie. Minimum zachmurzenia ob-
serwowane jest w potudnie, a maksimum rano. W wyniku nocnego wypromieniowania
tworza sie¢ niskie chmury warstwowe (), ktére obejmuja doliny i nizsze partie gor, nato-
miast szczyty wznosza si¢ ponad chmurami i sa dobrze nastonecznione. Zima w gorach jest
wigcej dni pogodnych niz na nizinach.

Roczne sumy opaddw rosna srednio z wysokoscia 0 70+100 mm/100 m, ale tylko do
pewnej granicy, od ktorej nastepuje juz ich zmniejszanie, czyli inwersja opadowa. W Al-
pach inwersja opadowa znajduje si¢ na wysokosci ok. 2000 m, w Himalajach na wysokosci
1800 m, a w Tatrach na 1800+2000 npm.

Sumy opaddw zaleza réwniez od ekspozycji zboczy. Wigksze opady przyjmuje strona
nawietrzna, natomiast strona zawietrzna znajduje si¢ w tzw. cieniu opadowym.

W miarg wzrostu wysokosci opady przyjmuja posta¢ sniegu. W Alpach opady state na
wysokosci 1000 m npm stanowia 25% sumy opaddw rocznych, na wysokosci 2000 m juz
60%, a od wysokosci 3600 m 100%. Z wysokoscia rosnie tez dtugos¢ trwania pokrywy
$nieznej, $rednio 3+4 dni na 100 m wzniesienia, rosnie takze jej grubos¢. Silne wiatry po-
woduja jednak, ze jest ona nierbwnomiernie roztozona, stwarzajac niebezpieczenstwo la-
win. Poczawszy od pewnej wysokosci, zwanej granica wiecznych $niegéw, $nieg w gérach
utrzymuje si¢ nieprzerwanie Potozenie tej granicy zalezy nie tylko od szerokosci geogra-
ficznej, ale takze od ilosci opaddw i ekspozycji stokdw.

Pasma gorskie stanowia rowniez bariery dla swobodnego przeptywu powietrza. Ciepte
masy powietrza przekraczaja je, powodujac na stokach nawietrznych wzrost zachmurzenia
i opady, a po stronie zawietrznej wzrost temperatury, spadek wilgotnosci i zachmurzenia
(efekt fenowy). Chtodne masy powietrza, jako ciezkie, nie maja tendencji do podnoszenia
sig, raczej optywaja fancuchy gorskie, zatrzymujac sie w dolinach.

W gérach powstaja lokalne cyrkulacje — wiatry zboczowe, gérskie i dolinne oraz
lodowcowe, a takze wspomniane juz wiatry fenowe(halny).
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Spadek temperatury z wysokoscia i wzrost sum opadowych wptywaja w sposéb za-
sadniczy na warunki klimatyczne w gorach. Wystepuje tam szereg, lezacych jedna nad
druga, stref klimatycznych zwanych pictrami, ze zmieniajaca si¢ charakterystyczna roslin-
noscia. Schemat pieter roslinnych w gérach przedstawiono na rys. 15.1.

Goérna granica lasu w klimatach suchych o matym zachmurzeniu i wysokich tempera-
turach latem lezy wyzej niz w klimatach wilgotnych. Przyktadowo w klimatach zwrotni-
kowych na wysokosci ok. 4500 m, natomiast na réwniku na ok. 3800 m npm. W szeroko-
sciach umiarkowanych obniza si¢ w miare zblizania si¢ do kofa polarnego. Las zanika, gdy
srednia temperatura najcieplejszego miesiaca spada ponizej 10°C. Odpowiada to przejsciu
lasu iglastego w tundre, kosodrzewine i inne drzewa kartowate. Powyzej wystepuja hale
(taki), a nad nimi az do granicy wiecznych $niegéw roslinnos¢ alpejska.

granica wiecznego $niegu £ - - — ——— . _ t¢ stale < 0°

krzewy kartowate

—————————————————— ts mies. najciepl. = 10°

lasy iglaste

lasy lisciaste

Rys. 15.1. Schemat pigter rolinnych w gérach
(Kaczorowska, 1986)

Granica upraw odpowiada w przyblizeniu granicy lasow. W naszych szerokosciach
jest to wysokos¢ okoto 1000+1500 m, silnie zalezac od ekspozycji stokdéw. W suchym
klimacie (Tybet) granica ta siega nawet 4500 npm.

W pionowym ukladzie pigter klimatycznych zostaja zachowane pewne ogdlne cechy
klimatu, charakterystyczne dla danej strefy szerokosciowej, w ktorej znajduje si¢ fancuch
gorski, np. amplituda temperatury.

5. Prady morskie — wspomagaja cyrkulacje atmosferyczna rdznicujac warunki ter-
miczne i wilgotnosciowe po wschodniej i zachodniej stronie oceanéw. Prady morskie wy-
wotywane sa przede wszystkim przez state wiatry. Pasaty, state wschodnie wiatry wywotu-
ja powstanie poteznych pradéw réwnikowych o gtéwnym kierunku ze wschodu na zachéd.
Prady te, trafiajac na lady w zachodniej czesci oceandw, rozgateziaja sie i doptywaja na
poétnoc do wyzszych szerokosci geograficznych. Tworzy sie pewien zamkniety cykl kraze-
nia — odptyw wody ze wschodnich czesci oceandw jest uzupetniany przez jej doptyw
z wyzszych szerokosci oraz wyptyw waod wgtebnych (upwelling, rozdz. 9.4.1). Efekt dzia-
tania pradéw morskich wyraza sie przede wszystkim w rozktadzie temperatury powietrza,
a takze w wystepowaniu opaddw i mgiet.
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Wyjatkowo wysokie temperatury, szczegélnie zima w Europie pétnocnej wynikaja
z doptywu cieptych wod Pradu Pétnocnoatlantyckiego (Prad Zatokowy — Golfstrom) i Nor-
weskiego, natomiast nadmierne ozigbienie wschodnich wybrzezy Ameryki Pétnocnej spowo-
dowane jest przez zimny Prad Labradorski. Podobnie na pétkuli potudniowej — wszystkie
lady maja wschodnie wybrzeza cieplejsze i wilgotniejsze od zachodnich dzieki odgatezieniom
pradéw réwnikowych, ptynacych ku wyzszym szerokosciom. Wybrzeza zachodnie pozostaja
za$ pod wptywem zimnych pradéw ptynacych od strony wod arktycznych. Najwieksze z tych
zimnych pradéw to Prad Peruwianski (Humboldta), Benguelski (potudniowa Afryka) i Za-
chodnioaustralijski. Obnizaja one temperature na sasiednich wybrzezach i, ograniczajac do-
ptyw pary wodnej, przyczyniaja sie do powstania przybrzeznych pustyn (Atacama, Namib).
W wyniku kondensacji dochodzi tam jednak do czestych mgiet.

6. Szata roslinna. Zwarta szata roslinna hamuje doptyw promieniowania stonecznego
w dzien, a odptyw noca. W rezultacie gesta pokrywa roslinna tagodzi amplitude dobowa
temperatury. Zwarte kompleksy lesne wytwarzaja whasciwy sobie klimat lokalny, rézny od
klimatu okolic bezlesnych. Obszary bezlesne, a przede wszystkim catkowicie pozbawione
roslinnosci (pustynie), charakteryzuja si¢ klimatem o zwigkszonej amplitudzie dobowej
temperatur.

7. Pokrywa sniezna. Pokrywa $niezna jest uwazna za czynnik klimatyczny w rejo-
nach, w ktoérych utrzymuje sie przez dtuzszy czas a wiec gtéwnie w krajach polarnych.
Warstwa $niegu chroni grunt przed nadmierna utrata ciepta i zmniejsza wahania jego tem-
peratury. Pokrywa sniezna odznacza si¢ jednak duzym albedo (50+70%), zatem silnie odbi-
ja promienie stoneczne. Ma réwniez duza zdolnos¢ wypromieniowania ciepta noca.
W efekcie powoduje to obnizenie temperatury powietrza bezposrednio nad warstwa sniegu.

Znaczne albedo $niegu jest bardzo istotne dla krajow polarnych, gdyz przyczynia sie
do wzrostu promieniowania rozproszonego, w ktérym duzy udziat maja promienie krétko-
falowe UV, niezbedne dla organizmoéw zywych.

8. Dziatalnos¢ cztowieka — jest sztucznym czynnikiem, ktéry powoduje zanieczysz-
czenie atmosfery wptywajace modyfikujaco przede wszystkim na klimat miast i obszarow
uprzemystowionych. Ponadto czlowiek, wprowadzajac powazne zmiany na powierzchni
Ziemi, zmienia naturalny obieg wody jak tez wplywa posrednio na obieg ciepta.

15.2.2. Klimaty morski i ladowy (kontynentalny)

Odmienne wiasciwosci cieplne i radiacyjne srodowiska wodnego (moérz i oceandw)
oraz ladéw sprawiaja, ze w przebiegu poszczegolnych elementéw klimatu w tych dwdch
srodowiskach powstaja duze roznice. Odmienne ksztattowanie si¢ charakterystyk klima-
tycznych wystepuje niezaleznie od szerokosci geograficznej obszaru.

Klimat morski — charakteryzuje si¢ matymi amplitudami dobowymi (Ag) i rocznymi (A;)
temperatury, op6znieniem wystepowania ekstremalnych wartosci dobowych i rocznych tempe-
ratury w stosunku do maksymalnego nastonecznienia. Cechuje go takze stosunkowo chiodne
lato, tagodna zima oraz wiosna chtodniejsza od jesieni. Zachmurzenie jest duze przez caty rok,
wystepuje mata liczba dni pogodnych i czeste mgly. Opady sa stosunkowo duze, rdwnomiernie
roztozone w roku, z lekka przewaga na przetomie jesieni i zimy. W przebiegu dobowym czest-
sze sa opady nocne. Ze wzgledu na mate opory tafli wody czesto wieja silne wiatry i juz w dol-
nej troposferze ruch powietrza odbywa sie prawie réwnolegle do izobar.
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Tablica 15.1

Temperatury srednie miesiaca najcieplejszego i najchtodniejszego, amplituda roczna i dobowa
w roznych szerokosciach geograficznych oraz zachmurzenie i opady w klimacie morskim i ladowym
(Kaczorowska, 1986)

Temperatura Srednia Temp. | Amplit. | Amplit. dobowe Ay
najciepl. | najchtod. [°C] [°Cl max min
@ okoto 67°N
g‘é’_”é?gﬁ;ﬂhkia) 237,5°W 7.1 91 ~16 162 |1090v)| 5,7 (x1)
Wierchojansk A 133°E 15,1 -50,1 -16,1 65,2 - -
@ okoto 52°N
FS"\',"\";R%’” di) 210°W 14,8 55 97 93 | 88(v) | 6,21
Czyta A113,5°E 18,7 27,4 -3,0 46,1 — -
¢ okoto 33°N
Casablanca A7,5°E 22,9 11,9 17,3 11,0 - -
Bagdad 1 44.5°E 33,6 9.3 21,8 243 | 17,3(%) | 103 (x1)

Zachmurzenie i opady w klimacie morskim i ladowym

o » Wspéirzedne Zachmurzenie $red. Opady — sumy [mm]

Miejscowosc
geogr. max/mies. | min/mies. rok max/mies. | min/mies.
¢ 52°N

Killarney 7,8 (VII) 7,0 (V) 1440 190 (XI) 70 (V1)
A10°W
@52°N

Czyta 6,7 (VII) 3,3(l) 320 90 (V1) 2(1, 1

A113,5°E

Klimat ladowy cechuja rosnace w gtab kontynentu amplitudy dobowe i roczne tempe-
ratury powietrza. Lata sa ciepte, a nawet upalne, zimy natomiast mrozne, surowe. Wiosha
jest cieplejsza od jesieni. Zachmurzenie jest wieksze latem, z przewaga chmur Cu i Cb,
zima wystepuje natomiast przewaga chmur . Jest wiecej dni pogodnych niz w klimacie
morskim, a opady wyraznie maleja wraz z odlegtoscia od wybrzeza. W ciagu roku, maksi-
mum opadu wystepuje latem, a w ciagu doby — zwykle w godzinach popotudniowych, gdyz
sa to przede wszystkim opady pochodzenia konwekcyjnego.

Zasieg wptywodw oceanicznych zalezy takze od kierunkéw przewazajacych wiatrow
oraz od pionowego uksztattowania terenéw wybrzeza. W strefie miedzyzwrotnikowej, ze
wzgledu na przewage wiatrow wschodnich wplywom oceanicznym podlegaja przede
wszystkim wybrzeza wschodnie, natomiast w strefie szerokosci umiarkowanych, z przewa-
ga wiatrow zachodnich — zachodnie. W Europie, ze wzgledu na stosunkowo ptaskie tereny
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nadbrzezne wptywy oceaniczne zaznaczaja Sie jeszcze w gtebi kontynentu, podczas gdy
w Ameryce Potnocnej Kordyliery stanowia przeszkode dla powietrza znad Pacyfiku.
Réznice w wartosciach i przebiegu poszczeg6lnych elementéw klimatu morskiego
i kontynentalnego przedstawiono w tablicy 15.1 (wg Kaczorowska, 1986).
W celu okreslenia kontynentalizmu klimatu opracowano r6zne wskazniki liczbowe
uwzgledniajace przede wszystkim szerokos¢ geograficzna i roczna amplitude temperatur.

15.3. Skala przestrzenna klimatu

15.3.1. Podziat przestrzenny klimatu

Obszary naszego globu, na ktorych panuje okreslony klimat, i ktdrego charakterystyki
sie¢ wyznacza, maja rozne rozmiary. W klimatologii precyzuje si¢ pojecia klimatu przy
przechodzeniu do coraz mniejszych jednostek geograficznych. Najczesciej jest stosowany
podziat na: makroklimat, mezoklimat, topoklimat, mikroklimat.

Makroklimat — reprezentuje zesp6t cech klimatycznych w duzej skali przestrzennej,
na przykiad strefy, kontynentu, kraju. Stanowi on pewna sume klimatoéw mniejszych jedno-
stek geograficznych.

Mezoklimat — czegsto nazywany jest klimatem lokalnym, obejmuje takie jednostki
geograficzne, jak np. dolina rzeczna, miasto, kompleks lesny itp.

Topoklimat — uwzglednia w obrebie okreslonego mezoklimatu drobne réznice w wa-
runkach klimatycznych, wynikajace z potozenia danego fragmentu powierzchni, np.
w mezoklimacie doliny wyrdznia sie topoklimat jej zboczy lub dna doliny itp.

Mikroklimat — odzwierciedla w skali ,,mikro” lokalne oddziatywania srodowiska na
warunki atmosferyczne. Jako przyktad moze stuzy¢ rozwazanie specyfiki klimatu runa
lesnego w klimacie lasu.

15.3.2. Klimat lasu (mezoklimat, klimat miejscowy)

Zagadnienie wptywu duzych zbiorowisk lesnych na klimat sasiednich terenéw jest
bardzo ztozone. Wptyw ten jest rézny, w zaleznosci od szerokosci geograficznej, rzezby
terenu itp. W warunkach polskich wptyw lasu na klimat sasiednich terenéw jest niewielki
(wg Kaczorowska, 1986). Ocenia si¢, ze srednio temperatura powietrza na terenach otwar-
tych, w poblizu duzych komplekséw lesnych moze obnizy¢ sie jedynie o kilka dziesietnych
stopnia, natomiast wilgotnos$¢ powietrza moze zwiekszy¢ sie 0 pare procent.

Wigksza role lasy odgrywaja w obiegu wody w zlewni. Lasy redukuja odptyw, tago-
dzac sptyw powierzchniowy, chronia takze glebe przed erozja. Czesto bada sie szczegdto-
wo klimat wnetrza lasu, ktory sktada sie z szeregu mikroklimatow.

Klimat lasu zalezy przede wszystkim od powierzchni zespotu lesnego, od gatunkdw
drzew i krzewdw, ich wartosci i wieku drzewostanu. Inaczej bedzie sie ksztattowat mezo-
klimat w wysokopiennym lesie sosnowym niz w rozgatezionym drzewostanie $wierkowym,
a jeszcze inaczej w lesie lisciastym, w ktorym ponadto sa inne warunki w pétroczu zimo-
wym, inne w letnim.
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Z analizy wptywu lasu na tereny sasiednie wynika, ze:
1) srednie roczne temperatury w powietrzu na poziomie 2 m nad powierzchnia terenu
w lesie na terenach réwninnych sa ok. 0,5°C nizsze, niz na terenie bezlesnym,
2) ochtadzajacy wptyw lasu najwyrazniej zaznacza sie latem, najstabiej zima,
3) amplitudy dobowych wahan temperatury w lesie sa tagodzone dzieki nizszym warto-
sciom temperatury maksymalnej i wyzszym minimalnej, co jest szczeg6lnie wyrazne la-
tem.

Wilgotnos¢ powietrza w lesie jest nieco wieksza niz na terenie otwartym dzieki paro-
waniu $cidtki i transpiracji szaty roslinnej oraz dzieki stagnacji powietrza, opady atmosfe-
ryczne w lesie sa takze o Kilka procent wieksze dzieki wzmozonej turbulencji nad koronami
drzew.

Pokrywa $niezna w lasach jest nieco ciensza niz na terenach otwartych i nieréwno-
miernie roztozona. Na skraju lasu, szczegdlnie po stronie dowietrznej jest wyjatkowo gru-
ba, natomiast maleje pod drzewami, szczeg6lnie pod $wierkami. Czas trwania pokrywy
$nieznej w lasach jest przecietnie o 1 do 2 tygodni dtuzszy niz na terenach otwartych. Top-
nienie $niegu odbywa sie rowniez nierGwnomiernie — najpierw wytapia sie $nieg wokot pni,
ktore ogrzewaja sie mocniej od $niegu, dzieki matemu albedo.

Las hamuje takze przeptyw powietrza. W jego giebi, przy powierzchni terenu panuje
czesto cisza, chociaz gora ruch powietrza porusza wierzchotkami drzew. Las dziata podob-
nie jak przeszkoda, strumien powietrza wznosi sie nad przeszkoda, za $ciang lasu opada ze
zmniejszona predkoscia, tworzac wiry o osi poziomej, a w najblizszym sasiedztwie ,,cien
wiatrowy”.

Polany lesne wytwarzaja wiasne mikroklimaty, rézne od wnetrza lasu. Zazwyczaj
cechuja sie wysokimi temperaturami dzieki zastoiskom powietrza w dzief, oraz niskimi
minimami noca, kiedy oprocz wypromieniowania dochodzi sptyw chtodnego powietrza
z ochtodzonych koron drzew. Temperatury $rednie dobowe i miesieczne sa tu nizsze niz na
terenie otwartym, gdyz przewaza wptyw chtodnych nocy.

15.3.3. Klimat lokalny miasta

Miasta, ktére sa wielkimi skupiskami budynkéw mieszkalnych i przemystowych roz-
dzielonych siecia ulic asfaltowych i brukowanych z niewielkimi kepami zieleni, stanowia
twory sztuczne na terenie krajobrazu naturalnego. Wytwarzaja w swoim zasiegu specyficz-
ne, odmienne niz w okolicy warunki klimatyczne. Powoduja powstanie klimatéw lokal-
nych, w obrebie ktérych powstaja rézne mikroklimaty — na przykfad ulic zadrzewionych
i bezdrzewnych, cienistych i nastonecznionych itp.

Zanieczyszczenie powietrza w miescie i nad miastem, pochodzace z palenisk (sadza,
popidt, dym), z produkcji przemystowej, z ruchu, ze startych nawierzchni, gazéw spalino-
wych, wywotuje zaburzenia w bilansie promieniowania, a wiec takze w bilansie cieplnym.

Zastona dymna nad miastem, czesto dobrze widoczna tzw. czapa mgty miejskiej, po-
woduje ostabienie promieniowania stonecznego rzedu 20%, a zima, przy matej wysokosci
Stonca, nawet do 50%. Najsilniej ulegaja ostabieniu promienie krétkofalowe.

Z drugiej strony ta zastona dymna wydatnie zmniejsza promieniowanie efektywne
Ziemi. Ostabienie bezposredniego promieniowania stonecznego nie odbija sie wyraznie na
srednich temperaturach powietrza, gdyz intensywne pochfanianie energii cieplnej przez
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powierzchnie budynkéw i ulic wyréwnuje zmniejszone promieniowanie. Dodatkowo
mniejsze nocne spadki temperatury réwniez podwyzszaja temperature $rednia.

Ponadto w miastach sa mniejsze straty energii na parowanie, gdyz woda deszczowa
jest zwykle odprowadzona bezposrednio do kanalizacji, a tereny zielone zajmuja niewielka
powierzchnig. W rezultacie we wngtrzu duzych miast temperatury sa wyzsze o 0,5 do 1,0°C
niz na peryferiach, co odpowiada w rozkladzie przestrzennym przesunieciu w Kierunku
nizszych szerokosci geograficznych o okoto 100+200 km.

W wartosciach srednich miesiecznych réznice te sa wieksze latem i zima, a mniejsze
wiosna i jesienia. Najmniejsze zr6znicowanie temperatur ze srodka miasta i przedmiesé
wystepuje w przejsciowych porach roku, wieksze zima, a najwigksze latem, osiagajac w ci-
che letnie popotudnie réznice 5 do 7°C.

Miasta, ktore sa wydtuzone w kierunku przewazajacych wiatrow, wykazuja wigksza
nadwyzke temperatur w swym wnetrzu od miast, ktére sa rozciagniete w poprzek tego
kierunku i powietrze z ich wnetrza jest szybko usuwane. W pogodne letnie dni najszybciej
nagrzewaja si¢ place i szerokie ulice pozbawione zieleni, stabiej zadrzewione. Te z Kkolei
ochfadzaja sig silniej noca, z powodu sptywu z koron i osiadania przy powierzchni powie-
trza ochtodzonego. Stosunkowo niskie temperatury maksymalne powietrza, a wysokie
minimalne, panuja na ulicach waskich, ocienionych wysokimi budynkami.

Wilgotnos¢ powietrza w duzych miastach jest nieco mniejsza niz na przedmiesciach,
ze wzgledu na mniejsze mozliwosci parowania.

Sredni stopien zachmurzenia jest nieznacznie wyzszy, ale ze wzgledu na wicksza
liczbe jader kondensacji i silniejszej konwekcji, jest wiecej chmur Cu oraz mniej dni po-
godnych. Nie stwierdza sie wyzszych sum opadowych, natomiast jest wyraznie wieksza
liczba dni z opadem drobnym.

Predkosci wiatru na skutek duzej szorstkosci podtoza sa mniejsze, ale czgsciej jest on
porywisty. Zupetna cisza wystepuje bardzo rzadko, gdyz réznice w nagrzewaniu sie frag-
mentdw powierzchni wzmagaja ruchy turbulencyjne i wywotuja wiatry w mikroskali.

Na ulicach o kierunku zgodnym z kierunkiem wiatru nastepuje dobre przewietrzanie,
natomiast na ulicach prostopadtych wiatr tamie sie na szeregach doméw i tworza sie zawi-
rowania, a po stronie zawietrznej cien wiatrowy. Na ulicach nastonecznionych powstaje
cyrkulacja lokalna — unoszenie si¢ nagrzanego powietrza po stronie stonecznej i uzupetnia-
jacy doptyw powietrza ze strony cienistej.

Przy spokojnej, wyzowej pogodzie wewnatrz miasta, na skutek silniejszego nagrzania
wytwarza si¢ niewielki osrodek niskiego cisnienia, do ktdrego sptywa koncentrycznie
chtodniejsze powietrze spoza miasta, potegujac jeszcze prady wstepujace nad centrum. Te
wiatry dosrodkowe nazywane bywaja ,,bryzami miejskimi” lub ,,wiatrami polnymi”.

Jak juz wspomniano, zawieszone w powietrzu miejskim zanieczyszczenia sa dodat-
kowymi jadrami kondensacji, ktére powoduja, ze w miastach mgty wystepuja 2+3 razy
czesciej niz w okolicach podmiejskich.

Nalezy réwniez podkresli¢ szkodliwe dziatanie rozmaitych zanieczyszczen emitowa-
nych do atmosfery szczegdlnie przez miasta przemystowe. llosci pytdw oraz rozmaitych
aerozoli ciektych i toksycznych czastek gazowych bywaja ogromne. Stanowia one duze
zagrozenie dla zycia biologicznego ludzi, zwierzat i roslin, a takze dla gospodarki. Przy-
padki tragicznego dziatania trujacego smogu miaty juz wielokrotnie miejsce w przesztosci,
np. w Londynie, Los Angeles itp. Dziatania podejmowane w ramach ochrony srodowiska
pomagaja walczy¢ z zanieczyszczeniami powietrza i i zmniejsza¢ zagrozenia (rozdziat 17).
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W badaniach klimatu miasta ostatnio wiele uwagi poswieca sie termice miasta.
Stwierdzono, miedzy innymi, ze najwicksza emisja ciepta do atmosfery charakteryzuja si¢
whnetrza miast, tworzac tzw. miejskie wyspy ciepta (MWC), lub wedtug niektérych autoréw
(Lorenc, 2004) archipelagi takich wysp. Mianem ,,miejskiej wyspy ciepta” (MWC) okresla
sie obszar miasta 0 podwyzszonej temperaturze powietrza w stosunku do terendéw otaczaja-
cych. Zasieg poziomy pokrywa si¢ w zasadzie z obszarem zwartej zabudowy, najbardziej
zainwestowanym, natomiast zasieg pionowy zalezy od wielkosci i struktury urbanistycznej
miasta, liczby mieszkancOw, zr6znicowania termicznego obszaru wyspy ciepta.

Charakterystyki termiczne MWC sa podstawa i kryterium wyrdznienia wyspy ciepta,
jednak w jej powstawaniu bierze udziat wiele proceséw fizycznych, a przede wszystkim
sprzyjajace utworzeniu sie MWC warunki meteorologiczne. Oprocz cech wspolnych, kazda
wyspa ciepta ma swoje cechy indywidualne, zalezne od wielkosci miasta i jego ukfadu
urbanistycznego, wielkosci emisji ciepta sztucznego, charakteru rzezby terenu, rodzaju
zastosowanych materiatéw budowlanych itp. Jak wykazaty np. badania prowadzone nad
wyspa ciepta w Warszawie (Lorenc, 2004), termiczna wyspa ciepta w tym miescie wyste-
puje czesto, ale nie codziennie, jak rowniez duze réznice sa w cechach MWC pomiedzy
poszczegblnymi dzielnicami.

15.4. Klimaty Ziemi i ich klasyfikacja

Analiza wartosci i przebiegu oraz przestrzennego rozkkadu ,,usrednionych” wartosci
elementéw meteorologicznych wykazuje wielkie ich zréznicowanie. Wynika ono z réznego
udziatu procesow klimatotwérczych i rozktadu czynnikéw geograficznych, ktére wspétod-
dziatujac, wytwarzaja olbrzymia roznorodnos¢ klimatu. Wyltania si¢ stad koniecznos¢ kla-
syfikacji klimatow. Badajac rozktad poszczego6lnych elementow, mozna stwierdzi¢ pewna
ich strefowos$¢, ktdra jednak bywa zaktdcana przez czynniki astrefowe (np. rozktad ladéw
i morz, rzezba terenu).

Przez wiele wiekdw utrzymywata sie klasyfikacja grecka, wyodrebniajaca tzw. klima-
ty solarne wyrézniajace strefy oswietleniowe. W klasyfikacji tej gtdwnym kryterium jest
kat padania promieni stonecznych. Wyrdzniono 5 stref klimatycznych: jedna goraca, 2
umiarkowane i 2 zimne, ktorych granicami sa zwrotniki i kota polarne.

W XX w. opracowano wiele klasyfikacji opartych na réznych zasadach, miedzy inny-
mi takie, ktore braty pod uwage tylko jeden element, np. temperature, lub tez kilka elemen-
tow: temperature, opad, wilgotnos¢ itp.

Najbardziej rozpowszechniona na $wiecie jest klasyfikacja W. Kodppena, czasem sto-
sowana jest klasyfikacja B. D. Alisowa oraz — stosowana gtéwnie w Polsce — klasyfikacja
W. Okotowicza.

15.4.1. Klasyfikacja Koppena

Klasyfikacja Koppena z 1900 r. (Kaczorowska, 1986), nazywana tez klasyczna,
opiera sie na $rednich wartosciach temperatury miesiecznych (t), oraz na sumach i rozkta-
dzie opadéw w ciagu roku. Sa to czynniki, od ktorych zalezy wystepowanie okreslonych
zbiorowisk roslinnych. Klasyfikacja ta wiaze zatem cechy klimatu z wystepowaniem okre-
$lonych formacji roslinnych.
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Cata powierzchnie kuli ziemskiej Koppen dzieli na 5 stref klimatycznych, oznaczo-
nych duzymi literami A, B, C, D i F, W obrebie stref A, C i D, wyr6znia Kdppen typy na
podstawie rozktadu pér opadowych, dodajac do duzych liter mata literke.

Kombinacja dwaoch liter daje nastepujace podstawowe typy klimatow:

Af - goracy klimat wilgotnych laséw miedzyzwrotnikowych,

Aw — goracy klimat sawann z sucha zima (monsuny),

BS - klimat stepdw,

BW - klimat pustyn,

Cf — klimat umiarkowany ciepty z rbwnomiernym uwilgotnieniem,
Cw — klimat umiarkowanie ciepty z sucha zima (monsunowy),

Cs - klimat umiarkowanie ciepty z suchym latem (srédziemnomorski),
Df - klimat chtodny z réwnomiernym uwilgotnieniem,

Dw - klimat chtodny z sucha zima (kontynentalny),

ET - klimat tundrowy,

EF - klimat wiecznego mrozu.

Réznicujac dalej, do dwdch liter dodaje trzecia mata, ktéra charakteryzuje wiasciwosci
termiczne klimatu. Strefom i niektorym wyréznionym typom odpowiadaja, wedtug Kdpp-
ena, réwniez pewne charakterystyczne zbiorowiska roslinne i mozliwosci okreslonych
upraw: np.

A —Dbujne lasy migdzyzwrotnikowe, uprawa: pieprz, kakao, kawa, trzcina cukrowa, sago.

15.4.2. Klasyfikacja Alisowa

Klasyfikacja Alisowa (Kaczorowska, 1986) jest stosunkowo nowa, hazywana jest tez
klasyfikacja dynamiczna. Alisow, uwzgledniajac w swej klasyfikacji rozktad ladéw i mérz,
wyjasnia geneze roznych klimatéw dominacja mas powietrza, charakterystycznych dla
okreslonych szerokosci oraz przewazajacymi kierunkami wiatréw. Wyodrebnia zatem pasy
(strefy) klimatyczne, zalezne nie tylko od szerokosci geograficznej, ale i od ogélnej cyrku-
lacji atmosferycznej. Granice tych paséw autor ustala na podstawie $redniego potozenia
frontéw klimatologicznych w okresie zimy i lata.

Alisow wydziela na kuli ziemskiej 4 podstawowe strefy, w ktorych klimat ksztattuje
sie stale pod przewazajacym wplywem mas powietrza jednego typu:

1) strefa réwnikowa, w zasiegu mas PR — powietrza rownikowego,

3) strefa zwrotnikowa, w zasiegu mas PZ — powietrza zwrotnikowego,
5) strefa polarna, w zasiegu mas PP — powietrza polarnego,

7) strefa polarna, w zasiegu mas PA — powietrza arktycznego.

Ponadto wyznacza takze trzy strefy przejsciowe, w ktérych nastepuje sezonowa zmia-
na przewazajacych mas powietrza na skutek przemieszczania sie frontéw:
2) strefa monsunéw zwrotnikowych (latem — PR, zima — PZ),
4) strefa podzwrotnikowa (latem — PZ, zima — PP),
6) strefa subpolarna (latem — PP, zimg — PA).
W obrebie kazdej strefy Alisow wyréznia 4 podstawowe typy klimatow:
— kontynentalny i oceaniczny, uwarunkowane charakterem podtoza wptywajacym na
wartosci i przebieg temperatury, wilgotnosci i opadow;
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— zachodnich i wschodnich wybrzezy ladéw, gdzie zréznicowanie wynika z og6lnej
cyrkulacji atmosferycznej i czesciowo z pradéw morskich.

15.4.3. Klasyfikacja Okotowicza

Punktem wyijscia dla klasyfikacji Okotowicza (Kaczorowska, 1986) sa ,,widma flory-
styczne” szeregu zespotéw roslinnych i ich przystosowanie do cech panujacego klimatu.
Rozktad opaddw w roku oraz wartosci i przebiegi temperatury w powiazaniu z charakterem
roslinnosci umozliwiaja wydzielenie stref klimatycznych i w ich obrebie okreslonych typow
klimatéw. Wyzyny i gory w kazdej strefie wptywaja na klimat, wywotujac jego odmiennos¢.

Wielkie masy ladowe powoduja zroznicowanie klimatéw od morskich, poprzez przej-
sciowe do skrajnie kontynentalnych, wytwarzajac w poszczegolnych strefach wiele ich
typdw. Cyrkulacja dzigki wiatrom statym — pasatom w strefie migdzyzwrotnikowej, wia-
trom przewazajacym w strefie umiarkowanej oraz okresowo-zmiennym (monsunowym) w
strefach rownikowej, zwrotnikowej, podzwrotnikowej i umiarkowanej, przyczynia si¢ do
wytworzenia specyficznego charakteru klimatow wybrzezy nawietrznych. Gtéwne kryte-
rium ,widmo florystyczne” jest jednak do$¢ skomplikowane i trudne do przyswojenia,
a legenda stref mato precyzyjna.

Autor wyrdznit pig¢ stref klimatycznych i w nich szereg typow:

Istrefa - klimaty réwnikowe o t; wszystkich miesigcy powyzej 20°, 0 matych amplitu-
dach rocznych A, (1+2°C) rosnacych w miarg wzrostu suchosci klimatu (do
5+10°C). Najwigksze opady wystepuja przy zenitalnym potozeniu Stonca, a po-
ry roku sa okreslone rezymem opadow:
typ 1 — rownikowy, wybitnie wilgotny z opadami catorocznymi, o szczeg6lnym
ich nasileniu w okresie rownonocy,

typ 2 — podréwnikowy, na ogét wilgotny, z dwiema porami deszczowymi,
przechodzacymi w jedna na zwrotnikach (deszcze zenitalne) i z pozo-
statym okresem suchym.

Il strefa — klimaty zwrotnikowe o t;, miesiaca najchtodniejszego od powyzej 20° do okoto
10°, duze amplitudy dobowe A4 latem, zwhaszcza w klimacie suchym; wystepu-
ja tu ponadto temperatury wyzsze niz w pozostatych strefach. Opady sa prze-
waznie lub wytacznie letnie, w klimatach suchych sporadyczne lub zupetny ich
brak. Pory roku sa okreslone rezymem opadowym (gtdwnie w klimatach wil-
gotnych i monsunowych) oraz przebiegiem temperatury (gtéwnie w klimatach
suchych):
typ 3 — wilgotny na wybrzezach, o opadach malejacych w gtab ladu; opady

zwiazane z cyrkulacja monsunowa albo z adwekcja wilgotnych mas
PZm (powietrza zwrotnikowego morskiego),
typ 4 — kontynentalny suchy, przechodzacy w skrajnie suchy (pustynny).

Il strefa — klimaty podzwrotnikowe o t, miesiaca najchtodniejszego od powyzej 10°
w Klimatach morskich do ponizej 0° w kontynentalnych; latem w klimatach su-
chych bardzo wysokie temperatury. Pory roku okreslone przebiegiem tempera-
tury i opadow:
typ 5 — morski, z przewaga opadow w potroczu zimowym (typ $rédziemno-

morski), albo z letnimi deszczami monsunowymi,
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IV strefa —

Grupa A -

GrupaB -

Vstrefa -

typ 6 — kontynentalny, réwniez z przewaga opadéw zimowych,
typ 7 — kontynentalny, suchy przechodzacy w skrajnie suchy (pustynny).

klimaty szerokosci umiarkowanych o t, miesiaca najcieplejszego powyzej 10°,

o amplitudzie rocznej A, ponizej 25° w klimatach morskich i przejsciowych,

a powyzej nawet do 35+45° w kontynentalnych i skrajnie kontynentalnych.

Opady nie sa ograniczone do jednej pory lub pétrocza, jesienno-zimowe prze-

wazaja w klimatach morskich i na niektorych wybrzezach, a letnie — w przej-

sciowych, kontynentalnych i monsunowych. Pory roku okreslone sa przebie-

giem temperatury:

klimaty umiarkowanie ciepte o t trzech miesigcy letnich od 15° w klimatach

morskich do powyzej 20° w kontynentalnych, o t; miesiaca najchtodniejszego

powyzej 0° w typie morskim, od 0 do —-5° w przejsciowym, do —15° w konty-

nentalnym:

typ 8 — morski z opadami catorocznymi pochodzenia cyklonalnego, lekko za-
znaczone maksimum jesienno-zimowe;

typ 9 — przejsciowy pomigdzy morskim i kontynentalnym z pewna przewaga
opadow letnich;

typ 10 —  kontynentalny z przewaga opadéw letnich;

typ 11 —  kontynentalny suchy, przechodzacy w skrajnie suchy.

klimaty umiarkowanie chtodne o t; jednego lub dwdch miesiecy letnich od 10°

do 15° w typach morskich i do powyzej 20° w kontynentalnych, o t;, miesiecy

zimowych od ponizej 0° do —10° w typie morskim do ponizej —10°, nawet —20°

w kontynentalnym:

typ 12 —  morski, z opadami catorocznymi,

typ 13 —  przejsciowy z lekka przewaga opadow letnich,

typ 14 —  kontynentalny suchy, przechodzacy w skrajnie suchy.

klimaty szerokosci okotobiegunowych o t; miesiaca najcieplejszego ponizej
10°. Opady catoroczne, z przewaga $nieznych, o sumach rocznych okoto 250
mm. Pory roku okreslone przebiegiem temperatury oraz czasem trwania dni i
nocy polarnych:

typ 15 — subpolarny o t; miesiaca najcieplejszego ponizej 10°, miesiaca
najchtodniejszego ponizej —15°,
typ 16 — polarny o t; miesiaca najcieplejszego ponizej 0° (pustynia $niez-

no-biata).
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15.5. Klimaty Europy

Klimaty Europy (Kaczorowska, 1986) ksztattuja sie pod wptywem:
1) potozenia prawie catego ladu w strefie szerokosci umiarkowanych o przewadze wiatrow
zachodnich i ozywionej dziatalnosci cyklonalnej,
2) silnie rozwinietej linii brzegowej,
3) przewaznie rownoleznikowo utozonych fancuchéw gorskich,
4) ocieplajacego wptywu Pradu Zatokowego (Golfsztromu), ktory w szerokosciach geo-
graficznych okoto 50° zmienia si¢ w Prad Pétnocnoatlantycki.

Réwnoleznikowy pas nizinny utatwia wymiang mas powietrza miedzy zachodem
i wschodem, a wobec przewagi wiatréw zachodnich w naszej strefie wplywy oceaniczne
przenikaja daleko w gtab ladu. Z kolei réwnoleznikowy uktad pasm gorskich stanowi barie-
re dla penetracji wptywdw zimnego powietrza arktycznego na pétwyspy potudniowej Eu-
ropy, oraz cieptego powietrza zwrotnikowego do wnetrza kontynentu.

Prad Zatokowy (Golfsztrom) powoduje najwyzsze dodatnie anomalie temperatury
w zimie u wybrzezy Norwegii. Spotkanie zimnych mas powietrza arktycznego PA z cie-
ptymi atlantyckimi (PPm) — na froncie arktycznym, lub stosukowo chtodnych mas atlan-
tyckich (PPm) z cieptymi zwrotnikowymi (PZm) na froncie polarnym, powoduja intensyw-
na dziatalnos¢ cyklonalna.

Wedréwka uktadéw nizowych nad terytorium Europy przyczynia sie do wielkiej
zmiennosci pogody i podwyzszonych sum opadéw, jednak w miare przemieszczania Sie
nizow w gtab ladu aktywnos¢ ich stabnie.

W Europie Zachodniej i Srodkowej dominuja masy powietrza oceanicznego, obszary
te charakteryzuja sie zatem powolnymi zmianami temperatury zaréwno w czasie, jak i prze-
strzeni.

W Europie Wschodniej na klimat oddziatuje wielki masyw ladowy Azji z okresowo
panujacymi osrodkami — zima wyzowym, latem nizowym. Zima chtodne masy powietrza
azjatyckiego PPk siegaja az do Europy Zachodniej.

Omdwione czynniki fizycznogeograficzne i procesy cyrkulacyjne powoduja zrézni-
cowanie klimatéw Europy. Wedtug Okotowicza kontynent europejski nalezy do strefy
klimatow szerokosci umiarkowanych zaréwno z grupy cieptych (typy 8+11) jak i chtod-
nych (typy 12+14). Na zachodzie dominuje typ morski — z opadami catorocznymi (typ 8),
przechodzacy w typ przejsciowy (typ 9), a nastepnie w kontynentalny (typ 10, 11).

Podobne nastepstwo typéw od morskiego (typ 12), poprzez przejsciowy (typ 13), do
kontynentalnego (typ 14) obserwuje si¢ takze w grupie klimatow umiarkowanych chtod-
nych, jednak tutaj tancuch Gér Skandynawskich stanowi wyrazna granice pomiedzy typem
morskim a kontynentalnym. Zréznicowanie typéw klimatow wynika z transformacji mas
PPm nanoszonych przez wiatry zachodnie z oceanu na lad.

Pdinocne wybrzeza Europy siegaja w strefe klimatu okotobiegunowego — typ subpo-
larny (typ 15). Temperatury zimy sa tam podobne jak w typie kontynentalnym lub przej-
sciowy, natomiast lata sa chtodniejsze, a roczne sumy opaddéw nizsze.

W potudniowej czesci kontynentu panuja klimaty nalezace do strefy klimatéw pod-
zwrotnikowych (typy 5+7), zréznicowane ilocia i rozktadem opadéw w roku.

W zachodniej czesci Europy, panuje fagodny klimat oceaniczny z ciepta zima i sto-
sunkowo chtodnym latem, stale w zasiegu mas $wiezego powietrza PPm, przy prawie nie-
ustajacej dziatalnosci cyklonalnej (typ 8). Wynikaja stad bardzo wyréwnane wartosci tem-
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peratury; na obszarze od Zatoki Biskajskiej do Morza Pdtnocnego $rednie temperatury
stycznia wynosza od +2°C na pétnocy do +5°C na potudniu, a temperatury lipca odpo-
wiednio od 15° do 19°C. Zachmurzenie jest duze, a opady roczne wynosza od 550 do 700
mm na réwninach. W gérach opady sa wyzsze szczeg6lnie na nawietrznych stokach gor.
Bardzo wysokie opady, najwyzsze w Europie o wysokosci 4350 mm wystepuja w Ben
Nevis, Szkocja. Opady sa stosunkowo réwnomiernie roztozone w ciagu roku. Wiosna jest
znacznie chtodniejsza od jesieni. Przewazajacy typ roslinnosci naturalnej to lasy lisciaste.

Szczeg6lne i mocno zréznicowane warunki klimatyczne ma Pétwysep Skandynawski.
tancuch Gor Skandynawskich tworzy wyjatkowo wyrazna granice miedzy oceanicznym
klimatem wybrzezy zachodnich i klimatem kontynentalnym wnetrza pétwyspu.

Prad Norweski i dziatalnos¢ cyklonalna powoduja ciagty doptyw $swiezych mas PPm.
Wybrzeze Norwegii charakteryzuja tagodne zimy o temperaturach $rednich nieco ponizej
0°C, ale bardzo wietrzne i pochmurne, z obfitymi opadami. Lata sa chtodne o temperatu-
rach $rednich ponizej 10°C, réwniez pochmurne, mgliste i deszczowe. Roczne sumy opa-
déw sa wysokie od 1000 do 2000 mm.

Whetrze pétwyspu pozostajace w cieniu gér, ma natomiast cechy klimatu kontynen-
talnego: zimy sa znacznie ostrzejsze: temperatury stycznia na pétnocy od —15° do —10°C,
na potudniu od —5° do —1°C. Lato jest cieplejsze (+15°, +17°C), opady mniejsze 500-700
mm, z przewaga letnich. Potudniowa Szwecje i Finlandi¢ cechuje klimat przejsciowy
pomiedzy morskim typem wybrzeza norweskiego, a kontynentalnym wnetrza pétwyspu.
Roslinno$¢ naturalna tworza lasy iglaste, przechodzace na p6tnocy w tundre.

Europa Potudniowa ma klimat podzwrotnikowy, nazywany tu srodziemnomorskim,
0 cechach bardziej morskich na zachodzie (Portugalia, wybrzeze Hiszpanii), a bardziej
ladowych na wschodzie — Grecja, Krym. Specyficzna cecha tego klimatu sa suche i sto-
neczne lata, uwarunkowane pozostawaniem tego obszaru w zasiegu Wyzu Azorskiego, oraz
wilgotne i tagodne zimy, zwiazane z dziatalnoscia cyklonalna w tym okresie roku w base-
nie Morza Srddziemnego. Srednie temperatury lipca wahaja si¢ od 21° do 24°C w czesci
zachodniej, do 27°C na wschodzie. Opady sa silnie zr6znicowane — od 500 mm w cieniu
gor do 3000 mm rocznie na stokach dowietrznych. Okoto 70+80% opaddéw przypada na
okres zimowy. Roslinnos¢ naturalna to lasy podzwrotnikowe wiecznie zielone, zaro$la
krzewiaste, step, lasy gorskie.

Dla obszaru srédziemnomorskiego charakterystyczne sa wiatry lokalne: ciepty — siroc-
co z potudnia i potudniowego wschodu (SE), z Afryki, nabierajacy wilgoci nad Morzem
Srédziemnym, wieje caty rok, oraz chtodne bora i mistral. Latem czesto wystepuja bryzy
morskie (np. 25 dni w miesiacu w Portugalii).

Europe Srodkowa charakteryzuje klimat przejsciowy miedzy morskim Europy Za-
chodniej i ladowym Azji. Dominuja tu zachodnie prady powietrza z odchyleniem ku pétno-
cy latem, ku potudniowi zima. Na obszar ten najczesciej docieraja masy powietrza polarno-
morskiego (PPm) oraz okresowo, przy odpowiedniej sytuacji barycznej masy polarno-
kontynentalne (PPk). Czasem docieraja réwniez masy powietrza arktycznego i zwrotniko-
wego (PA i PZ)-rys. 10.2110.3.

Ozywiona dziatalnos¢ cyklonalna jest czesto w stanie zokludowanym. Srednie tempe-
ratury lipca wynosza od 18° do 19°C, stycznia od 0° do —5°C. Roczne sumy opad6w siega-
ja 500-700 mm, z przewaga opaddw letnich. Charakterystyczne sa duze kontrasty w prze-
biegu poszczeg6lnych elementéw w réznych latach — wystepuja np. tagodne i ostre zimy,
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lata wilgotne i suche, w porach przejsciowych zdarzaja sie nagte przyjscia fali zimna lub
fali goraca itp.

Roslinnos¢ naturalna stanowia lasy mieszane i iglaste.
Zima opad jest czesto w postaci $niegu. Liczba dni z pokrywa $niezna na nizinach rosnie ku
wschodowi. Od okoto 20 dni w Niemczech do okoto 100 dni w Polsce wschodniej. Pokry-
wa sniezna nie jest jednak trwata.

Obszar naddunajski — potozony jest w cieniu Karpat, panuje na nim specyficzna
odmiana klimatu o cechach bardziej ladowych: lata sa gorace (22°+24°C), a roczne sumy
opaddéw ponizej 500 mm.

Europa Wschodnia cechuje sig¢ klimatem ladowym, z surowa zima i cieptym latem.
Opady sa niskie, przy wyraznie zaznaczonym letnim maksimum. Obszar ten znajduje si¢
zasadniczo réwniez pod wptywem mas powietrza polarnego morskiego PPm, sa to jednak
stare masy przetransformowane i juz silnie osuszone podczas wedréwki przez Europe. Poza
tym, wschodnie osrodki wyzowe powoduja czesto naptyw PPK, a takze zdarzaja sie napty-
wy zimnego powietrza arktycznego PA. Zima temperatury maleja ku wschodowi, w stycz-
niu obnizaja si¢ 0d—5°C do —15°C, w lipcu utrzymuja si¢ w granicach od 16°C do 20°C.
Amplituda roczna temperatury A, — rosnie ku wschodowi, gtdwnie z powodu niskich tem-
peratur zima.

Zimy wydtuzaja sie kosztem pér przejsciowych, sa tez bardziej stoneczne, gdyz prze-
transformowane masy PPm sa znacznie suchsze, stad zachmurzenie jest mate. Roczne sumy
opaddéw roéwniez maleja na wschéd od 500 do 300 mm. Zima, opady sa stabe, ale tworza
dos¢ gruba, stata pokrywe $niezna ze wzgledu na trwato$¢ mroznej pogody.

Roslinnos¢ naturalng stanowia lasy mieszane i iglaste. Duza rozciagtos¢ potudnikowa
Europy Wschodniej sprawia, ze ku potudniowi zimy staja sie krétsze i nieco tagodniejsze —
temperatura stycznia powyzej —5°C, lata bardziej gorace — temperatura lipca okoto 24°,
opaddéw ubywa, pokrywa $niezna staje sie ciensza i nietrwata.

Na obszarze tym wystepuja duze predkosci wiatrdw. Latem i wiosna wieje suchowiej
— wiatr suchy i goracy z potudniowego wschodu, zima silne wiatry pétnocno wschodnie
powoduja zamiecie $niezne. Kumulacja tych cech wytwarza na Ukrainie typ klimatu ste-
powego, nazywanego rowniez pontyjskim. Taki typ klimatu panuje réwniez w Rumunii
i Bulgarii.

15.6. Klimaty Az;ji

Gtownymi czynnikami ksztattujacymi klimat Azji sa (wg Kaczorowskiej, 1986):
1) ogromne rozmiary kontynentu,
2) bardzo duze réznice wysokosci (Himalaje),
3) prady morskie.

Z meteorologicznego punktu widzenia, wazne jest rdwniez bezposrednie potaczenie
Azji z Europa, z ktdra razem tworzy kontynent ladowy Eurazji, oraz bliskie sasiedztwo,
rowniez duzego, kontynentu afrykanskiego.

Potezne tancuchy gorskie Pamir, Hindukusz, Himalaje, rozciagajace si¢ rownolezni-
kowo, stanowia zapore dla cieptych mas powietrza zwrotnikowego morskiego PZm.
Wzmaga to jeszcze kontynentalizm klimatu czesci pétnocnej. W strefie przybrzeznej na
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ksztattowanie temperatury wplywaja ciepty prad Kuro-siwo i chtodny Oja-siwo, ktére
zwiekszaja jeszcze kontrast termiczny pomiedzy pétnoca i potudniem.

Wielka rozciagtos¢ potudnikowa Azji od réwnika az po basen arktyczny sprawia, ze
wystepuje tu ogromna réznorodno$¢ warunkéw termicznych: od goracych obszaréw na
pustyni Thar do bieguna zimna na Syberii.

W przewazajacej czesci Azji panuje klimat kontynentalny, spotegowany uktadem gor
i dolin. Same tancuchy gorskie wytwarzaja takze charakterystyczna kontrastowos¢ — zbocza
nawietrzne sa wilgotne, a zbocza zawietrzne suche.

Na olbrzymim kontynencie Azji wystepuja wszystkie strefy klimatyczne, z 16 wyréz-
nionymi w klasyfikacji Okotowicza typami klimatow.

Skrajna pétnoc Azji nalezy do strefy klimatow okotobiegunowych typu subpolarne-
go, a nawet polarnego. Scieraja si¢ tu, na froncie arktycznym, masy powietrza arktycznego
PA z masami powietrza polarnego PP. Na pdtnocy panuja dhugie i surowe zimy, o tempera-
turach ponizej —35°C. Lata sa krotkie i chtodne o temperaturze $redniej ponizej 10°C. Za-
chmurzenie jest duze, duza jest tez wilgotnos¢ wzgledna, opady roczne mate, mniejsze od
250 mm. Wieja silne wiatry, typu monsunowego. Na catym obszarze panuje wieczna zmar-
zlina, roslinnoscia naturalna jest tundra.

Obszar strefy umiarkowanej odznacza si¢ klimatem kontynentalnym mniej lub bar-
dziej suchym, zaréwno w grupie klimatéw chtodnych, jak i cieptych. Jest to obszar zrodto-
wy mas powietrza PPK.

Obszar Jakucji cechuje sie skrajnym kontynentalizmem — obserwuje sie tu najwyzsze
amplitudy roczne temperatury — A, > 60°C!, oraz najnizsze na pétkuli pdtnocnej temperatu-
ry powietrza. Srednie temperatury stycznia w Wierchojansku spadaja nawet do —-50°C. Lata
sa ciepte, o srednich temperaturach 18 do 19°C. Roczne sumy opaddw sa niskie, ponizej
250 mm, z przewaga opaddw letnich. Na znacznych obszarach wystepuje wieczna zmarzli-
na. Roslinnos¢ naturalna, to tajga, ktéra w czesciach chtodniejszych i wyzej potozonych
przechodzi w tundre.

Syberia Zachodnia, na skutek wystepujacej tu dziatalnosci cyklonalnej ma pogode
bardziej zmienna, a zimy mniej ostre niz Syberia Wschodnia, lata natomiast chtodniejsze
dzieki adwekcji PA. Wieczna zmarzlina, rozmarzajaca latem na powierzchni terenu, spra-
wia, ze znaczne tereny sa zabagnione. Wiatry sa bardzo czeste i silne, zima potaczone z za-
wiejami $nieznymi (buran). Roslinnos¢ naturalna — od tundry na pétnocy do tajgi na potu-
dniu.

W centralnej czesci strefy umiarkowanej panuje klimat wybitnie kontynentalny z tem-
peraturami stycznia t;, od —20°C (Utan Bator) do —5°C na potudniu, a lata t; od 20°C do
25°C. Opady mate — od 500 do 100 mm. Roslinnos¢ naturalna od laséw poprzez stepy do
pustyn. Pustynie tej strefy: Gobi, Takla-Makau, Kyzyt-Kum, Kara-Kum sa pustyniami
chtodnymi, wewnatrz ladowymi.

Charakterystyczna jest dla Azji srodkowej mozliwos$é uprawy zb6z nawet do wysoko-
$ci 3000 m npm, a winorosli do 1900 m npm, dzieki silnej insolacji i matemu zachmurze-
niu, przy zastosowaniu sztucznych nawodnien.

W szerokosciach umiarkowanych i zwrotnikowych Azji znaczne obszary zajmuja géry
i wyzyny. Na obszarach o wysokosci powyzej 4000 m npm temperatury $rednie miesiecy
letnich sa ujemne, chociaz w dzien, dzigki silnemu nastonecznieniu, wystepuja wartosci
dodatnie rzedu Kilkunastu stopni. Zimy sa bardzo surowe. Caty rok wieja gwattowne, bar-
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dzo silne wiatry, przewaznie zachodnie, zgodne z ogdlnym kierunkiem pradéw w $rednigj
troposferze w tych szerokosciach geograficznych.

Na wschodnich wybrzezach Azji, w zaleznosci od szerokosci geograficznej, panuja
odmienne warunki klimatyczne. Na dalekiej pétnocy, u wybrzezy Morza Beringa, mimo
wysokich szerokosci geograficznych, zimy w poréwnaniu do Jakucji sa tagodne — tempera-
tura $rednia zimowych miesigcy to okoto —15°C, pochmurne z czgsta mgta i matymi opa-
dami. Zaznacza sie tu wptyw nizu aleuckiego oraz adwekcji powietrza oceanicznego. Lata
sa chtodne ($rednie temperatury +10°C), réwniez pochmurne i mgliste. Roczne opady wy-
nosza od 250 mm na pétnocy do 1000 mm na potudniu Kamczatki. Dalej, na potudnie od
Sachalinu, klimat wybrzezy i wysp ma charakter wybitnie monsunowy. W zimie wystepuje
adwekcja chtodnych mas powietrza PPk z Wyzu Syberyjskiego, totez panuje pogoda sto-
neczna i mrozna (od —15°C na pétnocy do —5°C w Pekinie) z silnymi wiatrami N i NW.
Lata, o temperaturze $redniej 15 do 25°C sa wilgotne i pochmurne z obfitymi opadami
i przewadze wiatréw S i SE. Roczne opady wahaja si¢ od 500 mm do 2000 mm.

W Japonii réwniez panuje klimat monsunowy, lecz ze wzgledu na jej rozciagtosé
potudnikowa i uksztattowanie terenu mocno zréznicowany. Duzy wplyw maja tez tutaj
prady morskie: ciepty Kuro-siwo, omywajacy zarowno zachodnie, jak i wschodnie wybrze-
za wysp potudniowych, oraz zimny Oja-siwo, ptynacy wzdtuz pétnocno-zachodnich wy-
brzezy.

W okresie panowania monsunu zimowego wiatry ladowe NW nabieraja wilgoci nad
Morzem Japonskim i sprawiaja, ze na zachodnim wybrzezu ustala si¢ pogoda pochmurna, z
duzymi opadami. W tym czasie wschodnie wybrzeze pozostajace w cieniu gor jest suchsze
i cieplejsze od zachodniego.

Latem wieje monsun letni o przewazajacym kierunku SE, ktéry przynosi na wschod-
nie wybrzeza pogode pochmurna i deszczowa. Wybrzeza zachodnie, bedace teraz w cieniu
opadowym, maja pogode bardziej stoneczna i suchsza.

Opady roczne sa wysokie od 1000 mm na pdtnocy Japonii do powyzej 2000 mm na
potudniu. Na przetomie lata i jesieni nawiedzaja Japoni¢ grozne cyklony tropikalne nazy-
wane tu tajfunami.

W potudniowej czesci masywu ladowego kontynentu azjatyckiego panuje klimat pod-
zwrotnikowy kontynentalny, wybitnie suchy. Na zachodnim skraju kontynentu przechodzi
w bardziej wilgotny odmiany $rédziemnomorskiej, a na wschodnim w wilgotny odmiany
monsunowej.

Wyhbitnie kontynentalne cechy, chtodne zimy i gorace lata, wykazuje klimat Wyzyny
Iranskiej. Naturalna roslinnos¢ stanowia tu lasy podzwrotnikowe, zarosla krzewiaste, stepy,
potpustynie i pustynie. W Azji potudniowej spotykamy wszystkie typy klimatow zwrotni-
kowych — od skrajnie suchego pustynnego do wybitnie wilgotnego.

Potwysep Arabski, ktéry ma klimat goracy, pustynny jest obszarem zrodtowym mas
PZk.

Potudniowe Potwyspy Azji — Indyjski i Indochinski maja klimat monsunowy, goracy.
Rok dzieli sig tu na trzy okresy: chtodny i suchy — od pazdziernika do marca, goracy i mo-
kry od marca do czerwca (lato) oraz deszczowy od czerwca do pazdziernika.

Srednie temperatury miesiecy zimowych na terenach nizinnych wahaja si¢ od 15 do
25°C, cho¢ sporadycznie moga spada¢ ponizej 0°C. Wczesne lato (maj — czerwiec) jest
suche i bardzo gorace — ti; = 28+33°C, w gorach temperatury sa odpowiednio nizsze. Latem
wystepuja tez burze pytowe.



265

Przejscie monsunu zimowego na letni nastepuje gwattownie, spada temperatura, wzra-
sta wilgotnos¢ i zachmurzenie zwiastujace pore deszczowa. Opady zmieniaja si¢ w bardzo
szerokich granicach od rekordowych wartosci w Czerrapundzi — okoto 12 000 mm do oko-
to 100 mm na pustyni Tkar. Pétwysep i Archipelag Malajski objete sa juz strefa klimatow
réwnikowych goracych, stale wilgotnych, z okresami suchszymi. W zaleznosci od wilgot-
nosci roslinnos¢ zmienia sie od lasow rownikowych do stepéw. W rejonie tym wystepuja
réwniez grozne cyklony tropikalne — tajfuny.

15.7. Klimaty Afryki

Gtéwny wptyw na ksztattowanie sie klimatow Afryki maja (wg Kaczorowskiej, 1986):
1) duze rozmiary kontynentu afrykanskiego,
2) prawie symetryczne potozenie kontynentu wzgledem réwnika,
3) prawie dwukrotnie wieksza szeroko$¢ kontynentu na pétkuli pétnocnej niz na potu-
dniowej,
4) wyzynnos¢ kontynentu,
5) bliskos¢ wielkiego masywu Azji,
6) prady morskie.

Przez kontynent afrykanski przechodzi réwnikowa strefa niskich cisnien oraz strefy
wyzOw podzwrotnikowych. Ksztattuja one cyrkulacje atmosfery nad kontynentem.

Afryka znajduje si¢ pod wptywem powietrza zwrotnikowego PZ, tworzacego sig
w osrodkach nizowych i transportowanego przez pasaty obu pétkul. Nad wnetrzem konty-
nentu masy te sa bardzo suche i gorace — PZk, natomiast podczas wedréwki nad lasami
réwnikowymi nabieraja pare wodna i przeksztatcaja sie w gorace i wilgotne powietrze
réwnikowe (PR). Wyzynne uksztattowanie terenu sprawia, ze wnetrze kontynentu jest
odizolowane od wptywow oceanicznych. Wybrzeza wschodnie obmywane sa przez gatezie
cieptego Pradu Indyjskiego Potudnioworéwnikowego, a zachodnie — przez chtodny Prad
Kanaryjski. Ten chtodny prad powoduje w okolicy zwrotnika Raka obnizenie temperatury
wody i powietrza, wzrost wilgotnosci, czeste mgly, przy jednoczesnej znacznej redukcji
opadow prawie do 0 mm. Na potkuli potudniowej podobne, lecz silniejsze dziatanie ma
chtodny Prad Benguelski. Rdznica temperatur pomiedzy chtodnym wybrzezem zachodnim
a cieptym wschodnim, na szerokosci zwrotnika Koziorozca dla powietrza wynosi okoto
6 do 8°C, a powierzchniowych warstw wody do 10°C. Kontrast opadowy jest réwniez
wyrazny — na zachodzie sumy roczne sa rzedu 25 mm, a na wschodzie ponad 1200 mm.
Miedzy oba prady chtodne wciska sie ciepty Prad Rownikowy, zwany Gwinejskim, ktory
powoduje bardzo goraca i parna pogode od ujscia rzeki Gambii az po rownik.

Z potozenia Afryki w strefie rownikowej wynikaja bardzo wysokie temperatury po-
wietrza na catym kontynencie, z wyjatkiem krancow pétnocnych i potudniowych. Srednie
temperatury roczne nie spadaja ponizej 20°C. W styczniu wahaja sie od 10°C na poinocy,
do okoto 30°C na zwrotniku Koziorozca, a w lipcu od 11°C na potudniu, do 35+38°C na
zwrotniku Raka. Srednie roczne amplitudy temperatury powietrza wzrastaja od 2°+4°C
w strefie rownikowej, poprzez 6°+10°C na wybrzezach do 20°+25°C w poblizu zwrotni-
kow. Absolutne maksima temperatury osiagaja wartosci od powyzej 30°C do rekordowych
wartosci ponad 50°C na pustyniach: Saharze, Libii, Egiptu. Liczba dni z temperatura po-
wyzej 40°C przekracza na pustyniach 50 dni, osiagajac nawet ponad 100. Réwniez w opa-
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dach wystepuja ogromne kontrasty. Srednie sumy miesigczne wahaja si¢ od 0 mm na pu-
styniach do 1500 mm w Kamerunie, a roczne od 25 mm do 9500 mm. Charakterystyczne
jest to, ze obszary pustynne granicza z wilgotnymi lasami rownikowymi, rozdziela je tylko
waski pas sawann. Gradient poziomy opadu jest tu bardzo duzy. Obszary wilgotne zajmuja
w Afryce okoto 10% powierzchni kontynentu, sawanny okoto 36%, a pustynie i pétpusty-
nie 49%.

Rozciagtos¢ potudnikowa Afryki w poblizu réwnika sprawia, ze wystepuja tu rézne
strefy klimatyczne: réwnikowa, zwrotnikowa i podzwrotnikowa.

Afryka rdwnikowa charakteryzuje sie¢ wysokimi temperaturami $rednimi rocznymi
25+28°C i bardzo mata amplituda $rednia roczna rzedu 20°C. Amplitudy dobowe sa rzedu
kilku do kilkunastu stopni. Bardzo dokuczliwa jest parnos¢ powietrza na skutek stale duzej
wilgotnosci. Sumy opadéw sa wysokie od 800+2000 mm. Wyro6znia si¢ dwie pory desz-
czowe i dwie mniej deszczowe. Przyczyna opaddw sa prady wstepujace na linii zbieznosci
pasatow. Ich maksima przypadaja na zenitalne potozenie Stonca — dwukrotnie po réwnono-
cy — 21.03 i 23.09. Na zwrotnikach wystepuje tylko jedno maksimum, po letnim gérowaniu
Stonca (22.06 — na potkuli péinocnej i 22.12 — na potkuli potudniowej). Sa to przede
wszystkim gwattowne opady burzowe, wystepujace w godzinach popotudniowych.

Najwilgotniejszymi krajami Afryki sa znajdujace sie pod wptywem Pradu Gwinej-
skiego Sierra Leone, Liberia, Kamerun — wilgotnos¢ wzgledna jest rzedu ponad 80%,
a opady wynosza od 2000 do 3000 mm. Roslinno$¢ naturalna jest bardzo bujna, wiecznie
zielone lasy, w strefie suchszej lasy tracace liscie w okresach bezdeszczowych.

W strefie rownikowej, w miare wzrostu szerokosci geograficznej, wyraznie zwiekszaja
si¢ amplitudy dobowe i roczne, zmienia si¢ charakter rocznego przebiegu temperatury,
opadéw i zachmurzenia. Wystepuja tylko dwie pory: sucha i deszczowa. Na potkuli p6t-
nocnej najwyzsze temperatury wystepuja na przetomie pory suchej i deszczowej: kwiecien-
maj oraz wrzesien-pazdziernik. Najmniejsze zachmurzenie i opady sa w $rodku pory su-
chej: listopad-luty.

Na terenach wilgotnych miedzyzwrotnikowych poétkuli potudniowej najwyzsze tempe-
ratury wystepuja przy pelnym zachmurzeniu i intensywnych deszczach monsunowych.
Naturalna roslinnoscia w tej strefie jest sawanna.

Strefy klimatu zwrotnikowego sa pod wptywem podzwrotnikowych wyzéw dyna-
micznych. Osiadajace masy powietrza sa suche i gorace. Poziom kondensacji lezy powyzej
5 km. Roczne sumy opadéw sa bardzo mate, okoto 50 mm. Na obu pétkulach w tym pasie
wystepuja wielkie, wewnatrz kontynentalne pustynie: Sahara, Pustynia Libijska i Nubijska
na poétnocy oraz Kalahari na potudniu. Charakterystyczne tez sa pustynie przybrzeza: Saha-
ra Zachodnia i Namib, bedace pod wptywem zimnych Pradéw morskich: Kanaryjskiego
i Benguelskiego. Cechuje je wysoka wilgotnos¢ powietrza, mgtly, lecz prawie zupeiny brak
opadéw. Na potudniu strefy zwrotnikowej wystepuje tez na wybrzezu wschodnim typ od-
miany monsunowej. W ciagu dnia, na skutek silnego nagrzania gruntu i powstania lokal-
nych pradéw wstepujacych, tworza sie burze pytowe, majace swoje lokalne nazwy. Na
Saharze w okresie zimy czesto wieje wiatr nazywany harmattan, ktory jest wzmocnionym
pasatem NE.

Wybrzeza Morza Czerwonego sa upalne przez caty rok.

Do strefy klimatow podzwrotnikowych na poétkuli pétnocnej naleza pdéinocno-
zachodnie wybrzeza Afryki: Maroko, Algieria i Tunezja. Wystepuje tu klimat srédziemno-
morski, o suchym, pogodnym i goracym lecie (t; > 25°C) oraz o wilgotnej i tagodnej zimie
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ty ~10°C). Opady powoduja nize frontu polarnego. Podobny typ klimatu wystepuje w skraj-
nej czesci Afryki Potudniowej.

15.8. Klimaty Ameryki Pétnocnej

Klimaty tego kontynentu sa ksztattowane przez (wg Kaczorowskiej, 1986):
1) ogromny i zwarty masyw ladowy stosunkowo mato rozcztonowany,
2) potozenie w czterech strefach klimatycznych: polarnej, umiarkowanej, podzwrotniko-
wej i zwrotnikowej,
3) potudnikowy uktad wielkich tancuchow gérskich,
4) prady morskie.

Zima, nad wychtodzonym kontynentem nad p6tnocno-zachodnia Kanada tworzy sie rozle-
gty sezonowy wyz, z centrum ktérego sptywaja z kierunku NW i W suche i chtodne masy
powietrza PPk nad $rodkowa i wschodnia czes¢ Ameryki Potnocnej. Latem, wskutek
ogrzania, tworzy sie nad Wielka Kotling ptytki termiczny Niz Kalifornijski, ktory $ciaga
wilgotne powietrze PZm znad Zatoki Meksykanskiej i Atlantyku, powodujac przewazajace
wiatry SE na potudniu kontynentu.

W péinocnej czesci kontynentu latem dominuja wiatry S i SW, wiaczone w cyrkulacje
antycyklonalna Wyzu Azorskiego. Wptyw szerokosci geograficznej jest silnie zmodyfiko-
wany przez wielocztonowe pasma Kordylieréw rozciagniete wzdtuz zachodniego wybrzeza
kontynentu, ktére stanowia, w strefie umiarkowanej, naturalna zapore przeciwdziatajaca
penetracji wilgotnych mas powietrza PPm znad Pacyfiku do wnetrza kontynentu.

Rozlegte niziny w srodku kontynentu utatwiaja z kolei adwekcjg zimnych mas powie-
trza arktycznego (PA) na potudnie oraz cieptych powietrza zwrotnikowego PZ na potnoc.
Charakterystyczne sa tu czeste i gwattowne ,fale chtodu” siggajace do Florydy oraz nagte
ocieplenia zima lub ,,fale upatéw” w wysokich szerokosciach geograficznych. Spotkanie
tak kontrastowych mas powietrza: suchych i zimnych PPk z wilgotnymi i bardzo cieptymi
PZm na odcinku frontu polarnego prowadzi do powstawania matoskalowych wiréw cyklo-
nalnych, trab powietrznych, nazywanych tu tornado (patrz rozdz. 9.8). Szczegdlnie czesto
tornada wystepuja w widtach rzek Missisipi i Missouri (p6tnocne wybrzeze Zatoki Meksy-
kanskiej).

Ciepty Prad Zatokowy (Golfsztrom) optywa potudniowe i wschodnie wybrzeza Ame-
ryki Potnocnej az do 40°N. Zima jego wptyw na temperature ostabiaja wiatry wiejace znad
ladu, natomiast latem wiatry oceaniczne przynosza na lad masy cieptego i bardzo wilgotne-
go powietrza, powodujacego bardzo uciazliwa, goraca i parna pogode.

Zimny Prad Labradorski powoduje z kolei bardzo chtodne, pochmurne i mgliste lata
W rejonie Zatoki sw. Wawrzynca, przenosi tez czesto bardzo niebezpieczne dla zeglugi
gory lodowe w okolice Nowej Funlandii.

Zachodnie wybrzeza kontynentu optywa ciepty Prad Péinocnopacyficzny. Rozgatezia
sie on w poblizu wybrzezy Ameryki na odnoge pétnocna — Prad Alaski, transportujacy
ciepte wody na pdtnoc, i potudniowa — Prad Kalifornijski, ktéry prowadzi troche chtodniej-
sze wody na potudnie.

Wszystkie te czynniki w potaczeniu z duza rozciagtoscia rownoleznikowa i potudni-
kowa powoduja znaczne zréznicowanie warunkow termicznych i opadowych.
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Zima na Alasce i réwninach kanadyjskich temperatury srednie spadaja ponizej —30°C,
podczas gdy na potudniu — w strefie szerokosci 30°N, temperatury utrzymuja sig srednio na
poziomie 10°C.

Latem, najwyzsze temperatury wystepuja na Wyzynie Kolorado — z maksimum w Do-
linie Smierci (+57°C!), najnizsze natomiast na Labradorze i w pétnocnej Alasce ok. 10°C.
Charakterystyczne dla srodkowej czesci kontynentu sa duze srednie roczne amplitudy tem-
peratury powietrza — do 45°C, ktore sa pogtebionymi cechami kontynentalizmu, wynikaja-
cymi ze wspotdziatania duzej rozlegtosci ladu i potudnikowego uktadu pasma Kordylierow.

Mate amplitudy obserwuje si¢ natomiast wzdtuz pacyficznych wybrzezy Kalifornii,
gdzie panuje klimat wybitnie morski.

Najwyzsze sumy roczne opadow (powyzej 2000 mm) wystepuja na zachodnim wy-
brzezu, na szerokosciach powyzej 40°N. Powoduje to cyrkulacja zachodnia oraz uksztatto-
wanie terenu; sa to stoki dowietrzne Kordylieréw. Wysokie opady roczne (1000+-2000 mm)
wystepuja takze na obszarach potudniowo-wschodnich kontynentu. Sa one wynikiem obfi-
tych opaddéw monsunowych spowodowanych naptywem wilgotnego powietrza znad Atlan-
tyku, w kierunku Nizu Kalifornijskiego.

Nizsze opady wystepuja we wschodniej czesci kontynentu: 500+1000 mm rocznie,
a najmniejsze w czesci srodkowej 250500 mm, znajdujacej sie w cieniu GOr Skalistych.
W ostonigtych kotlinach gorskich opady sa bardzo mate, nawet ponizej 100 mm. Opady
$niegu wystepuja na catym obszarze na pétnocy, powyzej réwnoleznika 34°N.

W Ameryce Péinocnej ze wzgledu na jej rozlegtosé, wystepuja wszystkie strefy klima-
tyczne ze wszystkimi typami wyrdéznionymi w klasyfikacji Okotowicza. W strefie klima-
tow okotobiegunowych leza Alaska, pétnocno-zachodnia cze$¢ Kanady, Archipelag Kana-
dyjski, Labrador, Grenlandia. W strefie klimatéw umiarkowanych we wnetrzu srodkowej
czesci kontynentu dominuje klimat kontynentalny, ktory w Nowej Funlandii oraz na wy-
brzezu Pacyfiku przechodzi w klimat morski.

Podobnie jest w strefie klimatéw podzwrotnikowych, gdzie gtéwnie wystepuja klima-
ty kontynentalne, jedynie na obu wybrzezach przechodzace w morskie.

W strefie klimatéw okotobiegunowych zima naptywa powietrze arktyczne (PA), latem
polarne (PP). Zimy sa tu diugie i surowe — temperatury $rednie sa mniejsze od -25 °C, lata
sa dos¢ ciepte (10°C do 12°C), czasem nawet z przymrozkami. Zachmurzenie jest duze,
czeste stabe opady (okoto 250 mm rocznie). Roslinnos¢ naturalna to tundra.

W strefie umiarkowanej klimat staje si¢ coraz tagodniejszy wraz z przemieszczaniem
si¢ na potudnie. Temperatury zimy wzrastaja do —2°C, a latem do +22°C. Roslinnos¢ zale-
zy od temperatury oraz od wilgotnosci: przechodzi wigc od laséw mieszanych, przez liscia-
ste do stepow (prerii), a nawet pustyni. W potudniowej czesci wyrdzniaja sie dwa regiony:
jeden migdzy Oceanem Atlantyckim i Missisipi o klimacie umiarkowanym i kontynental-
nym, dos¢ cieptym i wilgotnym (opady 500+1000 mm rocznie) z przewaga deszczow let-
nich, oraz drugi — wybitnie kontynentalny, na zachdd od Missisipi do Gér Skalistych. Ce-
chuje sie¢ ostrzejszymi zimami i goretszymi latami oraz niskimi opadami: 250+500 mm
rocznie, wystepujacymi gtdwnie na przetomie wiosny i lata.

Strefa klimatéw podzwrotnikowych rozciaga sie na wschod od Gor Skalistych. Zima
docieraja tu masy PP, a latem PZ. Zimy sa tagodne, temperatury sa od 5°C do 10°C, lata
gorace, o temperaturach powyzej 25°C. Duze zrdznicowanie dotyczy opadéw, a mianowi-
cie cze$¢ zachodnia jest bardzo sucha, z opadami okoto 250 mm rocznie, natomiast cze$¢
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wschodnia jest wilgotna, z opadami powyzej 1000 mm rocznie. Deszcze wystepuja prze-
waznie latem, jako ulewy towarzyszace czestym burzom.

Roslinnos¢ naturalna jest bardzo zr6znicowana, od podzwrotnikowych laséw wiecznie
zielonych na nizinach, iglastych w gérach, do stepow i pustyn.

W strefie klimatéw zwrotnikowych znajduja sie Floryda, pétnocne i wschodnie wy-
brzeza Zatoki Meksykanskiej oraz pétnocny Meksyk. Jest to obszar pod wptywem ciagle
wiejacego pasatu NE. Przynosi on znad Atlantyku gorace i wilgotne masy powietrza PZm.

W Meksyku wptyw ten modyfikuje gérski charakter rzezby terenu. Wystepuja tu bar-
dzo duze kontrasty na matych odlegtosciach. Na stronie nawietrznej wystepuja duze opady,
natomiast na zawietrznej bardzo mate.

Na potudnie od Standéw Zjednoczonych, Meksyku i Ameryki Srodkowej wystepuja
bardzo grozne zjawiska — cyklony zwrotnikowe (rozdz. 9.7), ktore nosza tu nazwe huraga-
noéw. Pojawiaja sie najczesciej na przetomie lata i jesieni, nadchodzac z podréwnikowych
szerokosci Oceanu Atlantyckiego.

Duze zréznicowanie klimatyczne wystepuje réwniez wzdtuz Kordylieréw, co gtdwnie
wynika z ich ogromnej rozciagtosci. W strefie umiarkowanej, dowietrznymi i wilgotnymi
(powyzej 2000 mm opadu) sa ich stoki zachodnie, natomiast w strefach szerokosci pod-
zwrotnikowych i zwrotnikowych — stoki wschodnie. Wystepuje tu wiatr fenowy — chinook,
ktory jeszcze poteguje suchos¢ obszaréw wschodnich strefy umiarkowane;.

Strefa klimatow réwnikowych obejmuje potudniowy Meksyk, Ameryke Srodkowa
i Antyle. Wschodnia cze$¢ regionu jest pod wptywem pasatéw z kierunku NE i E. Wilgotne
masy PZm znad Atlantyku przynosza opady latem obfite, zas zima stabe.

Na stronie zachodniej latem wystepuja monsunowe wiatry SW, przynoszace znad
Pacyfiku wilgotne powietrze PR, powodujace pogode deszczowa (wyrazna pora deszczo-
wa) wraz z burzami. Opady sa mocno zréznicowane, od 600 do 3000 mm. Szczeg6lnie
wysokie sa na dowietrznych stronach gér — wschodnie i pétnocne stoki gor Meksyku, Gwa-
temali, Hondurasu, Nikaragui, Kostaryki, gdzie roczne opady siegaja nawet 6000 mm.

Temperatury powietrza sa bardzo wysokie, $rednie miesicczne w ciagu catego roku sa
wyzsze od 25°C, amplituda roczna jest bardzo mala, ponizej 2°C. Ze wzrostem wysokosci
temperatury maleja. Na wysokosci okoto 2300 m npm s$rednia temperatura roczna wynosi
15°C, najcieplejszego miesiaca +17°C, a najchtodniejszego +11°C. Roslinnos¢ naturalna jest
bardzo urozmaicona, od wiecznie zielonych wilgotnych laséw zwrotnikowych, do tracacych
liscie w porze suchej lasow na zachodzie, do gérskich laséw iglastych oraz stepdw i pustyn.

Odrebnym klimatem, ze wzgledu na bariere Kordylieréw, wyrdzniaja sie wybrzeza
Pacyfiku. Zimy na tych wybrzezach w poétnocnej czesci, od Alaski do Kalifornii, dzieki
dziatalnosci cyklonalnej osrodka nizowego nad Aleutami, sa stosunkowo tagodne, po-
chmurne i deszczowe z bardzo silnymi wiatrami (temperatura od —10°C do +5°C). Lata sa
chtodne (10°C do 15°C), mgliste i mniej deszczowe. Roczne opady wynosza od 2500 mm
na potnocy do 1000 mm na 40°N - pada przez okoto 250 dni w roku.

Czes¢ potudniowa, obejmujaca wybrzeza Kalifornii ma klimat zblizony do $rédziem-
nomorskiego. Lato jest suche i stosunkowo chiodne (wptyw Pradu Kalifornijskiego),
a zima fagodna. Opady poOtrocza zimowego sa prawie pieciokrotnie wyzsze od opadow
potrocza letniego. Temperatury $rednie miesieczne najnizsze wynosza okoto 10°C, a naj-
wyzsze przekraczaja 20°C.
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15.9. Klimaty Ameryki Potudniowej

Klimaty te ksztattuja sie pod wptywem (wg Kaczorowskiej, 1986):
1) potozenia przewazajacej czesci kontynentu w strefie miedzyzwrotnikoweyj,
2) ogromnego fancucha Andéw ciagnacych sie wzdtuz zachodnich wybrzezy oraz nizin od
wschodu,
3) pradéw morskich.

Potozenie geograficzne Ameryki Potudniowej sprawia, ze przewazajaca jej czesé
znajduje sie pod wptywem goracego i bardzo wilgotnego powietrza zwrotnikowego (PZm).
Naptywa ono do podndzy Andéw przez pasaty obu potkul z atlantyckich wyzéw podzwrot-
nikowych. W styczniu dominuje pasat NE, natomiast w lipcu SE.

Masy powietrza PZm, przemieszczajac sie nad wilgotnymi lasami réwnikowymi,
ulegaja transformacji na powietrze rownikowe (PR). Jedynie nad potudniowym skrawkiem
kontynentu, potozonym w strefie umiarkowanej, panuja masy powietrza polarnego (PP).
Powietrze to, niesione przez wiatry zachodnie na wybrzeza Pacyfiku ma charakter PPm.
Przeptywajac jednak nad gdérami pozbywa si¢ wilgoci i nabiera cech kontynentalnych
(PPK).

U wybrzezy Chile i Peru, zimny Prad Peruwianski powoduje lokalne obnizenie tempe-
ratury, pogode pochmurna i mglista, ale bezopadowa. Wschodnie wybrzeza sa natomiast
pod wptywem odnég Pradu Potudnioworéwnikowego. Prad ten rozgatezia sie na odnoge
zimna p6inocna — Prad Gujanski i ciepta potudniowa — Prad Brazylijski.

Wplyw pradéw uwidacznia sie w temperaturach. Latem wybrzeza Pacyfiku sa o0 4°C
do 7°C chtodniejsze niz wybrzeza Atlantyku na tej samej szerokosci. W strefie miedzy-
zwrotnikowej, temperatury srednie wszystkich miesiecy az po réwnoleznik 40°S sa wyzsze
od 20°C, osiagajac latem okoto 30°C na zwrotniku Koziorozca. Obnizaja si¢ do 10°C na
Ziemi Ognistej. Zima temperatury obnizaja si¢ od 29°C na p6tnocy do 1°C na potudnio-
wym skraju. Na skutek duzego zachmurzenia i obfitych opadéw strefa zwrotnikowa Ame-
ryki Potudniowej jest chtodniejsza niz lezace na tych samych szerokosciach geograficznych
obszary Afryki i Australii.

Regiony podzwrotnikowe sa z kolei duzo cieplejsze zima, a latem chtodniejsze niz
odpowiadajace im obszary Azji, czy Ameryki Pétnocnej. Stosunkowo mata szerokosé¢ kon-
tynentu sprawia, ze wptywy oceaniczne, powodujace morskie cechy klimatu sa widoczne
réwniez w giebi ladu.

Ameryka Potudniowa wykazuje stosunkowo mata réznorodnos¢ klimatyczna, cechuje
ja natomiast wyjatkowa kontrastowos¢. Na przyktad w strefie miedzyzwrotnikowej goracy
i wilgotny klimat réwnikowy graniczy prawie bezposrednio z zimnym gérskim klimatem
szczytéw przekraczajacych 6000 m npm. Ciekawostka jest, ze klimat gorski w strefie réw-
nikowej zachowuje podstawowa ceche tej strefy — bardzo mata amplitude roczna tempera-
tury ponizej 2°C.

Na zwrotniku Koziorozca przebieg temperatur na wybrzezach wschodnich i zachod-
nich jest podobny, wystepuja jednak duze roznice w wysokosciach opadu, nawet 100-
krotnie! Na przyktad na wschodzie — Sao Paulo opad roczny wynosi 1400 mm, na zacho-
dzie tylko 13 mm!

Przez kontynent Potudniowo Amerykanski przebiega strefa zbieznosci pasatéw, ktora
w ciagu roku zmienia swoje potozenie. Powoduje to wysokie na og6t sumy opadéw, ktore
jednak sa dos¢ zréznicowane przez urozmaicone uksztattowanie terenu. Obszar ten,
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z wyjatkiem wybrzezy pacyficznych otrzymuje duzo wilgoci, od 1000 do 2000 mm opadu
rocznie, do 3000 mm na stokach nawietrznych Wyzyn Gujanskiej i Brazylijskiej oraz na
wschodnich stokach Andéw. Wysokie opady w dorzeczu gornej Amazonki sa wywotane
stagnacja powietrza PR, ktore dodatkowo nabiera wilgoci dzieki transpiracji wilgotnych
laséw réwnikowych. Deszcze padaja przez caty rok z najwiekszym nasileniem w okresie
maksymalnej wysokosci Stonca. Sa to deszcze zenitalne wystepujace w lipcu na potkuli
po6tnocnej i w styczniu na potudniowej.

Strona zawietrzna goér i cate wybrzeze Pacyfiku w pasie od 3°S do 30°S sa bardzo
suche. Jest to wywotane efektem fenowym wiatru schodzacego z gér oraz wptywem zim-
nego Pradu Peruwianskiego. W tym rejonie znajduje sie pustynia Atacama, gdzie latami nie
spada kropla deszczu mimo wystepujacej tu duzej wilgotnosci powietrza oraz uciazliwych
mgiet.

W potudniowej strefie umiarkowanej wystepuje przewaga wiatréw zachodnich. Wy-
brzeze Pacyfiku i nawietrzne stoki Andéw otrzymuja duzo opaddéw — rzedu 2000 mm
w ciagu roku. W potudniowym Chile wystepuja bujne lasy lisciaste, wschodnie stoki gor
i podndza, po stronie zawietrznej sa natomiast suche i porosnicte stepem (pampa). Ze
wzgledu na potozenie i rozciagtos¢ potudnikowa, Ameryka Potudniowa przechodzi przez
strefy klimatéw od réwnikowych do okotobiegunowych, lecz bez wyodrebnionych wielu
typow wystepujacych w klasyfikacji Okotowicza.

Najwiekszy obszar kontynentu zajmuje strefa klimatow réwnikowych. Temperatury
srednie wszystkich miesigecy mieszcza sig w granicach od 20°C do 28+30°C, przy matych
amplitudach dobowych i rocznych.

Na wschodnich stokach Wyzyn Gujanskiej i Brazylijskiej oraz na nizinie dolnej i $rod-
kowej Amazonki wystepuje typ réwnikowy z catorocznymi opadami. Rosna tu wilgotne
lasy rownikowe. Na pozostatych obszarach tej strefy wystepuje typ klimatu podréwniko-
wego 0 nieco mniejszych opadach. Wystepuje tu wyrazna letnia pora deszczowa oraz jeden
lub dwa okresy suche. Typowa roslinno$¢ to sawanny oraz lasy tracace liscie w porze su-
chej.

Potudniowa czes¢ Wyzyny Brazylijskiej, nizinna czes¢ dorzecza Paragwaju, fragment
Anddéw oraz wybrzeza w granicach szerokosci 3°S do 30°S to strefa klimatéw zwrotniko-
wych. Na wybrzezu Atlantyku wystepuje typ wilgotny, przechodzacy w gtab ladu w coraz
suchszy, az do skrajnie suchego.

Dalej na potudnie do réwnoleznikdw 40°S na wschodzie i 35°S na zachodzie wystepu-
je strefa klimatow podzwrotnikowych. Typy klimatu zmieniaja si¢ od morskiego na wy-
brzezu Atlantyku (1000 mm opadu) do skrajnie suchego na wschodzie — wschodnie stoki
Anddéw (200 mm opadu rocznego). Czeste sa tu dtugotrwate susze. Wraz ze zmniejszeniem
si¢ opaddw, zmienia si¢ tez charakter roslinnosci. Wilgotne taki na wschodzie poprzez
stepy przechodza do regiondw prawie pustynnych na wschodnich stokach Andéw.

Wyhbrzeze Pacyfiku charakteryzuje zima tagodna i wilgotna oraz suche i niezbyt gora-
ce lato. Klimaty umiarkowane wystepuja na stosunkowo matym obszarze strefy umiarko-
wanych szerokosci geograficznych.

Po wschodniej stronie Andéw wystepuje klimat typu kontynentalnego, a na wybrzezu
pacyficznym typu morskiego.

W Patagonii, bedacej w strefie cyrkulacji zachodniej, grzbiet gorski powoduje, ze w jego
cieniu panuje klimat kontynentalny. Lata sa chtodne, pochmurne i stotne, a zimy dos¢ zimne.
Sumy roczne opadéw sa niskie, od 500 mm na pétnocy do 125 mm na potudniu. Szczeg6lnie
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silne, sztormowe wiatry wystepuja w rejonie Ciesniny Magellana. Zwiazane sa z dziatalno-
scia cyklonalna w potudniowej strefie niskiego cisnienia (,,ryczace czterdziestki™).

Andy, jak wszystkie potezne tancuchy gorskie, stanowia wyrazna bariere klimatyczna.
Klimat Andéw, uwarunkowany szerokoscia geograficzna, wysokoscia bezwzgledna i rzez-
ba terenu jest bardzo zréznicowany. Szczegélne znaczenie ma tu ekspozycja w stosunku do
wiatréw deszczonosnych. Bardzo charakterystyczna jest zmienno$¢ asymetrii opadowej
z szerokoscia geograficzna.

W strefie miedzyzwrotnikowej dowietrzne dla pasatéw i wilgotne sa stoki wschodnie.
Opady sa tu rzedu 3000 mm rocznie i wigcej, podczas gdy stoki zachodnie sa prawie cat-
kowicie pozbawione wody. W strefie pozazwrotnikowej jest odwrotnie — dowietrzne, obfi-
cie zraszane sa stoki zachodnie (3000 mm rocznie), a wschodnie, patagonskie sa suche
i silnie nastonecznione.

W potudniowych Andach wystepuja bardzo gtebokie doliny, o gtebokosciach przekra-
czajacych 1500 m. Stad wystepuja tu duze réznice miedzy opadami na szczytach (750 mm)
a opadami w dolinach (250 mm). Opady wystepuja gtdwnie w postaci ulew i sa ponadto
bardzo zr6znicowane z roku na rok. W dolinach, lato jest upalne, a zimy mrozne. Granica
wiecznych $niegéw jest zmienna, od 3500 m npm w wilgotnej strefie réwnikowej do 6000
m w suchej. Obniza sie ze wzrostem szerokosci geograficznej. Na Ziemi Ognistej schodzi
do 1500 m npm. Zachodnie stoki potudniowych Anddw porastaja bujne lasy lisciaste.
W Andach sa dobrze widoczne pietrowe strefy klimatyczne (rys. 15.1).

15.10. Klimaty Australii

Klimaty Australii sa ksztattowane gtdwnie przez (wg Kaczorowskiej, 1986):
1) prawie symetryczne potozenie w stosunku do zwrotnika Koziorozca,
2) mato zr6znicowane uksztattowanie powierzchni,
3) prady morskie.

Australia znajduje sie w zasiegu podzwrotnikowego pasa wysokich cisnien, ktory zima
przemieszcza si¢ w kierunku nizszych szerokosci, a w ciagu lata, ku wyzszym szeroko-
sciom geograficznym. W ciagu catego roku dominuja masy powietrza zwrotnikowego PZ.
Cyrkulacja wyzowa, antycyklonalna wywotuje prady zstepujace, ktére powoduja ogrzanie
i wysuszenie powietrza, przeciwdziatajac tworzeniu sie chmur i opaddw.

Zima, w wyniku wychtodzenia podtoza, nad wnetrzem ladu tworzy sig osrodek wyzo-
wy wzmagajacy dziatanie pasatu SE. Uniemozliwia to konwekcje i opady prawie nad ca-
tym kontynentem. Jedynie w Australii Potudniowej wieja wiatry zachodnie i dochodza
masy powietrza polarnomorskiego PPm. Wystepuje tu wowczas pora deszczowa zwiazana
z dziatalnoscia cyklonalna na froncie polarnym.

Latem, w zwiazku z gorowaniem Stonca, nad potnocna czescia kontynentu wytwarza
si¢ sezonowy niz termiczny. W tym okresie, nad p6tnocne brzegi, wraz z monsunowymi
wiatrami NW doptywa gorace i wilgotne powietrze réwnikowe (PR), sprowadzajace pore
deszczowa. Ciepty Prad Potudnioworéwnikowy rozgatezia sie na Pacyfiku koto wysp Sa-
moa i optywa dwiema odnogami potnocne i wschodnie wybrzeza Australii. Jego wpltyw
zaznacza sie najsilniej na pétnocy, gdzie w Ciesninie Torresa wystepuja najwyzsze obser-
wowane temperatury wody w warstwie powierzchniowej, srednio 26°+28°C.
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U wybrzezy zachodnich ptynie natomiast z potudnia chtodny Prad Zachodnioaustralij-
ski, powodujacy nieznaczne ochtodzenie wody.

Australia jest goretsza latem, a chtodniejsza zima od innych ladéw pétkuli potudnio-
wej. Latem temperatury srednie miesieczne ksztattuja si¢ miedzy 20°C a 30°C, a zima
pomiedzy 10°C a 20°C na prawie catym kontynencie. Na szerokosciach zwrotnikowych
obserwuje sie tez wysokie amplitudy roczne $wiadczace o duzym kontynentalizmie klima-
tu. Australia jest najsuchszym ladem naszego globu. Okoto 38% powierzchni kontynentu
otrzymuje rocznie ponizej 250 mm opadu, a tylko 9% powyzej 1000 mm. Wnetrze konty-
nentu jest stale nadmiernie suche. Charakterystyczne sa tu dtugotrwate susze oraz zmien-
nos¢ opadu z roku na rok.

Podziat na regiony klimatyczne Australii wynika przede wszystkim ze zréznicowania
opaddéw. Potnocna czes¢ Australii, Nowa Gwinea, Wyspy Salomona, Nowe Hybrydy, Fidzi
i inne naleza do strefy klimatéw réwnikowych. Na wyspach dominuje typ rownikowy stale
wilgotny, na kontynencie — podréwnikowy z zaznaczona zimowa pora sucha.

Najwiekszy obszar obejmuja klimaty zwrotnikowe. Niewielki fragment wschodniego
wybrzeza ma wilgotny klimat monsunowy, natomiast cate wnetrze ladu — klimat kontynen-
talny suchy, przechodzacy w skrajnie suchy.

Na brzegach Wielkiej Zatoki Australijskiej w strefie klimatow podzwrotnikowych
wystepuja typy morski i kontynentalny z opadami skoncentrowanymi zima. Nowa Zelandia
nalezy do klimatéw morskich — podzwrotnikowych (cze$¢ pédtnocna) i umiarkowanych
(czes¢ potudniowa wyspy).

Pétnocna czes¢ Australii podlega wptywom monsunu zwrotnikowego. Latem, nad
obszar ten, w zwiazku z Nizem Pétnocnoaustralijskim, naptywaja z wiatrami NW i N gora-
ce i bardzo wilgotne masy PR, wywolujac pore deszczowa. Wystepuja deszcze zenitalne
monsunowe o charakterze ulew.

W zimie, dzieki wyzowi nad wnetrzem kontynentu, ku pétnocy sptywa suche powie-
trze PZK, co sprowadza pore sucha (opady zima sa rzedu 90 mm, a latem 1450 mm).

Pétnocne wybrzeza otrzymuja okoto 2000 mm opadu rocznie; ilo$¢ ta maleje w gtab
kontynentu. Roczny bieg temperatur na pétnocy jest bardzo wyréwnany i latem wynosi
28+30°, natomiast zima okoto 25°C. W glebi ladu lata sa goretsze, a zimy chtodniejsze,
kontynentalizm klimatu zaznacza si¢ wyrazniej.

W ciagu lata, nad obszary pétnocno-zachodnie nadciagaja czesto cyklony tropikalne,
nazywane tu willy-willy. Powoduja one ogromne spustoszenie na wybrzezach. Czasem
pojawiaja si¢ rdwniez na wybrzezach pétnocno-wschodnich.

Wybrzeza wschodnie, tacznie ze wschodnimi stokami Gér Wododziatowych, przez
caty rok sa pod wptywem wilgotnego pasatu SE. Powoduje to stosunkowo wysokie opady,
rzedu 1000+1500 mm rocznie. W ciagu roku ich rozklad jest dos¢ zréznicowany, w czesci
potnocnej do 30°S, wieksza czesé¢ opaddw wystepuje latem, na potudniu natomiast sa row-
nomiernie roztozone w ciagu roku. Temperatury srednie wahaja si¢ latem od 20°C do 25°C,
zima na pdinocy 15°C do 20°C, a na potudniu 10°C do 15°C.

W potudniowej czgsci Australii okalajacej Wielka Zatokeg Australijska panuje oce-
aniczna odmiana klimatu srédziemnomorskiego — ciepte i suche lato (ok. 20°C) i tagodna,
wilgotna zima (8°+12°C).

Whetrze Australii pozostaje pod wptywem suchego PZk, ma klimat wybitnie konty-
nentalny. Charakteryzuja go wysokie amplitudy dobowe temperatury powietrza oraz sto-
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sunkowo duze amplitudy roczne, duza suchos$¢ powietrza i bardzo niskie opady (100+250
mm rocznie).

Szczeg6lna cecha klimatu tego obszaru jest wielka kontrastowosé¢ pogod. Bywa, ze po
dtugim, kilkumiesiecznym okresie suszy i upatow do 40°C pojawiaja sie nagle burze z ule-
wami, ktére przynosza opady prawie rowne catorocznej sumie.

Wewnatrz kontynentu, nad obszarami pustynnymi wieja bardzo czesto silne, dokucz-
liwe wiatry, niosace ogromne masy piasku. Ich kierunek zalezy od rozktadu cisnien. Latem
przewazaja wiatry potudniowe, natomiast zima — p6tnocne.

Roslinnos¢ wynika z rozktadu nastonecznienia i opaddéw. Na potnocy i wschodzie
wystepuja lasy, zajmujac 1/3 powierzchni kontynentu. Na pétnocnych pétwyspach sa to
lasy zwrotnikowe, ktore przechodza ku potudniowi w gaje eukaliptusowe i akacjowe, a na-
stepnie w sawanny z kepami kolczastych krzewéw. W glebi ladu wystepuja pustynie i su-
che stepy.

15.11. Klimaty krain polarnych

Gtowna i wspdlna cecha krain polarnych (Kaczorowska, 1986) jest wystepowanie dni
i nocy polarnych, ktérych czas trwania zwigksza sie w miare wzrostu szerokosci geogra-
ficznej (tabl. 15.2).

Tablica 15.2

Czas trwania dnia polarnego dla wybranych szerokosci pdtkuli pétnocnej
(wg Kaczorowskiej, 1986)

Szerokos¢ Czas trwania Data poczatku i koica dnia
geograficzna polarnego
66,6° 1 dzien 22 VI
70° 2 miesigce 21V -24VI
80° ponad 4 miesigce 16 1V - 28 VI
90° po6t roku 21 11-231X

Na kole polarnym pétnocnym dzien polarny wystepuje w dniu przesilenia letniego —
22 VI i trwa 1 dzien; podobnie noc polarna, w dniu przesilenia zimowego 22 XIl, kiedy
Stonce ukazuje sig na horyzoncie tylko w chwili gérowania.

Wystepowanie na przemian okreséw dni i nocy polarnych decyduje o bilansie promie-
niowania Stonca. W wyniku promieniowania efektywnego, w sposob ciagty nastepuje utra-
ta energii cieplnej. Wynikaja stad bardzo niskie temperatury $niegu i lodu oraz przylegaja-
cej warstwy powietrza.

Podczas lata polarnego Stonce dostarcza duzo energii promieniowania. Ze wzgledu
jednak na znaczne zachmurzenie, jest to gtdwnie promieniowanie rozproszone. Wysokie
albedo $niegu sprawia, ze znaczna czes¢ tego promieniowania powraca do atmosfery. Wie-
lokrotne odbicia promieniowania od chmur oraz od $niegu i lodu wzmagaja natgzenie swia-
tha tak, ze blask staje si¢ niebezpieczny dla oczu. Znaczne ilosci ciepta sa zuzywane w pro-
cesach topnienia $niegu i lodu, co powoduje, ze temperatury lata tylko nieznacznie przekra-
czaja 0°C.
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Nad terenami silnie wyniesionymi nad poziom morza, nad Grenlandia i nad Antarkty-
da utrzymuja sie¢ stale uktady wyzowe. Nad pozostatymi obszarami zimne powietrze ark-
tyczne PA bywa wypierane przez nieco cieplejsze powietrze polarne (PP). Obie krainy
polarne: Arktyka na p6tnocy i Antarktyda na potudniu sa w wiekszosci skute lodem, cho-
ciaz r6znia sie udzialem powierzchni zajetych przez lad i wode.

Arktyka ma bardzo urozmaicony charakter podtoza, w zwiazku z tym wystepuje tu
znaczne zréznicowanie klimatow. Na wybrzezach i wyspach panuje klimat morski, a lado-
wy na arktycznych obszarach Azji i Kanady.

Klimat polarny morski panuje na potudniowych wybrzezach Grenlandii, na Islandii
i w europejskiej czesci Arktyki. Temperatury srednie miesieczne zimy wynosza okoto —
5°C, jednak bardzo uciazliwe sa gwattowne skoki temperatury, sicgajace 40°C na dobe.
Wieja tez czgsto gwattowne wiatry, niebo jest silnie zachmurzone, wilgotno$¢ powietrza
bardzo duza, czeste, cho¢ stabe opady $niegu. Lata sa chtodne, temperatury srednie do 5°C,
utrzymuja sie geste niskie chmury, duza wilgotnos¢ powietrza i bardzo czeste mgty. Opady
wynosza od 250 do 500 mm. Taka pogoda jest wynikiem silnej dziatalnosci cyklonalnej na
froncie arktycznym.

Klimat polarny kontynentalny charakteryzuje si¢ znacznie ostrzejszymi zimami.
Temperatury $rednie sa ponizej —30°C. Zachmurzenie nieco mniejsze, wieja silne wiatry od
ladu, powodujac zamiecie.

Lata sa z kolei cieplejsze, temperatury srednie przekraczaja 10°C, maksymalnie 20°C.
Opady sa bardzo niskie, srednio okoto 100 mm rocznie i wystgpuja gtownie jesienia.

Klimat lodowy dotyczy basenu Morza Arktycznego i jest zblizony do klimatu lado-
wego polarnego, z jeszcze nizszymi temperaturami. Zima okoto —35°C, latem okoto 0°C.

Skrajnie polarny klimat wystgpuje we wnetrzu Grenlandii, gdzie wysokosci siegaja
3000 m npm. Temperatury srednie wszystkich miesiecy sa nizsze od 0°C, zima spadaja
ponizej —40°C.

Antarktyda stanowi natomiast zwarty masyw ladowy, wzniesiony tacznie z czasza
lodowa $rednio na wysoko$é 3000 m npm. Prawie przez caty rok utrzymuje si¢ nad nia
osrodek wysokiego cisnienia, z ktérego powietrze antarktyczne PA sptywa ku nizszym
szerokosciom w postaci bardzo silnych wiatréw (,,biegun zimna i wietrznosci”). Wyro6znia
si¢ tu klimaty wnetrza kontynentu, stokow lodowcowych i strefy przybrzeznej. Wnetrze
Antarktydy jest to lodowy klimat gorski. Cechuje go pogoda bezchmurna i stabe wiatry.
Temperatury sa niezwykle niskie — $rednie roczne od —50°C do —60°C. W miesiacu naj-
chtodniejszym srednie temperatury wynosza okoto —70°C, a w najcieplejszym okoto —
30°C. Tu zanotowano najnizsza temperature na Ziemi — na stacji Wostok, w sierpniu 1960
roku —88,3°C. Wilgotnos¢ powietrza jest bardzo mata i wystepuja niezwykle mate opady
rzedu 30-50 mm rocznie.

Klimat stokow lodowcowych jest takze klimatem wiecznego mrozu. Srednie tempera-
tury wszystkich miesiecy sa nizsze od 0°C. Wystepuja tu bardzo silne wiatry zboczowe —
v> 10 m/s, powodujace prawie nieustanne zamiecie. Srednie temperatury zaleza od wyso-
kosci zbocza. Obnizaja sie¢ od —20°C dla okolic przybrzeznych do —50°C dla partii szczy-
towych. Temperatury miesiecy najcieplejszych wahaja sie odpowiednio od —-10°C do —
25°C, a najchtodniejszych od -30°C do —60°C.
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Zachmurzenie jest na og6t mate, duze tylko w czasie nadejscia cyklonéw — tacznie
z opadami $niegu i zamieciami. Opady sa réwniez bardzo zr6znicowane. W gérnych par-
tiach niskie — ok. 100 mm, w dolnych partiach, osiagajac 400 — 500 mm w czesci wschod-
niej do 600+700 mm rocznie w czesci zachodniej.

W strefie przybrzeznej klimat jest umiarkowanie wilgotny i mniej mrozny. Temperatu-
ry srednie roczne od —10°C do —20°C, miesiac najchtodniejszy —18°C do —35°C, najcieplej-
szy ok. 0°, nizsze wartosci wystepuja na wyzszych szerokosciach geograficznych.

Duze zréznicowanie dotyczy wiatréw i opaddw. Najsilniejsze wiatry panuja w cze-
sciach wybrzeza podlegtych wiatrom zboczowym — od 20 m/s do 60 m/s, przy czym liczba
dni z wiatrem przekracza 250 rocznie. Sumy opad6éw na wybrzezu sa wysokie — ok. 700
mm na rok. Obszary poza zasiegiem wiatréw zboczowych maja warunki tagodniejsze.
Srednie predkosci wiatréw sa tu rzedu 5+7 my/s.

Dos¢ specyficzne warunki panuja w tzw. ,,0azach” antarktycznych. Sa to wolne od
lodu i $niegu obszary wybrzeza Antarktydy Wschodniej. Latem, temperatura gruntu docho-
dzi do 30°C, a powietrza do 10°C. Powietrze jest bardzo suche. Podczas dnia polarnego
wystepuje lokalna cyrkulacja zboczowa, w postaci dziennych wiatréw dolinnych — z brze-
gow ku szczytom. Zima jest tu o okoto 2+-3°C cieplejsza niz w innych regionach.



Rozdziat 16

Klimat Polski

16.1. Wprowadzenie

Polska lezy w srodku Europy. Klimat tej czesci swiata ksztattuja:

1) potozenie w strefie umiarkowanej potkuli potnocnej o przewazajacych wiatrach za-
chodnich i ozywionej dziatalnosci cyklonalnej,

2) otoczenie z trzech stron — od p6tnocy, potudnia i zachodu wodami mérz i oceandw, a od
wschodu bezposrednia tacznos¢ z wielka masa ladowa Azji,

3) brak tancuchéw gorskich o kierunku potudnikowym, przewaga pasm o utozeniu réwno-
leznikowym,

4) ciepty Prad Zatokowy (Golfsztrom) zmieniajacy sie w szerokosci geograficznej Polski
na Pétnocnoatlantycki.

Dla Europy Srodkowej, w ktdrej lezy Polska, charakterystyczna jest przewaga wiatrow
zachodnich. taczy sie ona z naptywem mas powietrza polarno-morskiego PPm, mocno juz
przetransponowanych podczas przemieszczania sie nad Europa Zachodnia. Nad nasz kraj
docieraja takze masy powietrza polarnego kontynentalnego PPk — pochodzace z okresowo
aktywnych osrodkéw antycyklonalnych: zimowego Wyzu Wschodnioazjatyckiego, badz
stabszych wyzow z Europy Wschodniej. To $cieranie sie wptywow oceanicznych z Europy
Zachodniej z wptywami kontynentalnymi Europy Wschodniej powoduje specyficzna ceche
klimatu — przejsciowos¢ pomigdzy klimatem morskim a ladowym.

Dalsze modyfikacje klimatu zachodza pod wptywem czynnikéw lokalnych, przede
wszystkim ma tu znaczenie rzezba terenu. Na terytorium Polski uksztattowanie powierzch-
ni sprzyja monotonii termicznej i ztagodnieniu zmian wynikajacych z réznic szerokosci
geograficznej na obszarze kraju. Ponadto ogrzanie i osuszenie mas powietrza, spadajacych
przy wietrze fenowym — tzw. efekt fenowy, szczeg6lnie daje si¢ we znaki na Dolnym Sla-
sku w cieniu Sudetéw, gdzie przewazaja wiatry potudniowo-zachodnie (SW).

16.2. Czynniki cyrkulacyjne

Gtownymi czynnikami ksztattujacymi pogode i wptywajacymi na procesy klimato-
tworcze sa silne i aktywne osrodki baryczne wyze i nize, utrzymujace sie przez dtuzsze
okresy. Najwazniejsze z nich, wptywajace na klimat Polski, to (rozdz. 7, rys. 7.2 i 7.3):

1) catoroczny Niz Islandzki o maksymalnej aktywnosci w okresie zimowym,

2) catoroczny Wyz Azorski rozbudowany szczeg6lnie w okresie lata, siegajacy niekiedy
klinem nad Polske,

3) zimowy Wyz Wschodnioazjatycki,

4) letni Niz Potudniowoazjatycki.
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Wsrod przemieszczajacych sie uktaddw barycznych wyraznie dominuja sytuacje cy-
klonalne i antycyklonalne. Przyktadowo, wedtug badan Okotowicza w okresie 1950+1954
przecigtnie przez 45% dni w Polsce panowaty ukfady nizowe, dni z pogoda wyzowa byto
przecigtnie 42% w roku, sytuacje tzw. bezgradientowe stanowity pozostate 13%.

16.2.1. Charakterystyka mas powietrza naptywajacych nad Polske

W strefie umiarkowanej, a wiec i nad Polska, spotykaja sie trzy masy powietrza: powie-
trze polarne PP, powietrze arktyczne PA i powietrze zwrotnikowe PZ. Powietrze to,
w zaleznosci od tego, skad naptyneto — znad oceanu, czy znad kontynentu bedzie wilgotne
(masy morskie m) lub suche (masy kontynentalne k). Masy te moga tez by¢ ciepte lub chtod-
ne, w zaleznosci od tego, czy sa cieplejsze od podtoza, czy chtodniejsze. Wyrdznia sie jeszcze
masy Swieze, ktore podczas krétkiej wedréwki nie utracity swoich cech pierwotnych (zr6-
dtowych), oraz masy stare, ktore ulegty transformacji podczas przemieszczania sie.

Nad obszarem Polski dominuja masy powietrza PPm, chociaz naptyw mas PPk jest
rowniez znaczny. Powietrze polarnomorskie, razem swieze i stare, naptywa nad Polske ze
srednig czestoscia okoto 65%. Maksimum czestosci tego powietrza notuje sie latem — w lip-
cu nawet przez okoto 80% dni. Kierunki naptywu mas powietrza nad Polske przedstawiono
na rys. 16.1 (w styczniu) i rys. 16.2 (w lipcu), natomiast czgstos¢ wystgpowania poszcze-
golnych mas powietrza w réznych porach roku przedstawiono w tablicach 16.1 i 16.2.

Tablica 16.1
Srednia czestosé zalegania roznych mas powietrza w rejonie Warszawy
za lata 1946-1956 w [%] (J. Botaszewska, F. Reutt, 1962)
Masa | Il 1 \% \% \i Vil Vil IX X Xl X1 Rok
PZ 1,9 4,2 0,3 1,3 1,0 0,3 1,0 0,3 2,7 3,3 4,3 29 2,0

PPm 17,8 | 10,9 | 15,2 | 210 | 9,7 | 16,0 | 21,0 | 18,1 | 19,0 | 16,8 | 13,0 | 16,1 | 16,2
PPms | 43,2 | 435 | 45,8 | 44,0 | 42,6 | 60,0 | 59,0 | 52,0 | 48,3 | 39,3 | 49,0 | 58,4 | 48,4
PPk 339 (382|339 |23 (332|234 184|293 | 297|358 287|210 | 293
PA 3,2 32 | 48 | 74 |135] 03 | 06 03 | 48 5,0 1,6 3,7

Tablica 16.2

Srednia czestos¢ wystepowania rdznych mas powietrza w Polsce srodkowej
w réznych porach roku, w latach 1946-1956 w [%], wg Botaszewskiej, 1962

Zima Wiosna Lato Jesien Rok
Masa

X1 n-v VI=VIll IX=XI 1=XII
PA 2,7 8,6 0,3 34 3,7
PPm 14,9 15,3 18,5 16,3 16,2
PPms 48,4 44,1 57,0 45,5 48,8
PPk 31,0 31,1 23,7 31,4 29,3
Pz 3,0 0,9 0,5 34 2,0
Razem 100,0 100,0 100,0 100,0 100,0
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Rys. 16.1. Gtdwne kierunki naptywu mas powietrza nad obszar Polski — styczen
(Atlas geograficzny — Polska, 1967, Wos 1996)

Rys. 16.2. Gtéwne kierunki naptywu mas powietrza nad obszar Polski — lipiec
(Atlas geograficzny — Polska, 1967, Wos 1996)
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Powietrze arktyczne PA pochodzi z lodowych obszarow Arktyki, znad Grenlandii
i pobliskich akwendw morskich, Spitsbergenu i pétnocnej Skandynawii. Przemieszczajac
sie nad wyjatkowo nagrzanym pétnocnym Atlantykiem ogrzewa sie w dolnych warstwach
i nawilza. Rozrdznia sie jego odmiane morska PAm, znacznie rézniaca sie od suchego
i bardzo zimnego powietrza arktycznego kontynentalnego PAK, naptywajacego znad pét-
nocnej Syberii lub Nowej Ziemi.

Adwekcja PA wiosna — w maju nawet przez 13,5% dni, w kwietniu przez 7,4% dni,
powoduje grozne dla roslinnosci spadki temperatury przy pogodzie bezchmurnej (,,zimni
ogrodnicy™), a odmiana PAm, krétkotrwale lecz czesto obfite opady $niegu. £aczny udziat
PA w ciagu roku wynosi srednio okoto 3,7%. Najczesciej doptywa do nas wiosna — 8,6%
dni, najrzadziej latem — 0,3%. W sierpniu nie jest obserwowane.

Powietrze polarne (PP) naptywa do nas z szerokosci umiarkowanych. Obszary zré-
dtowe powietrza morskiego (PPm) znajduja sie w pétnocnej czesci Oceanu Atlantyckiego,
natomiast powietrza polarnego kontynentalnego PPk, w rejonach szerokosci umiarkowa-
nych Azji i Europy Wschodniej. Nad Polska najczesciej zalegaja masy powietrza polarno-
morskiego juz przetransformowanego PPms okoto 48,8% czasu, ktére w czasie swej we-
dréwki nad Europa czesciowo utracito whasnosci pierwotne, a przyjeto wiasnosci podtoza.
Powietrze PPm $wieze zalega tylko przez okoto 16% czasu.

Adwekcja masy PPm powietrza wilgotnego powoduje zima duze zachmurzenie, mgty,
opady $niegu i deszczu oraz ocieplenie, prowadzace czesto do odwilzy. Latem, powietrze to
przynosi pogode chtodna, pochmurna z opadami, czasem o charakterze burzowym. Udziat
takich mas PPm, zaréwno $wiezych, jak i starych, wynosi srednio w roku okoto 65%. Naj-
czesciej zdarzaja sie latem — az 75% dni, w tym w lipcu nawet okoto 80% czasu, najrza-
dziej wiosna — okoto 60%, w tym w maju przez okoto 52% dni.

Masy powietrza polarnego kontynentalnego PPk, pochodzace z Azji i Europy
Wschodniej, z rozbudowanych na obszarach umiarkowanych szerokosci geograficznych
rozlegtych uktadow antycyklonalnych (wyzow), zawieraja mato wilgoci. Zatem towarzyszy
im przede wszystkim pogoda stoneczna.

Zima powoduja okresy czesto bardzo mroznej pogody przy bezchmurnym niebie lub
niewielkim zachmurzeniu. Latem, adwekcja mas PPk sprzyja pogodzie goracej, suchej,
czasem lokalnie wystepuja burze termiczne. Gdy masy te naptywaja z terendw stepowych,
cechuje je wdwczas duze zapylenie. Masy kontynentalne PPk naptywaja znacznie rzadziej
niz powietrze morskie PPm. Powietrze PPk naptywa srednio w ciagu roku przez okoto 30%
czasu. Jego naptyw jest dos¢ rownomiernie roztozony w ciagu roku. Maksymalna czestos$é¢
osiaga w lutym — okoto 38%, a minimum w lipcu 18,4%. Sezonowo, czesciej wystepuje
zima, jesienia i wiosna, najrzadziej latem.

Stosunkowo duza czestos¢ wystepowania mas powietrza kontynentalnego PPk
w przejsciowych porach roku jest spowodowana ostabieniem cyrkulacji atmosferycznej nad
Oceanem Atlantyckim w wyniku okresowego zmniejszenia sie réznic termicznych miedzy
oceanem i ladem.

Powietrze polarne PP, tacznie morskie i kontynentalne, ksztattuje pogode w Polsce
przez ponad 95% czasu w ciagu roku. Latem nawet w 99%, najrzadziej wiosha 90%, ale tez
jest wyraznie dominujace.

Powietrze zwrotnikowe PZ ma bardzo maty udziat w ksztattowaniu sie pogody w Pol-
sce. Srednio naptywa do nas tylko przez okoto 2% czasu, najczesciej jesienia — okoto 3,4%
i zima 3,0%, najrzadziej latem 0,5% i wiosna 0,9%. Doptywajace do nas masy powietrza
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zwrotnikowego morskiego PZm pochodza znad Oceanu Atlantyckiego z okolic wysp Azor-
skich, lub tez znad Morza Srédziemnego. Masy te sa wigc bardzo ciepte i wilgotne. Latem
przynosza pogode parna, burzowa, zima gwattowne ocieplenie, odwilze, mgly i mzawki.

Masy PZk — kontynentalne, maja swoje obszary zrédtowe nad pustynnymi rejonami
Afryki Pétnocnej. Sa bardzo gorace, suche i zapylone. W czystej postaci do nas nie docho-
dza. Latem doptywaja do nas réwnie gorace i zapylone masy znad Potwyspu Batkanskiego
lub znad potudniowo-wschodniej Europy o bardzo podobnej charakterystyce. Sa wéwczas
czesto mylnie utozsamiane z masami PZK.

Naptyw powietrza zwrotnikowego PZ nad Polske przynosi zawsze gwattowne ocie-
plenie zima i okresy bardzo goracej pogody latem.

16.2.2. Fronty atmosferyczne nad Polska

Z naptywem réznych mas powietrza i wystgpowaniem frontdw atmosferycznych jest
zwiazana czesta zmienno$¢ pogody nad obszarem Polski. Fronty wystepuja nad obszarem
Polski $rednio przez prawie 300 dni w roku! Charakterystyczne jest, ze liczba dni z fronta-
mi jest znacznie wigksza w pdtnocno-wschodnich rejonach kraju, a mniejsza w czesci pot-
nocnozachodniej. Srednia liczbe dni z poszczegélnymi rodzajami frontéw w kolejnych
miesiacach w ciagu roku, w latach 1948-1957, wg Parczewskiego przedstawiono w tablicy
16.3.

Tablica 16.3

Srednia liczba dni z poszczeg6lnymi rodzajami frontéw atmosferycznych nad Polska
w latach 1948-1957 (W. Parczewski, 1962)

Front | Il 1] \% \% \ Vil Vil IX X Xl Xl Rok

Ciepty 83 |1 65| 63|49 35|32 (38 (38|51 |56]|67]| 74| 657
Chtodny | 106 | 7,7 (10,1 (11,2 (103 | 11,4| 94 | 88 | 11,2 | 10,6 | 12,3 | 12,1 | 1257
Okluzji wo4(73 |67 | 77|97 |79 |115| 83 | 65 | 47 | 6,8 [ 6,0 | 93,5
Razem 2931213231232 (235(225|248|209]228|209]|258]|255| 285

Najczesciej nad Polska wystepuja fronty chtodne — okoto 126 dni. Z ich przemiesz-
czaniem zwiazane sa obfite, gwaltowne opady, w cieptej porze roku wystepujace razem
z burzami. Fronty ciepte przemieszczaja si¢ nad Polska znacznie rzadziej — wystepuja przez
okoto 66 dni w roku. Towarzyszy im czesto duze zachmurzenie, mgty, stabe opady deszczu
lub mzawki, zima drobnego $niegu, zwykle dtugotrwate.

Fronty chtodne przemieszczaja si¢ szybciej od cieptych, doganiaja te ostatnie i formu-
ja sie fronty okluzji. Fronty zokludowane wystepuja w ciagu okoto 94 dni w roku. taczy
sie to z wystepowaniem pogody typowej zaréwno dla frontu cieptego, jak i chtodnego.

Najczesciej fronty wszystkich rodzajow wystepuja w styczniu — przez prawie 30 dni,
najrzadziej w pazdzierniku — 21 dni. Czesto, przez okoto 50 dni, nad Polska zalegaja jedno-
czesnie dwie powierzchnie frontowe, a w ciagu 10+20 dni nawet trzy i wigcej.

Potowa frontéw meteorologicznych naptywa z zachodu, jedna czwarta z pétnocnego-
zachodu. Fronty chtodne naptywaja zwykle z sektora zachodnio-pétnocno-zachodniego,
natomiast ciepte z kierunku od potudniowo-zachodniego do p6tnocno-zachodniego.
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Przez okoto 70 dni w roku (srednio) nie obserwuje sie wystepowania frontéw nad

Polska, najwiecej w marcu i pazdzierniku — okoto 10 do 16 dni. Jest to zwigzane ze zmniej-
szeniem si¢ w tym okresie aktywnosci cyklonalnej, spowodowanej matymi kontrastami
termicznymi miedzy obszarami morskimi i ladowymi o tej porze roku.

Przemieszczanie sie réznych rodzajéw frontéw i okreséw bezfrontowych nad obsza-

rem Polski, ma zasadniczy wptyw na typy pogody wystepujace w okreslonych porach roku.

16.3. Typy pogody wystepujace w Polsce

Pogoda w Polsce jest bardzo zmienna, mozna jednak wydzieli¢ charakterystyczne typy

pogody powtarzajace sie w poszczegdlnych porach roku, towarzyszace okreslonym sytu-
acjom synoptycznym (wg Kaczorowska, 1986).

1.

Mrozna zima wystepuje w Polsce, gdy nad Europa Wschodnia lub nad Azja utrzymuje
si¢ potezny wyz. Blokuje on droge uktadom niskiego cisnienia z cieptym powietrzem,
panujacym nad Oceanem Atlantyckim i Morzem Srédziemnym. Stabe wiatry potu-
dniowo-wschodnie i wschodnie SSE do E sprowadzaja nad Polske zimne i suche powie-
trze. Mrozy panuja w Polsce i catej Europie Wschodniej i Centralnej. W Polsce tempe-
ratury wahaja si¢ od —10°C do — 25°C przy bezchmurnym niebie. Na zachodzie i potu-
dniu Europy moze panowac¢ w tym czasie pogoda ciepta, pochmurna, deszczowa — pod
wptywem uktadéw cyklonalnych PPm. W przypadku, gdy wyz wschodni rozbuduje si¢
klinem z wyzem arktycznym mrozna pogoda ustali si¢ w catej Europie.

Ciepta zima oceaniczna panuje w srodkowej i wschodniej Europie, gdy gteboki, bardzo
rozlegly niz z ostro wyrazonymi frontami przemieszcza sie¢ znad Islandii na wschaod.
Klin Wyzu Azorskiego siega az na Potwysep Batkanski. Ta czes¢ Europy znajduje sie
pod wptywem poteznego nizu z osrodkami na pétnoc i potudnie od Helsinek z kilkoma
frontami. W Europie zachodniej panuje staby wyz, z centrum nad Francja. W Polsce
utrzymuje si¢ pogoda odwilzowa, o temperaturach minimalnych okoto 0°C, a maksy-
malnych do + 10°C z silnymi, porywistymi wiatrami zachodnimi, z przelotnymi opa-
dami deszczu lub deszczu ze $niegiem. Noce sa stosunkowo ciepte, dzigki adwekcji
swiezych mas PPm i duzemu zachmurzeniu.

Upalna pogoda letnia wystepuje przy stabych uktadach antycyklonalnych przemieszcza-
jacych si¢ nad Europa Srodkowa. Panuje umiarkowane zachmurzenie, stabe wiatry,
temperatura do 32°C, zalega powietrze PPm, juz przetransformowane.

Obfite opady letnie w Polsce potudniowej powoduje sptyw mas wilgotnego powietrza
PPm z p6inocy przez bruzdy obnizonego cisnienia migdzy dwoma ukfadami wyzowymi
znajdujacymi si¢ na zachodzie i wschodzie Europy.

W bruzdzie tej czesto przemieszczaja sie nize znad Morza Srddziemnego w kierunku
Biatorusi. Wymuszone wznoszenie si¢ wilgotnego powietrza po pétnocnych stokach
Karpat w kierunku osrodka nizowego wzmaga intensywnos¢ opadow, ktdre maja cha-
rakter ulew, nawatnic. Opady w potudniowej Polsce sa czesto tak obfite, ze powoduja
w dorzeczach gornej Odry i Wisty grozne powodzie (lipiec 1997, 1998, lipiec 2001).
Wczesha wiosna, sucha i ciepta zdarza sie, gdy srodkowa i potudniowo-wschodnia
Europa znajduje sie w zasiegu uktadu wyzowego, a zachodnia i pétnocna pozostaje pod
wptywem giebokiego osrodka cyklonalnego.
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6. Ciepta i stoneczna jesien — ,,babie lato” — panuje, gdy prawie cata Europa pozostaje
w zasiegu uktadéw wyzowych, a tylko pdtnoc kontynentu jest pod wptywem osrodkéw
nizowych.

7. Zgnity wyz charakteryzuje pogoda pochmurna i mglista o matych wahaniach dobowych
temperatury. Niemal cata Europe obejmuje wat podwyzszonego cisnienia >1020 hPa
potozony miedzy dwoma nizami nad Atlantykiem i Syberia. Na skraju Nizu Atlantyc-
kiego géra naptywa ciepte i wilgotne powietrze znad oceanu, ktére — osiadajac w masie
PPm — utrzymuje swéj zaséb wilgoci i powoduje na ogromnym obszarze pogody mgli-
ste i pochmurne. Sa to uktady stabo gradientowe, bardzo stabilne, ktére moga utrzymy-
wac sie nawet przez pare tygodni. Na rysunku 16.3 przedstawiono taki typowy uktad
baryczny.

16.4. Specyfika i zréznicowanie klimatu Polski

16.4.1. Klimatyczne pory roku

Klimat Polski jest wynikiem wspdtdziatania zespotu czynnikdw geograficznych i pro-
cesow klimatotworczych.

Walka migdzy morskimi i kontynentalnymi masami powietrza przyczynia si¢ do po-
wstania cechy charakterystycznej dla srodkowej Europy, a wigc i Polski — przejsciowosci.

Analizujac poszczegblne elementy klimatu, mozna stwierdzi¢, ze na przykfad pod
wzgledem sumy opadéw — klimat ma cechy kontynentalne, natomiast ze wzgledu na za-
chmurzenie zblizony jest do klimatu morskiego.

Wyrazna przewaga opadéw potrocza letniego nad zimowym jest charakterystyczna dla
klimatu ladowego, natomiast wysoki stopien zachmurzenia, z maksimum na przetomie
jesieni i zimy, a z minimum na wiosng, $wiadczy o cechach klimatu morskiego.

Wedrowka réznych uktadéw barycznych, zwiazane z nimi procesy frontalne i adwekcja
réznych mas powietrza powoduje zmienno$¢ pogody. Duza skala zmiennosci, a przez to
r6znorodnos¢ pogdd sprawia, ze nie miescimy sie w 4 porach roku strefy umiarkowanej srod-
kowoeuropejskiej, stad 8 pér roku. Dwie pory roku, przedwiosnie i przedzimie, majace war-
tosci progowe $rednich temperatur dobowych 0°C i 5°C, charakteryzuja si¢ szczeg6lna, wiek-
Szg niz w innych sezonach zmiennoscia pogody z nawrotami chtodu na wiosng lub ciepta na
jesieni. Trwaja dtuzej w zachodniej czgsci Polski niz we wschodniej, gdzie bardziej odczu-
walny jest wptyw kontynentu azjatyckiego, na ktérym lato i zima sa wyraznie zaznaczone.

Charakter makropogody w Polsce, podobnie jak w catej Europie ksztattuja osrodki
dziatania atmosfery: state — Niz Islandzki, Wyz Azorski oraz sezonowe — Azjatycki Wyz
zimowy i niz letni. Silniejszy od przecigtnego rozwoj jednego z tych osrodkdw przyczynia
sie do wytworzenia kolejnej cechy naszego klimatu: kontrastowosci poszczegdlnych pér
roku, ktérych charakter moze odpowiada¢ typowi badz morskiemu, badz kontynentalnemu.
tagodne zimy i chlodne lata zwiazane sa z pogigbieniem osrodka islandzkiego i intensyw-
na dziatalnoscia cyklonalna. Mrozne zimy przynosi silnie rozwiniety wyz syberyjski. Gora-
ce lata, pickne wiosny i jesienie sa zwiazane z rozwojem bardziej lokalnych wyzoéw nad
potudniowo-wschodnia Europa.

Rzezba terenu, wody, gleby, szata roslinna powoduja w makroklimacie Polski zrézni-
cowanie w wartosciach i przebiegu poszczeg6lnych elementdw, wytwarzajac mezoklimaty
roznych regionéw.
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Do rozréznienia klimatycznych p6r roku stosuje sie nazwy historyczne, definiowane
wartosciami temperatury powietrza. Kryterium jest temperatura srednia dobowa tf,"b'.
Wyroznia sie (Kaczorowska, 1986):

przedwiosnie — 0°C < ti% < 5°C,
wiosna - 5°C< ti® <10°C,
przedlecie - 10°C < I < 15°C,
lato - td>15°C,

polecie - 10°C < t¥P < 15°C,
jesien - 5°C<ti<10°C,
przedzimie - 0°< td <5°C,
zima -t <oocC,

Wyodrebnia sie tez czesto jeszcze okres wegetacyjny, w ktorym temperatura Srednia
dobowa t& >5°C. Obejmuje on wiosne, lato i jesien.

Sr

Przedwiosnie i wiosna zaczynaja sie w Polsce na zachodzie i przesuwaja Si¢ na
wschdd. Przedwiosnie zaczyna sig srednio w zachodniej Polsce okoto konca lutego i trwa
30+40 dni na zachodzie, w centralnej Polsce — zaczyna si¢ pod koniec lutego, poczatek
marca i trwa 2030 dni, podczas gdy na wschodzie poczatek jest okoto 10+15 marca i trwa
do okoto 20 dni. Wiosna rowniez zaczyna sie najwczesniej na zachodzie i na Nizinie Sla-
skiej — okoto 25 marca, najp6zniej na Wybrzezu i na Pojezierzu Suwalskim — okoto 10
kwietnia. Sredni czas trwania, to 55 do 65 dni. Wkraczanie przedwiosnia i wiosny na teren
Polski od zachodu $wiadczy o przewadze wptywow oceanicznych. Na Wybrzezu obserwuje
sie wyrazne opdznienie w nadchodzeniu wiosny, wywotane chtodnym o tej porze roku
Battykiem. Opdznienie to wynosi od dwdch do trzech tygodni.

Lato zaczyna si¢ prawie rdwnoczesnie w catym kraju od konca maja do potowy
czerwca. Czas trwania jest dos¢ zréznicowany, od 60 do 100 dni nad morzem i na pojezier-
zach troche krétszy, nawet okoto 50 dni, najdtuzszy na potudniu, w centrum i na zachodzie.

Chtodne pory roku nadchodza natomiast ze wschodu. Odczuwalny jest wptyw konty-
nentu, ktdry ochladza si¢ szybciej niz wielkie zbiorniki wodne (morza). Na wschodzie
Polski jesien zaczyna sie juz w ostatnich dniach sierpnia, trwa 60-70 dni i ustepuje miejsca
przedzimiu pod koniec pazdziernika. Na zachodzie Polski i na Wybrzezu jesien trwa az do
potowy listopada, a przedzimie zaczyna si¢ pozniej.

Bardzo czgsto, okoto potowy wrzesnia, nadchodzi pigkna, stoneczna pogoda, stynna
polska ,,ztota jesien”, ktdrej towarzyszy ,,babie lato” (snujace si¢ biate, btyszczace w stonicu
nici pajecze).

Przedzimie jest najkrotsze na wschodzie — okoto 35 dni, na zachodzie i wybrzezu jest
dtugie — 5060 dni.

Zima najwczesniej pojawia si¢ na potnocnym wschodzie, juz w koncu listopada,
w drugiej dekadzie grudnia w Polsce centralnej, a na Wybrzezu i zachodzie dopiero
w styczniu. Czas trwania zimy jest najbardziej zroznicowany od 70+80 w centrum, 90+115
na wschodzie, 200 dni w gorach i tylko do 30+60 na zachodzie i Wybrzezu.
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Okres wegetacyjny (t;':’b- > 5°C) na obszarze nizinnym Polski trwa od 195 dni na

wschodzie do ponad 220 dni na zachodzie i potudniu. W gérach, w szczytowych partiach,
gdzie zima trwa od pazdziernika do maja i w ogdle brak lata, okres wegetacyjny rozpoczy-
na sie po 1 czerwca i trwa do poczatku wrzesnia — w sumie okoto 100 dni.

W wystepowaniu poszczegélnych okreséw termicznych czesto pojawiaja sie rézne
anomalie. Jest to kolejna charakterystyczna cecha polskiego klimatu, ktéra ilustruja polskie
przystowia, np.: w marcu — jak w garncu, lub kwiecien plecien wciaz przeplata, troche
zimy, troche lata. Stosunkowo wysokie temperatury, charakterystyczne dla wiosny czy
przedlecia wystepuja juz w styczniu lub lutym, bywa tez, ze temperatury ujemne wystepuja
juz we wrzesniu.

Najwiekszy dobowy spadek temperatury powietrza, w historii pomiaréw na ziemiach
polskich, zaobserwowano we Wioctawku, w styczniu 1982 roku, kiedy w ciagu jednej doby
temperatura powietrza we Wioctawku spadta z 8°C do —20°C.

16.4.2. Regiony klimatyczne Polski

W XX w. opracowano kilka wersji regionalizacji klimatu Polski opartych przede
wszystkim na przebiegu izoterm z uwzglednieniem hipsometrii oraz na zmiennosci ampli-
tudy temperatury (wg Kaczorowskiej, 1986). Autorami tych klasyfikacji byli miedzy inny-
mi E. Romer i R. Merecki.

Rys. 16.4. Regionalizacja klimatu Polski E. Romera
(za Kaczorowska, 1986)
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Obecna klasyfikacja regionéw zostata opracowana przez Romera w drugiej potowie
XX w. i jest oparta na 30 wskaznikach. Wykonano mapy izorytmiczne, migdzy innymi
izotermy miesiecy nieparzystych, izohiety roczne, daty poczatku i konca czasu trwania pér
roku, okresu wegetacyjnego itp. Analizujac tzw. gradienty klimatyczne na powierzchniach
wielkosci ok. 400 km?, wyrézniono 7 typéw klimatu: A — battyckie, B — pojezierne, C —
wielkich dolin, D — wyzyn srodkowych, E — podgérskich nizin i kotlin, F — gorskie i pod-
gorskie oraz G — zaciszy $rédgdrskich. W obrebie tych typéw mozna na terenie Polski
wyrédzni¢ 53 krainy o wyraznie zréznicowanych cechach klimatu. Regiony te przedstawio-
no narys. 16.4, a ich charakterystyki w tablicy 16.4.

Tablica 16.4
Tablica klimatyczna regionéw E. Romera (Kaczorowska, 1986)
i Opad
Temperatura Amp. Trwanie Suma Opad wiogny <
. C] roczna okre;u opadow lata b
Nr | Typ Stacja [dni] [mm] W% ub
: > niz
I VIl | Rok [Ar[°C]| >0° | >5° | Rok |Vv-viI[ #™ | jegieni
— + +
1| A3 |Koszalin 19 (171 | 7,2 19,0 | 277 | 206 | 710 | 200 166 <
2| A5 [Hel 11 1173 | 75 18,4 | 286 | 205 | 490 | 140 185 <
3| A6 |Malbork 30 | 176 71 20,6 | 264 | 202 | 500 | 170 216 <
4| B5 |Koscierzyna | 3,5 | 16,9 | 6,4 20,4 | 254 | 198 | 600 | 180 174 <
5| B7 [Chojnice 31 (176 | 6,8 20,7 | 256 | 201 | 530 | 180 181 >
6| B8 |Ostroda 37 | 176 | 6,7 | 21,3 | 255 | 200 | 580 | 200 | 183 <
7| B12 | Olecko 54 | 17,1 | 56 22,5 | 239 | 190 | 620 | 200 230 <
8| C1 |Szczecin 1,0 | 183 | 83 19,3 | 304 | 218 | 550 | 170 166 <
9| C2 | Stubice 13 (185| 85 | 19,8 | 303 | 222 | 540 | 170 | 162 <
10| C3 | Gorzéw 22 (175 | 7,7 | 19,7 | 279 | 213 | 560 | 190 | 167 =
11| C4 |Zielona 21 (178 7.8 19,9 | 277 | 214 | 640 | 200 163 >
Gora
12| C5 [Poznan 19 (188 82 | 20,7 | 281 | 216 | 500 | 190 | 194 >
13| C6 |Kalisz 25 (190 81 21,5 | 276 | 216 | 500 | 190 209 >
14| C7 |Bydgoszcz 24 (186 | 7,7 21,0 | 272 | 211 | 510 | 170 227 >
15| C7 | Warszawa 36 | 189 | 7,6 225 | 263 | 211 | 540 | 190 239 >
16| C11 | Biatystok 46 | 186 | 6,8 23,2 | 250 | 201 | 580 | 230 256 >
17| C11 [ Chetm 46 (189 | 7,3 | 23,5 | 255 | 205 | 560 | 230 | 275 >
18| D1 |Zabkowice 39 (175] 69 | 21,4 | 260 | 205 - - -
19| D2 |[Silniczka 35 (182 7,3 | 21,7 | 264 | 208 | 680 | 230 | 206 >
20| D4 |Lublin 42 | 18,7 7,3 229 | 259 | 205 | 550 | 220 271 >
21| E2 |Zgorzelec 1,7 | 181 | 81 19,8 | 285 | 217 | 710 | 240 185 >
22| E4 |Legnica 16 (183 | 82 | 19,9 | 289 | 218 | 530 | 200 | 252 <
23| E4 |Wroctaw 18 (188 | 84 | 20,6 | 285 | 219 | 590 | 210 | 206 >
24| E7 |Tarnéw 28 [ 19,2 | 8,6 22,0 | 281 | 223 | 730 | 320 322 >

A. Klimaty battyckie

Cechuje je szczeg6lnie mata amplituda roczna temperatury Ar = 18,4°C+19°C. Lata sa
stosunkowo chtodne, a zimy tagodne. Okres wegetacyjny trwa okoto 200 dni. Ku wscho-
dowi rosnie przewaga opadéw letnich nad zimowymi. Wiosna jest wyraznie suchsza od
jesieni. Szczegdlnie wyraznie te cechy klimatu wyrazaja sie na Helu — otoczonym z dwdch
stron wodami morskimi. Szczecin natomiast, ze wzgledu na wysokie temperatury lata oraz
roku, zostat zakwalifikowany do klimatu wielkich dolin.
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B. Klimaty pojezierne

Klimaty te, w stosunku do battyckich, maja chtodniejsze zimy, ktdre zaostrzaja sie ku
wschodowi. Amplitudy temperatur sa rowniez troche wyzsze, Ar = 20,0°C+22,5°C, wigk-
sze wartosci na wschodzie. Temperatury lata sa zblizone do temperatur w klimatach battyc-
kich ze wzgledu na wigksze wzniesienie terenu nad poziomem morza. Okres wegetacyjny
jest tu skrocony do 200+190 dni. Udziat opaddéw letnich rosnie ku wschodowi. Wiosna jest
rowniez suchsza od jesieni.

C. Klimaty wielkich dolin

Obejmuja najwiekszy obszar Polski. Gtdwna ich cecha sa ciepte i dtugie, mato zrézni-
cowane pod wzgledem temperatury lata oraz zaostrzajace sie na wschod zimy. Amplitudy
roczne rosna od zachodu (Szczecin) — od 19,3°C do 23,5°C (Chetm). Okres wegetacyjny
trwa od 220 dni na zachodzie do 200 dni na wschodzie.

Od Poznania na wschéd, opady wiosenne przewazaja nad jesiennymi i wzrastaja takze
sumy opaddw letnich.

D. Klimaty wyzyn srodkowych

Klimaty te wystepuja na Wyzynie Krakowsko-Czestochowskiej i na Wyzynie Lubel-
skiej. Sa to obszary wyzej wzniesione nad poziom morza (300-340 mm npm). W zwiazku
ztym zimy sa tu ostrzejsze, a lata chtodniejsze niz w krainie Wielkich Dolin. Amplitudy
roczne temperatur rosng z zachodu na wschod od 21,5°C do 22,9°C, jak tez podobnie
rosnie udziat opadow letnich. Okres wegetacyjny trwa nieco powyzej 200 dni.

E. Klimaty podgérskich nizin i kotlin

Klimaty te cechuje tagodna zima oraz ciepte i dtugie lato. Temperatury srednie roczne
sa wysokie, powyzej 8°C, a amplitudy roczne zmniejszone od 20°C w Zgorzelcu do 22°C
w Tarnowie. Okres wegetacyjny jest bardzo dtugi, czesto przekracza nawet 220 dni.
Wystepuja duze opady letnie, a wiosna jest wilgotniejsza od jesieni.

F. Klimaty gorskie i podgérskie

Klimaty te cechuje duza zmiennos¢ warunkéw klimatycznych w zaleznosci od wyso-
kosci nad poziomem morza, ekspozycji obszaru itp. Charakterystyczny jest czas trwania
temperatur srednich dobowych powyzej pewnych progow (0°C, 5°C, 15°C) oraz czas trwa-
nia por roku. Czas trwania zimy jest prawie jednakowy na catym obszarze, natomiast inne
pory roku maja bardzo rézny czas trwania, w zaleznosci od wysokosci npm oraz potozenia
na wschodzie lub zachodzie. Niektore pory roku, np. lato, w ogéle nie wystepuja na pew-
nych obszarach.

G. Klimaty zaciszy $rédgorskich

Réwniez te klimaty cechuja sie duza zmiennoscia w zaleznosci od potozenia obszaru.
Nie wyro6znia sie typowych cech ogdlnych.
16.5. Elementy klimatu Polski

Prezentacje wybranych elementéw klimatu Polski oparto na najnowszych danych
z okresu 1971-2000, zalecanego do analiz przez Swiatowa Organizacje Meteorologiczna
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(WMO). Dane z tego 30-lecia, dla wybranych 61 stacji synoptycznych wraz z danymi z u-
zupetniajacych je 29 posterunkéw meteorologicznych dla terenéw gérskich, uwzgledniono
w Atlasie Klimatu Polski, opracowanym przez IMGW w 2005 roku. Poprzednie opracowa-
nia klimatu Polski i Atlasy opieraty sie na krotszych i starszych okresach obserwacji z lat
1951-1960 lub 1931-1960, ale dla matej liczby stacji, lub tez z okresu 1966—1980.

16.5.1. Cisnienie atmosferyczne

Rozktad cisnienia atmosferycznego zostat scharakteryzowany na poziomie morza.
Cisnienie pomierzone w poszczegélnych stacjach zostato zredukowane wedtug odpowied-
niego wzoru barometrycznego. Wartos¢ cisnienia atmosferycznego i jego rozktad zaleza od
potozenia i intensywnosci gtdwnych osrodkéw dziatania atmosfery. W zimie w Europie
Srodkowej naktada si¢ wptyw dwoch osrodkow: Wyzu Azjatyckiego i Nizu Islandzkiego.
Whplyw wyzu powoduje, ze $rednie wartosci cisnienia w Polsce sa stosunkowo wysokie, od
1014 do 1019 hPa.

Tablica 16.5

Zestawienie maksymalnych i minimalnych wartosci cisnienia w okresie 1971-2000
w wybranych stacjach (oprac. wiasne)

Lp. Stacja Cisnienie [hPa]
Prmax data Prmin data
1 | keba 1050 3.01.93 968 26.02.89
2 Szczecin 1048 10.12.91 965 26.02.89
3 Chojnice 1050 03.01.93 967 26.02.89
4 Suwatki 1054 15.12.97 970 29.12.88
5 | Olsztyn 1052 03.01.93 970 26.02.89
6 | Stubice 1049 10.12.91 967 26.02.89
7 | Poznan 1048 02.01.93 967 26.02.89
8 | Warszawa 1048 23.01.93 971 26.02.89
9 | kodz 1050 02.01.93 969 26.02.89
10 | Wroctaw 1049 10.12.91 967 26.02.89
11 | Kielce 1048 02.01.93 970 26.02.89
12 | Zamosc¢ 1049 16.12.97 975 26.02.89
13 Krakow 1052 10.12.91 970 26.02.89
14 Bielsko-Biata 1048 10.12.91 969 03.12.76
15 Lesko 1048 20.12.72 973 26.02.89

Latem, dziatalnos¢ Nizu Islandzkiego stabnie, Europa Zachodnia i Srodkowa jest pod
wptywem klina Wyzu Azorskiego, natomiast Europa Wschodnia jest w zasiegu Nizu Potu-
dniowoazjatyckiego.

Srednie cisnienie zardwno zima, jak i latem zmienia si¢ w niewielkim zakresie
(1013+1019 hPa). lzobary roczne oraz izobary stycznia i lipca przebiegaja réwnolezniko-
wo, przy czym mniejsze wartosci cisnienia sa w potnocnej czesci kraju (1013+1015 hPa),
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awyzsze w potudniowej (1017+1019 hPa). W przebiegu izobar odzwierciedla si¢ rowniez
zachodni kierunek pradéw powietrza, z odchyleniem ku potudniowi zima i ku pétnocy
latem.

Na skutek intensywnej dziatalnosci cyklonalnej wartosci cisnienia atmosferycznego
w poszczegblnych dniach zmieniaja sie w szerokich granicach i czesto dos$¢ szybko. Zakre-
sy wahan cisnienia sa rzedu 80 hPa.

W tablicy 16.5 zestawiono absolutne maksymalne i minimalne wartosci cisnienia
w okresie 1971-2000 w wybranych stacjach.

Maksymalne wartosci cisnienia wynosity od 1048 hPa na zachodzie i potudniu Polski
do 1054 hPa w Suwatkach i na wschodzie Polski, oraz 1050 hPa w centrum i na pétnocy.
Najwyzsze wartosci cisnienia obserwowano w poszczegélnych stacjach w réznych latach,
ale zawsze w grudniu lub na poczatku stycznia.

Absolutne minima wynosity od 965 hPa w Szczecinie do 975 hPa w Zamosciu, i ob-
serwowano je prawie w catej Polsce, z wyjatkiem Suwatk i Bielska-Biatej w lutym 1989
roku.

16.5.2. Wiatr

Przedstawione na rysunku 16.5 osmiokierunkowe réze wiatréw wyrazaja procentowo
czestosci wystepowania wiatréw w okresie 1971-2000 w wybranych stacjach. Wyraznie
widoczna jest przewaga wiatrow zachodnich i potudniowo-zachodnich (W i SW). Wiatry
z sektora zachodniego (SW — W — NW) stanowia okoto 40+55% wszystkich obserwacji,
natomiast z sektora wschodniego (NE — E — SE) od 15 do 30%. Zaznacza si¢ tez przewaga
wiatrow z kierunku potudniowego nad kierunkiem pétnocnym.

W przebiegu rocznym wyrazne jest zroznicowanie przewazajacych kierunkéw wiatru:
latem przewazaja wiatry W i NW, na jesieni wzrasta udziat wiatrow z kierunkéw S i SE,
lecz nadal dominujacy jest kierunek W. Zima przewazaja wiatry z kierunku SW, przyno-
szace ocieplenie i odwilz, natomiast wiatry z kierunku E przynosza mrozna pogode. Wio-
sna rozktad wiatrow z réznych kierunkéw jest stosunkowo réwnomierny, ze sporym udzia-
tem wiatréw pétnocnych N, szczeg6lnie w péinocnej Polsce.

Rozpietos¢ predkosci wiatrdw jest bardzo duza — od 0 (cisza) do 30 m/s i wiecej. Cisze
na wybrzezu i w goérach obejmuja tylko 2+4% obserwacji, natomiast na nizu 10+20%.
W zamknietych kotlinach $rodgérskich moga osiaga¢ nawet 30% obserwacji. W Polsce
dominuja wiatry stabe (v < 5/s) — na wybrzezu stanowia okoto 60% obserwacji, a w Polsce
centralnej ponad 70%. Wiatry silne (v > 5 m/s) wystepuja najczesciej na wybrzezu i w
gorach. Silne wiatry wystepuja przede wszystkim zima.
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Rys. 16.5. Procentowy rozktad kierunkéw wiatru z okresu 1971-2000
na wybranych stacjach meteorologicznych (wg Atlasu klimatu Polski, 2005)

Bardzo silne wiatry (v > 15 m/s) wystepuja w gorach w ciagu catego roku — na Sniezce
przez okoto 70+80 dni, a na Kasprowym Wierchu przez okoto 50+60 dni w roku. W Ta-
trach wiatry maja najczesciej kierunek potudniowy S, a w Sudetach SW. W gérach czesto
Sa to wiatry typu fenowego, czyli wiatry halne. Maksymalne predkosci wiatru halnego
w porywach osiagaja wartosci od 30 do 48 m/s (90 do 175 km/h).

16.5.3. Promieniowanie stoneczne i ustonecznienie

Doptyw promieniowania stonecznego wiaze sie z katem padania promieni stonecz-
nych i dtugoscia dnia. Rozciagtos¢ rownoleznikowa Polski pomigdzy 49° a prawie 55°N
powoduje réznice w ilosci energii otrzymywanej i wypromieniowywanej na krancach Pol-
ski, a wiec rdwniez w bilansie promieniowania (tabl.16.6 i 16.7).

Na pétnocy Polski dzien jest dtuzszy w lecie (nawet o 50 minut), natomiast na potu-
dniu kraju Stonce osiaga wieksza wysokos¢. Sumy promieniowania, otrzymywane przez
powierzchnig¢ w jednakowych odcinkach czasu sa wigksze na potudniu kraju, natomiast
dtuzsza operacja stoneczna latem sprawia, ze sumy promieniowania catkowitego w ciagu
dnia sa wieksze na potnocy niz na potudniu. W rezultacie latem na pétnocy jest wiekszy
doptyw energii promieniowania, natomiast zima wigcej energii doptywa na potudniu kraju.
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Tablica 16.6
Kat padania promieni stonecznych w potudnie na powierzchnie pozioma
w dniach przesilen i rbwnonocy w réznych szerokosciach Polski
(Kaczorowska, 1986)
Szer. geogr. 23 Xl 2111 23 VI 231X
55°N 11,6° 35,3° 58,4° 34,9°
54 12,6 36,3 59,4 35,9
52 14,6 38,3 61,4 37,9
50 16,6 40,3 63,4 39,9
49 17,6 41,3 64,4 40,9
Tablica 16.7

Sredni czas trwania dnia w dniach przesilen i rwnonocy w réznych szerokosciach Polski

(Kaczorowska, 1986)

Szer. geogr. 23 XII 2111 23 VI 23 IX
55°N 7"05™" 12"og™" 17m7mn 12"08™"

54 716 1208 17 04 1208

52 7 40 1208 16 40 1208

50 800 1208 16 18 1208

49 809 1208 16 09 1208

llos¢ energii stonecznej otrzymana przez dana powierzchnie zalezy takze od innych
czynnikéw (rozdziat 4), a mianowicie od zachmurzenia, stopnia przezroczystosci atmosfe-
ry, wilgotnosci powietrza, rodzaju powietrza. Stad rozkfad promieniowania catkowitego na
obszarze Polski nie jest zgodny z szerokoscia geograficzna.

Najwicksze sumy roczne promieniowania catkowitego > 3800 MJ/m? otrzymuje cen-
tralna Polska — okolice £odzi, Wybrzeze Battyku oraz czes¢ potudniowo-wschodnia — pas
migdzy Terespolem a Zamosciem.

Absolutnie najwicksze wartosci promieniowania docieraja na Sniezke — 3960 MJ/m?
ina Kasprowy Wierch — 3833 MJ/m® Najmniej energii otrzymuje Polska p6tnocno-
wschodnia, rejon Suwatk, Polska zachodnia — rejon Stubic oraz Slask — 3600 MJ/m?.

Polska nalezy do krajéw dos¢ stabo ustonecznionych. Roczna suma godzin ze Ston-
cem waha si¢ od 1700 nad Zatoka Gdanska do okoto 1400 na Gornym Slasku w Polsce
potudniowej. W Polsce centralnej ustonecznienie wynosi od 1600 do 1650 godzin z wyraz-
nym obnizeniem tej sumy w duzych miastach.

Maksymalne wartosci ustonecznienia osiagane w latach stonecznych wynosity okoto
1900 godzin, a w latach o matym nastonecznieniu 1500 do 1100 godzin rocznie.

Miesiacem 0 najmniejszym nastonecznieniu jest grudzien. Stonce $wieci przecietnie
tylko okoto 1 godziny dziennie. Nieco korzystniejsze warunki w tym okresie panuja tylko
w wysokich gorach, gdzie dzien jest troche diuzszy i czesto szczyty wznosza sig ponad
niskie chmury warstwowe.

Miesiacem najbardziej stonecznym jest czerwiec, ale obserwuje sie tu jednak duza
rozpietos¢: od 8,5 godzin na pétnocy do zaledwie 4+5 godzin w wysokich gorach.
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Duze réznicowanie czasu ustonecznienia wystepuje réwniez w poszczegélnych porach
roku. Bardzo niska liczba godzin stonecznych wystepuje zima, okoto 1,5 godziny dziennie,
jedynie w gorach przekracza 2 godziny na dzieh. Nastonecznienie rzeczywiste najczesciej
stanowi tylko 10+25% nastonecznienia mozliwego (potencjalnego).

16.5.4. Zachmurzenie

Polska nalezy do krajéw o wysokim stopniu zachmurzenia. Wynika to przede wszyst-
kim z czestego naptywu wilgotnego powietrza PPm znad Atlantyku, ozywionej dziatalnosci
cyklonalnej oraz dodatkowo latem z lokalnego zachmurzenia chmurami konwekcyjnymi.
Srednie roczne zachmurzenie, w skali od 0 do 8, (0 — pogodnie, 8 — pochmurnie) wynosi
w Polsce od 4,8 do 5,4 stopnia.

W ciagu roku najwieksze zachmurzenie jest w okresie od listopada do stycznia wiacz-
nie, natomiast najmniejsze na przetomie wiosny i lata na pétnocy, a na przetomie lata i je-
sieni — na potudniu. Specyficzne warunki maja tu szczyty gorskie. Na Sniezce zachmurze-
nie jest stale bardzo duze, osiaga maksimum w grudniu — 6,1, minimum w pazdzierniku
i marcu 5,6. Kasprowy Wierch ma najkorzystniejsze warunki na jesieni — ponizej 5,3, naj-
gorsze natomiast na przetomie wiosny i lata — powyzej 6,0. Srednie zachmurzenie z okresu
1971-2000 przedstawiono na rysunku 16.6.
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Rys. 16.6. Zachmurzenie srednie roczne z okresu 1971-2000 w skali 0+8
(0 — pogodnie, 8 — pochmurno) (Atlas klimatu Polski, 2005)
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W Polsce dni pogodne, czyli z zachmurzeniem N < 2, stanowia srednio okoto 10%
roku. Najwiecej dni pogodnych jest w okolicach Krakowa, Zamoscia, Kielc na Wyzynie
Lubelskiej i na Podlasiu — 40 do 55, a najmniej na Pomorzu, w rejonie Chojnic, Torunia —
30 do 40 dni. Dni pochmurnych z zachmurzeniem N > 7 jest w Polsce okoto 45% czasu.
Liczba ich wynosi od 140 na Nizinie Wielkopolskiej do powyzej 170 na Pojezierzu Suwal-
skim i Wyzynie Biatostockiej i na Pojezierzu Zachodnio-Pomorskim.

W catej Polsce maksimum dni pochmurnych, a minimum pogodnych przypada zima.
W pdinocnej czesci Polski najpogodniejsze sa wiosna i lato, w srodkowej podobne warunki
pogodowe panuja od wiosny do jesieni, a na potudniu najpogodniejsza jest wczesna jesien.

16.5.5. Temperatura powietrza

Temperatury powietrza wykazuja duze zréznicowanie nawet w miejscach blisko siebie
potozonych. lzotermy temperatury $redniej rocznej na poziomie rzeczywistym z okresu
1971-2000 przedstawiono na rysunku 16.7 (Atlas klimatu Polski, 2005).

Srednie temperatury roczne w Polsce wahaja si¢ od ponad 8,5°C na zachodzie kraju,
do ponizej 6,5°C na pdtnocnym wschodzie (Suwatki +6,1°C). Wyrazny jest spadek tempe-
ratury z zachodu na wschod. Ze wzrostem wysokosci spadaja rdwniez temperatury, co jest
widoczne przede wszystkim w goérach. Na szczytach gérskich srednie temperatury sa bli-
skie 0°C. Na Sniezce $rednia temperatura roczna jest rowna +0,4°C, a na Kasprowym
Wierchu —0,8°C.

W rozktadzie szczegdtowym temperatur duza role odgrywaja warunki lokalne: rzezba
terenu i ekspozycja. Wptywy lokalne sa przede wszystkim wyrazne w gérach, gdzie tempe-
ratury na stokach potudniowych sa znacznie wyzsze niz na poétnocnych. Szczegélny uktad
temperatur panuje w miejscach wklestosci terenowej — kotlinach i dolinach. W ciagu dnia,
dna dolin nagrzewaja sie i sa cieplejsze od zboczy, w nocy z kolei do dolin sptywa ciezkie
chtodne powietrze z gér i temperatura mocno spada. Wystepuje tu zjawisko inwersji tempe-
ratury — temperatura rosnie z wysokoscia. Srednie amplitudy roczne temperatury Ar (rdzni-
ca pomiedzy srednia temperatura najcieplejszego i najchtodniejszego miesiaca w roku)
przyjmuja wartosci od okoto 18°C na zachodzie do okoto 23°C na wschodzie. Ich izolinie
maja kierunek wyraznie potudnikowy.

W tablicy 16.8 przedstawiono $rednie miesieczne i roczne wartosci temperatury po-
wietrza oraz amplitude roczna dla okresu 1961-1990 dla wybranych stacji. We wszystkich
stacjach najchtodniejszym miesiacem jest styczen, a najcieplejszym lipiec.

Srednie temperatury najchtodniejszego miesiaca wahaja sie w Polsce od okoto —1,1°C
na zachodzie i Wybrzezu (Hel —0,8°C), przez okoto —2°C do —4°C w Polsce srodkowej do
okoto —5°C na wschodzie. Najmrozniejsze z terendw nizinnych sa regiony pdtnocno-
wschodnie — okolice Suwaltk ,,Polski biegun zimna”, gdzie naptywa ze wschodu mrozne
powietrze kontynentalne PPk. Wyrazny jest potudnikowy przebieg izoterm. Zdecydowanie
najchtodniej jest w gorach: Sniezka —7,0°C, Kasprowy Wierch —8,4°C. Podobne temperatu-
ry notuje si¢ rowniez w lutym.
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Rys. 16.7. Srednia roczna temperatura powietrza z okresu 1971-2000
(Atlas klimatu Polski, 2005)

Znacznie mniejsze jest zréznicowanie temperatur letnich, okoto 17+18°C w catej
Polsce, z wyjatkiem Wybrzeza, gdzie zaznacza sic wptyw morza i temperatura jest ponizej
17°C (16,8°C). Nizsze temperatury sa takze w gorach: na Sniezce +8°C i 6,8°C na Kaspro-
wym Wierchu. Temperatura powietrza w gérach spada wraz ze wzrostem wysokosci $red-
nio 0 0,6°C na 100 m.

Najcieplej jest w srodkowej Polsce, gdzie temperatury przekraczaja 18°C. Dni gorace,
0 temperaturze tmin = 25°C wystepuja w Polsce od maja do wrzesnia. Ich liczba rosnie,
w miare oddalania sie od morza. Nad morzem jest ich okoto kilkunastu — na potwyspie
Helskim srednio tylko okoto 5, natomiast na Wyzynach Lubelskiej i Sandomierskiej ponad
40. Na Podhalu jest ich kilka, a w wysokich gérach w ogole nie wystepuja.

W tablicy 16.9 przedstawiono poréwnanie temperatur $rednich rocznych i rocznych
amplitud z okresu 1951-1960 oraz z okresu 1961-1990. Na 15 z poréwnywanych stacji
w czterech stacjach z potudnia Polski stwierdzono obnizenie sie temperatury sredniej rocz-
nej 0 0,2 do 0,5°C (stacje te wyrdzniono w tablicy 16.9). W pozostatych stacjach wystapit
wzrost 0 0,1°C — maksymalnie o 0,2°C. Wyraznie natomiast zmniejszyta si¢ amplituda
roczna, nawet o 0,9°C. To zmniejszenie amplitudy jest spowodowane przede wszystkim
przez wyjatkowo ciepte i krotkie zimy, ktére wystepowaty w tym okresie.
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Tablica 16.9

Poréwnanie temperatur $rednich rocznych z okresu 1951-1960 i 1961-1990
w wybranych stacjach [°C] (oprac. wiasne)

1951-1960 1961-1990
Lp. Stacja
L roczne amplit. rocz. Ar L roczne amplit. rocz. Ar

1 Hel 7,7 18,6 7,8 17,7
2 | Szczecin 8,3 19,7 8,4 18,8
3 | Olsztyn 6,9 21,5 7,0 20,6
4 | Suwatki 6,1 23,2 6,1 21,9
5 | Stubice 8,4 19,3 8,6 19,0
6 | Poznan 8,0 21,0 8,2 20,0
7 | Warszawa 7,8 21,9 7,8 21,3
8 Lublin 7,6 22,2 7,3 21,5
9 Zamos¢ 7,5 22,2 7,2 21,8
10 | Wroctaw 8,3 20,6 8,3 19,5
11 | Sniezka 0,4 16,5 0,4 15,2
12 | Krakéw 8,2 21,2 7,7 20,8
13 | Przemysl 8,0 21,4 7,8 21,1
14 | Zakopane 4,9 19,6 51 19,0
15 | Kasprowy Wierch -0,8 16,7 -0,8 15,3

W tablicy 16.10 zestawiono natomiast temperatury ekstremalne z okresu 1971-2000.
W okresie tym wystepowaty bardzo wysokie temperatury latem — na wszystkich stacjach
absolutne maksimum przekroczyto 34°C, rekord padt w Stubicach, gdzie temperatura wy-
niosta +39,5°C, przy najwyzszej temperaturze absolutnej +40,2°C w 1921 r. koto Opola.
Tak goraco byto w roku 1992 i 1994.

W okresie tym obserwowano réwniez bardzo niskie temperatury zima, okoto —30°C,
ale sporadycznie. Najchtodniej byto w Kielcach: —33,9°C, w styczniu 1987 r., jednak dale-
ko jeszcze do rekordowo niskiej temperatury, jaka w 1940 r. zanotowano w Siedlcach:
—41,0°C.

Przyjmujac jako kryterium najwyzsza lub najnizsza srednia roczna temperaturg powie-
trza wystepujaca na co najmniej 70% stacji meteorologicznych wyznaczono lata najchtod-
niejsze i najcieplejsze z okresu 1971-2000. Najcieplejszym okazat si¢ rok 2000, a naj-
chtodniejszym 1987 (Atlas klimatu Polski, 2005).

Podsumowujac z kolei obszarowo, to najcieplejszym obszarem Polski jest czegs¢ za-
chodnia, rejon od Szczecina do Wroctawia wraz z Nizina Slaska. Region ten jest pod prze-
wazajacym wplywem powietrza oceanicznego. Szczegdlnie fagodny klimat ma Nizina
Slaska, ktora znajduje si¢ w sasiedztwie Sudetow, zatrzymujacych chmury i wilgo¢ oraz
sprawiajacych, ze jest tam stosunkowo duze nastonecznienie. Zimy sa tu krétkie i tagodne,
lata natomiast ciepte i stoneczne i trwaja ponad 100 dni. Jest to obszar, na ktérym $rednia
temperatura roczna przekracza 8,5°C.
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Tablica 16.10
Ekstremalne temperatury powietrza z okresu 1971-2000 (oprac. wiasne)
Lp. Stacje Temperatura ekstremalna [°C]
nax data Inin data

1 teba 37,2 10.08.1992 -22,3 17.01.1985
2 Szczecin 37,8 01.08.1994 -30,0 14.01.1987
3 Chojnice 36,7 10.08.1992 -25,7 08.01.1987
4 Suwalki 35,2 31.07.1994 -30,6 08.01.1987
5 Olsztyn 36,2 10.08.1992 -30,2 08.01.1987
6 Stubice 39,5 30.07.1994 -28,2 14.01.1987
7 Poznan 37,0 10.08.1992 -28,5 14.01.1987
8 Warszawa 36,4 01.08.1994 -30,7 08.01.1987
9 £6dz 37,6 01.08.1994 -30,3 30.01.1987
10 | Wroctaw 37,4 01.08.1994 -30,0 08.01.1985
11 Kielce 36,2 29.07.1992 -33,9 08.01.1987
12 | zamosé 34,4 31.07.1994 -31,6 08.01.1987
13 | Krakéw 36,7 09.08.1992 -29,9 13.01.1987
14 | Bielsko-Biata 34,2 28.08.1992 -27,4 28.01.1985
15 | Lesko 32,3 28.08.1992 -27,3 01.02.1981

Najchtodniejszym obszarem Polski jest z kolei Suwalszczyzna, potnocno-wschodni
rejon kraju. Zimy sa tu surowe i dugie, trwaja ponad cztery miesiace, wystepuja bardzo
niskie temperatury. Srednia temperatura stycznia jest nizsza od -5°C , a az cztery miesiace:
grudzien, styczen, luty i marzec maja $rednia temperature nizsza od 0°C. Latem, temperatu-
ry sa do$¢ wysokie, a srednia temperatura lipca wynosi 16,6°C.

Srednia roczna temperatura powietrza na Suwalszczyznie jest bardzo niska i wynosi
tylko 6,1°C. Wysokie sa natomiast roczne amplitudy temperatury przekraczajace 23°C.

16.5.6. Wilgotnos¢ powietrza

Wilgotnos¢ powietrza jest charakteryzowana najczesciej za pomoca dwdch wskazni-
koéw: preznosci pary wodnej i wilgotnosci wzglednej. Przebieg roczny preznosci pary wod-
nej jest zblizony do przebiegu temperatury, jednak z mniejsza amplituda wahan.

Najnizsze wartosci preznosci pary przypadaja na okres najnizszych temperatur, czyli
zima. Prezno$¢ pary w tym okresie wynosi srednio na nizinach 4,5 do 5,0 hPa, w gérach
okoto 3 hPa. Maksymalne wartosci obserwuje si¢ latem: na nizinach 15+16 hPa, w gérach
10 hPa.

Na wiosne powietrze jest suchsze niz jesienia, gdyz po zimie powietrze ma maty zapas
pary wodnej. Na jesieni powietrze jest stosunkowo wilgotne, gdyz ciagle jeszcze odbywa
sig do$¢ intensywne parowanie wilgotnego podtoza.
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Rozktad geograficzny preznosci pary nad obszarem Polski jest dos¢ wyréwnany. Zima
najwyzsze wartosci sa na wybrzezu, a na pozostatym obszarze réznice wynosza tylko okoto
0,5 hPa, rosnac w kierunku wyzszych temperatur, a wiec na zachdd i potudnie, latem
i zima.

Wilgotnos¢ wzgledna jest natomiast odwrotnie proporcjonalna do temperatury.
W zwiazku z tym, najwyzsze srednie wartosci obserwujemy zima — okoto 85%, natomiast
latem obniza sie do okoto 75%, Srednia wartos¢ roczna wynosi ok. 80%. Wilgotnosé
wzgledna jest bardzo mato zr6znicowana na terenie Polski — nieco wyzsze wartosci wyste-
puja na wybrzezu, czasem wystepuja tez roznice lokalne wynikajace z miejscowych wa-
runkow.

16.5.7. Opady atmosferyczne

Opady w Polsce pochodza gtdwnie z wilgoci pobranej nad Oceanem Atlantyckim,
przenoszonej przez uklady cyklonalne z powietrzem PPm, w ciagu catego roku. Opady
notowane sa W kazdej porze roku, jednak najwyzsze ich sumy przypadaja latem. Latem
chmury maja najwieksza miazszos¢ i wodnos¢é oraz dodatkowo wystepuja silne opady
konwekcyjne, charakterystyczne dla tej pory roku. Miesieczne i roczne sumy opaddw
z okresu 1961-1990 dla wybranych stacji przedstawiono w tablicy 16.11, a izohiety roczne
sum opadowych (opad normalny) pokazano na rys. 16.8.

Srednie roczne sumy opadéw wahaja si¢ w szerokich granicach od okoto 420 mm
w Legionowie, 500 mm w Warszawie do 1800 mm na Kasprowym Wierchu. Na wiekszo-
$ci obszaru sa nizsze od 600 mm. Obszarem o niskich opadach, rzedu 500 mm i ponizej jest
Polska Centralna — Kraina Wielkich Dolin, a szczegélnie jej cze$¢ srodkowa, obejmujaca
Wielkopolske, Kujawy, zachodnie i p6tnocne Mazowsze.

Czynniki orograficzne na Pojezierzach Pomorskim i Mazurskim powoduja zwigksze-
nie opadéw miejscami nawet powyzej 700 mm na stronach dowietrznych wzgdrz moreno-
wych. Srednio roczne sumy opaddéw wzrastaja 0 60+70 mm na 100 m wzniesienia. Bezpo-
srednio nad morzem roczne sumy opadéw wahaja sie okoto 550 mm, ze wzgledu na sto-
sunkowo plaskie brzegi niesprzyjajace powstawaniu pradéw konwekcyjnych.

Na potudnie od Krainy Wielkich Dolin, opady wzrastaja wraz z wysokoscia nad po-
ziomem morza. Wyzyny Matopolska i Lubelska otrzymuja powyzej 600 mm opadu, a Géry
Swigtokrzyskie i Jura Krakowsko-Czestochowska nawet powyzej 700 mm.

Przewaga wiatrow SW w zimie sprawia, ze obfite opady wystepuja w Sudetach po
czeskiej stronie, a w Karpatach po stowackiej, oraz na potudniowo-zachodnich stokach
Beskidu Slaskiego, Wyzyny Krakowsko-Czestochowskiej, Roztocza i na niektorych obsza-
rach pojeziernych wzgorz morenowych. Przedgérze Sudeckie, w tym Kotliny Jeleniogorska
i Klodzka, Pogorze Karpackie z Kotlinami Zywiecka i Nowosadecka pozostaja w cieniu
opadowym i otrzymuja znacznie mniejsze ilosci opadow.

Latem z kolei przewazaja wiatry NW. Obficie zraszane sa wtedy stoki dowietrzne Gor
Izerskich, Beskidow Zachodnich, Gor Swietokrzyskich oraz wzgdrz morenowych pojezie-
rzy. Cien opadowy, bedacy efektem wzgoérz Pojezierza Kaszubskiego jest wéwczas wi-
doczny w delcie Wisty. Efekt cienia opadowego daje sie réwniez zauwazy¢ w sudeckich
kotlinach $rddgorskich.
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Rys. 16.8. Normalny opad roczny na obszarze Polski (Lambor, 1971)

Na potudniu Polski, na przedgérzu Karpat, sumy opadoéw szybko rosna, dochodzac
w partiach szczytowych Beskidu Slaskiego do ok. 1200 mm, a nawet do 1600+-1800 mm
w Tatrach. Oprécz wysokosci nad poziomem morza ma tu rowniez wptyw odpowiednia
ekspozycja pasm gdérskich w stosunku do wiatréw deszczonosnych.

W Sudetach opady sa wyzsze na tych samych wysokosciach niz w Karpatach, docho-
dzac do 1000+1300 mm. Charakterystyczny tez jest stosunkowo duzy udziat opadow zi-
mowych w opadzie rocznym. Cechy te $wiadcza o dominacji na tym obszarze wilgotnych
oceanicznych mas powietrza.

Wyraznie mniej opadéw otrzymuje natomiast przedgérze Sudeckie, przechodzace
tagodnie w Nizing Slaska. Jest to wptyw efektu fenowego przy czestych wiatrach SW i W.

Pétrocze letnie (IV-IX) otrzymuje okoto 60% opaddéw, natomiast samo lato pod
wzgledem opad6w przewyzsza zime dwu-, a nawet czterokrotnie.

Na wybrzezu, pojezierzach, na wschodzie i Sudetach wieksze opady sa na jesieni niz
wiosha, w pozostatych regionach wiosna jest bardziej mokra niz jesien.

Najwieksze sumy opadowe sa przewaznie w lipcu, czasem w sierpniu lub w gérach
w czerwcu. Srednie sumy tych miesiecy wahaja si¢ od okoto 60 do 80 mm, w gérach
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osiagaja 100240 mm. Najubozszy w opady jest najczesciej luty. Srednie sumy lutego
wynosza od 20 do 30 mm, a w goérach 80+110 mm.

Maksymalne sumy dobowe latem czesto przekraczaja $rednie sumy miesieczne.
W Gdansku, 9 lipca 2001 roku suma dobowa deszczu wyniosta 123,5 mm, przy sredniej
sumie opaddw lipca 70 mm. Rekordowa wartos¢ dla Polski — 300 mm osiagneta suma do-
bowa w dniu 30 czerwca 1973 roku na Hali Gasienicowej.

Opad jest elementem zmiennym nie tylko w przestrzeni, ale i w czasie. Zmiennos¢
opadu okresla si¢ zwykle stosunkiem sumy skrajnej do przecictnej dla danego okresu.
Skrajne sumy roczne wahaja sie w granicach 150% do 60% normy. Wigksze zréznicowanie
wystepuje w sumach opadowych dla r6znych por roku: od 220% do 35%, przy czym wiek-
sze roznice wystepuja jesienia niz wiosna.

Z miesiecy, najwieksza rozpietoscia wysokosci opadéw w poszczeg6lnych latach
charakteryzuja sie pazdziernik i wrzesien: 500% do 5%, najmniejsza sierpien, grudzien
i styczen.

Waznym wskaznikiem opaddw jest takze czestos¢ ich wystepowania. Oblicza sie np.
liczbe dni z opadem mierzalnym, tj. powyzej 0,1 mm. Liczba ta waha si¢ w dos¢ szerokich
granicach od ok. 130 w centrum do 140-+-150 dni na nizinach, na pojezierzach i wyzynach
160+170 dni, a w gérach ponad 200.

W zimie opady wystepuja czesciej, lecz sa mato wydajne. Latem liczba dni z opadem
nieznacznie maleje, natomiast wzrasta udziat dni o wysokich sumach dobowych.

Wiosna w péinocnej czesci kraju jest suchsza od jesieni, a w potudniowej potowie
Polski jest odwrotnie — wiosna jest wilgotniejsza od jesieni.

Najwigksza liczba dni z opadem w catej Polsce jest obserwowana w grudniu, styczniu
i lutym, przy jednoczesnie niskich ich sumach. Najmniej dni opadowych w czesci pétnoc-
nej i srodkowej przypada na marzec, a w Polsce potudniowej na pazdziernik.

Liczba dni z burza wykazuje duze zréznicowanie: od okoto 14 na wybrzezu do 40 na
Kasprowym Wierchu. Najrzadziej burze wystepuja na morskim wybrzezu i w pétnocno-
zachodniej Polsce (14+18 dni), najczesciej na potudniu, a przede wszystkim w gorach. Sa
jednak wyjatki, np. Muszyna i lwonicz cechuja si¢ niska liczba dni z burza (16+18), pod-
czas gdy w sasiedztwie (Przemysl, Zakopane) liczba dni z burza wynosi ok. 30.

W okresie od pazdziernika do kwietnia opady maja charakter staty. Opady $niegu
w centrum Polski wystepuja przez okoto 40+50 dni, na zachodzie 30 dni, a wschodzie oko-
listopada do kwietnia, ale bywaja w poszczegolnych latach duze odstgpstwa. Powstajaca
w wyniku opadéw $niegu pokrywa $niezna utrzymuje sie przez okoto 40 do 50 dni na za-
chodzie i na Dolnym Slasku, natomiast czas jej trwania rosnie ku wschodowi do 75+80 dni.

Na Suwalszczyznie i w Puszczy Biatowieskiej utrzymuje si¢ nawet przez okoto 100
dni. Wynika to oczywiscie z wartosci temperatur zimowych w tych regionach.

Whplyw temperatury zimy na trwatos¢ pokrywy $nieznej wyraznie wida¢ w Tatrach.
W Zakopanem $nieg lezy przez okoto 115 dni, podczas gdy na Kasprowym Wierchu dwa
razy dtuzej — 233 dni. Zima na Sniezce jest krétsza, trwa srednio ok. 180 dni, co wynika
z dziatania silnych wiatréw.
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16.6. Ekstremalne zjawiska przyrodnicze

16.6.1. Wprowadzenie

Srodowisko naturalne tworzy z jednej strony materialne podstawy zycia cztowieka,
z drugiej jednak strony bywa takze zrédtem zagrozen jego egzystencji. Ekstremalne zjawi-
ska przyrodnicze, w tym pogodowe, powodujace szkody materialne i niematerialne, sa
nieodtacznie zwiazane z zyciem cztowieka. Szczegblne zainteresowanie ta problematyka
w ostatnich latach wynika ze znacznie zwieckszonej intensywnosci klesk zywiotowych i ka-
tastrof, powodujacych ogromne straty zaréwno ludzkie, jak i materialne.

Obserwuje sie przy tym wyrazny wzrost czestotliwosci ekstremalnych zjawisk przy
jednoczesnym zmniejszeniu zdolnosci adaptacyjnych cztowieka do przeciwdziatania ich
skutkom. Potrzeba poznania ich przyczyn w celu zmniejszenia katastrofalnych skutkéw jest
w petni rozumiana przez rzady wielu krajow i agencje miedzynarodowe. Wyrazem tego sa
uruchomiane przez ONZ miedzynarodowe programy badan zapobiegania katastrofom natu-
ralnym.

Wystepowanie réznych zagrozen ze strony srodowiska przyrodniczego jest w swojej
genezie, zwiazane z poszczegoélnymi strefami geograficzno-klimatycznymi. Wyréznia sie
zwykle trzy gtéwne obszary geograficzne, w ktorych wystepuja charakterystyczne dla nich
zagrozenia naturalne: obszary strefy rownikowej i miedzyzwrotnikowej, strefa umiarkowa-
nych szerokosci geograficznych oraz strefy podbiegunowe.

I. Obszary strefy rownikowej i miedzyzwrotnikowej narazone sa na wystepowanie:

1) cyklonéw tropikalnych, tornad, tajfunéw,

2) lokalnych wiatréw pustynnych o regionalnych nazwach,

3) trzesien Ziemi i erupcji wulkanéw,

4) fal tsunami,

5) katastrofalnych susz lub nadmiernych opadéw i powodzi wielkich rzek, zwiazanych
gtéwnie ze zjawiskiem EI Nino lub wystepowaniem monsunéw,

6) promieniowania UV-B,

7) burz pytowych.

1. Umiarkowane szerokosci geograficzne narazone sa na wystepowanie zagrozen wWywo-
fanych zjawiskami naturalnymi, takimi jak:
1) huraganowe predkosci wiatru zwiazane z dziatalnoscia ogélnej cyrkulacji atmosfery,
2) lokalne wiatry dynamiczne w obszarach gdrsko-wyzynnych, o regionalnych nazwach,
np. Blizzard, Bora, Halny, Mistral itp.,
3) lokalne traby powietrzne przybierajace predkosci huraganéw,
4) powodzie i susze,
5) bardzo mrozne lub nadzwyczaj ciepte zimy,
6) nadzwyczajne opady $niezne, zamiecie i zawieje,
7) rbdznego rodzaju oblodzenia lodem, $niegiem, szadzia oraz mgty,
8) trzesienia Ziemi i erupcje wulkandw,
9) lawiny sniegowe i btotne,
10) promieniowanie UV-B i ozon niskotroposferyczny.

I11. Strefy podbiegunowe narazone sa na zmieniajacy sie zasieg lodowego paku przy
biegunie pétnocnym, dryfujacej kry lodowej oraz erupcje wulkanéw lub gejzeréw.
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16.6.2. Nadzwyczajne zagrozenia pogodowe w Polsce

Polska potencjalnie znajduje si¢ pod dziataniem zagrozen naturalnych wymienionych
dla strefy 1l — umiarkowanych szerokosci geograficznych, z wyjatkiem punktu 8. — erupcje
wulkanow i trzesienia Ziemi.

Do zjawisk meteorologicznych, ktére w ostatnich latach powoduja najwieksze zagro-
zenia i straty w Polsce, naleza przede wszystkim powodzie i maksymalne predkosci wiatru.

Powodzie moga by¢ spowodowane zardwno bardzo intensywnymi lub dtugotrwatymi
opadami atmosferycznymi, jak tez gwattownym topnieniem pokrywy $nieznej potaczonym
z opadami i zatorami lodowymi.

Duze zagrozenie i szkody moga tez wywota¢ dtugie okresy bezopadowe potaczone
z wystepowaniem wysokich temperatur — powodujace czesto gtebokie, katastrofalne wrecz
susze.

Wysokie straty w uprawach moga spowodowa¢ takze takie zjawiska pogodowe, jak
silne przymrozki, czy nawet fale mrozu wystepujace wiosna oraz fale upatow latem jak
réwniez nadzwyczajne opady $niegu, zawieje i zamiecie zima. Bardzo grozne sa tez gwat-
towne burze potaczone z wyladowaniami elektrycznymi powodujacymi pozary, a nawet
smiertelne porazenia ludzi i zwierzat.

Ponizej omawia sie szczegdtowiej zagadnienie wystepowania nadzwyczaj duzych
predkosci wiatru w Polsce, ze wzgledu na nasilenie tego zjawiska w ostatnich latach (Lo-
renc, IMGW 2005).

16.6.3. Maksymalne predkosci wiatru w Polsce i ich skutki

Wystepowanie duzych predkosci wiatru w Polsce jest zwiazane z trzema odrebnymi
genetycznie sytuacjami meteorologicznymi:

1) dziakalnoscia cyklonalna wywotana przemieszczaniem sie przez obszar potudniowego
Baltyku wybitnie ,,porywowych” cyrkulacji (porywy wiatru przekraczaja o 5 m/s pred-
kos¢ srednia z 10-minutowych przedziatéw);

2) wystepowaniem w gérach wiatru halnego, spowodowanego bariera orograficzna gor;

3) wystepowaniem sprzyjajacych warunkéw meteorologicznych do powstania matoskalo-
wych wiréw powietrznych — trab powietrznych.

Dla celéw szacowania zniszczen, opierajac sie na skalach opracowanych przez Saffira-
Simpsona oraz Fujita dla huragandw, tornad i tajfunéw (rozdziat 9.8) w IMGW, prof.
H. Lorenc opracowata specjalna skale (H. Lorenc, 2005).

W ostatnich latach w Polsce obserwuje sie wyrazny wzrost czestotliwosci pojawiania
si¢ trab powietrznych. Zagrozenie przez traby powietrzne w kraju wystepuje w cieplej
porze roku, najczesciej od czerwca do sierpnia, w godzinach popotudniowych. Warunki
sprzyjajace do powstania traby powietrznej wystepuja na pograniczu dwdch silnie zr6zni-
cowanych termicznie i wilgotnosciowo mas powietrza. Najczesciej sa to masy bardzo cie-
pte i wilgotne powietrza zwrotnikowego — PZm oraz chtodne i takze wilgotne masy powie-
trza polarnego PPm.

Traby powietrzne powstaja zwykle przed frontem chtodnym w masie ustepujacego,
cieptego powietrza. W powietrzu cieptym utrzymuje sie rownowaga chwiejna i silna kon-
wekcja termiczna. Tworza sie burze, nawatnice, sztormy. W Polsce strefa formowania sie
nawatnic i trab powietrznych nosi nazwe frontu szkwatowego. Tworza sie wéwczas chmu-
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ry burzowe z silnie rozwinietymi pionowymi i poziomymi pradami oraz zawirowaniami
powietrza, ktore siegaja od silnie rozbudowanych chmur Cumulonimbus do powierzchni
Ziemi. Na ich intensywnos¢ moga mie¢ wptyw niektdre elementy fizjograficzne terenu oraz
zréznicowanie podtoza (lasy, obszary piaszczyste, poprzecinane drogami asfaltowymi itp.).

W umiarkowanych szerokosciach geograficznych, traba powietrzna jest wirem powie-
trza o $rednicy od kilku do kilkudziesieciu metréw i pionowej lub skosnej osi obrotu wzgle-
dem powierzchni Ziemi. Wyrasta zwykle z przedniej czesci chmury burzowej Cumulonim-
bus (Cb) w postaci leja skierowanego ku powierzchni Ziemi. Lej obniza sie stopniowo,
siegajac powierzchni Ziemi. Jego przekr6j zweza sie, i W zwezeniu powstaje wiatr
0 ogromnej predkosci od 50 do 100 m/s (do 350 km/h). Predkosci te powoduja powstanie
sity odsrodkowej powodujacej rozptyw masy powietrza na zewnatrz leja. Wywotuje to
znaczny spadek cisnienia w jego wnetrzu. Spadek cisnienia moze by¢ rzedu 100 hPa, w po-
réwnaniu do cisnienia w otoczeniu. W tym stadium lej porywa z Ziemi tumany pytu, pia-
sku, wody i rézne przedmioty. Wir tworzy ciemny stup jakby podtrzymujacy chmure, roz-
szerzony po obu jego koncach. Kierunek wirowania powietrza w trabie jest cykloniczny,
a wiec przeciwny do ruchu wskazéwek zegara.

Z amerykanskich badan wynika, ze utworzeniu sie traby powietrznej sprzyjaja: bardzo
wysoka temperatura punktu rosy (duza wilgotno$¢ bezwzgledna), uskok wiatru (rézne
kierunki i predkosci wiatru na réznych wysokosciach) oraz wystapienia pradu strumienio-
wego — jet steamu na wysokosci powyzej 16 km. Wciaga on jeszcze wyzej powietrze uno-
szace si¢ na skutek konwekcji.

Dla trab powietrznych w Polsce jest charakterystyczny pas zniszczen, odpowiadajacy
w przyblizeniu rozmiarom porzecznym wiru, zazwyczaj okoto 200+250 m. Najwigksze
zniszczenia wystepuja w strefie zwigkszonej wirowosci strug powietrza, a wiec w przewe-
zeniach terenowych naturalnych, jak i urbanistycznych. Wir powietrza przemieszcza sie
razem z generujaca go chmura burzowa. Czesto trabie powietrznej towarzyszy burza, grad
i deszcz.

Predkos¢ powietrza w wirze ocenia si¢ na podstawie zniszczen, gdyz zadna traba po-
wietrzna w Polsce nie przeszta bezposrednio nad stacja meteorologiczna. Zreszta w takim
przypadku stacja ulegtaby zniszczeniu i tez nie bytoby bezposrednich pomiardw.

Na podstawie obserwacji stwierdza sig, ze traby powietrzne wystepujace w Polsce
charakteryzuja si¢ predkosciami przemieszczania rzedu 30+40 km/h, predkosciami wiatru
w wirze 50+100 m/s (180+360 km/h) i czasem trwania nad jednym miejscem od kilku
sekund do kilku minut. Katastrofalne skutki przejscia traby wywotuja nie tylko ogromne
predkosci wirujacego powietrza, ale takze wielka sita ssaca wywotana niskim cisnieniem
panujacym w osi wiru. Sita ta powoduje wyrywanie drzew z korzeniami, podrywanie do
gory catych obiektow, jak domy, samochody, wagony kolejowe, a takze zwierzat i ludzi
i przenoszenia ich na odlegtosci dziesiatkdw metrow.

Nad powierzchniami wodnymi wystepuja traby wodne, zjawisko to nad Battykiem jest
bardzo rzadko spotykane. W okresie od 1979 r. (badania H. Lorenc z IMGW) traby po-
wietrzne w Polsce wystepuja z czestotliwoscia od 1 do 4 rocznie. Nie zaobserwowano
ostatnio wzrostu czestosci ich wystepowania, natomiast od roku 1998 stwierdzono ich
znacznie wigksza gwattownosg, site oraz katastrofalne zniszczenia.

Najczesciej traby powietrzne wystepuja w wyzynnej czesci kraju, na obszarze Matopolski
iw Polsce Srodkowej. Praktycznie, moga wystapi¢ w kazdej czesci kraju, z wyjatkiem
wybrzeza. W ostatnim okresie wyjatkowo niszczycielska traba powietrzna miata miejsce
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4 lipca 2002 roku na obszarze Pojezierza Mazurskiego. Zostata zakwalifikowana jako front
szkwatowy z trabami powietrznymi. Kompletnemu zniszczeniu ulegto wéwczas 44 000 ha
Puszczy Piskiej. W dniu 9 lipca 2004 traby powietrzne wystapity w kilku miejscowosciach
srodkowej i wschodniej Polski — gtéwnie na skrajach duzych komplekséw lesnych: Pusz-
czy Kampinoskiej i Puszczy Biatowieskiej. Zniszczonych zostato wiele obiektéw budowla-
nych i duze obszary lesne.



Rozdziat 17

Zmiany i wahania klimatu

17.1. Czynniki klimatotwércze

Badajac zmiany i wahania klimatu nalezy szczegdlna uwage poswieci¢ czynnikom
i procesom klimatotwérczym. Czynniki ksztattujace klimat na kuli ziemskiej, mozna po-
dzieli¢ na zewnetrze i wewnetrzne. Do podstawowych czynnikéw zewnetrznych naleza
potozenie kuli ziemskiej w ukladzie stonecznym oraz sity grawitacyjne zwiazane z oddzia-
tywaniem planet na Stofce i Ziemie, a takze na aktywno$¢ Stonca i erupcje wulkanéw na
Ziemi.
Podstawowym czynnikiem wewnetrznym jest natomiast cyrkulacja atmosfery. Gtdwne
elementy ja ksztattujace, to:
— pokrywy lodowe w strefach okotobiegunowych (pak lodowy, lodowce szelfowe, lado-
lody),
— rozktad ladow i oceanéw na kuli ziemskiej oraz systemy pradéw morskich,
— system pasatéw w strefie réwnikowej kuli ziemskiej oraz sktadowe systemu monsunoéw,
— procesy oceaniczno-atmosferyczne o zasiegu ponadregionalnym,
— dziatalnos¢ cztowieka jako czynnik wewnetrzny wptywajacy na klimat, chociaz czasem
to oddziatywanie jest zaliczane do czynnikdw zewnetrznych.

System klimatyczny kuli ziemskiej jest zatem otwarty na przestrzen pozaziemska,
ktora jest statym Zrodtem energii stonecznej, a réwnoczesnie zamkniety. Wewnatrz niego
odbywa sie bowiem wymiana energii i obieg materii miedzy ladami, oceanami i atmosfera.
Wszystkie sktadowe systemu sa wspo6tzalezne i wzajemnie na siebie oddziatuja.

Zaréwno czynniki zewnetrzne, jak i wewnetrzne moga wykazywa¢ zmiany o charakte-
rze cyklicznym lub quasi-cyklicznym. Jesli zmiany zachodza we wzglednie krétkich okre-
sach, nalezy je traktowa¢ jako pewnego rodzaju ,,drgania wiasne” systemu klimatycznego,
anie jako zmiany klimatu. W takim przypadku bowiem czynniki je wywotujace, nie do-
prowadzaja do ustalania sie nowego stanu réwnowagi, i system powraca do dawnego stanu.
Do tego typu ,,drgan” naleza np. przebiegi roczne lub dobowe dowolnego elementu klima-
tycznego odzwierciedlajace réznice miedzy latem a zima, lub dniem i noca. Sa one powo-
dowane procesami zewnetrznymi, przyczynami sa odpowiednio obieg Ziemi wokét Stonca
oraz obrét Ziemi wokot swej osi. Przebiegi elementdw klimatycznych (cykle klimatyczne)
sa dobrze poznane. Do zjawisk quasi-cyklicznych, wciaz nie w petni wyjasnionych, naleza
np.: QBO (Quasi-Biennial Oscillation) i zjawisko EI Nifio, ktére sa intensywnie badane
w ostatnim dwudziestoleciu.

QBO jest zjawiskiem obserwowanym w stratosferze tropikalnej, majacym posta¢
cyklicznej (mniej wiecej co dwa lata) zmiany przewazajacego Kierunku wiatru z zachod-
niego na wschodni. Prawdopodobnie wywiera wplyw na stezenie ozonu w stratosferze
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i rozprzestrzenianie sie pytdw wulkanicznych, a takze na dziatalno$¢ cyklondw tropikal-
nych. Obserwuje sie zmniejszona aktywnos¢ cyklondéw tropikalnych w okresie lat z prze-
waga wiatréw wschodnich.

El Nifio jest zjawiskiem cyklicznym zwiazanym z wewnetrznymi czynnikami klima-
tycznymi. Termin ten odnosi si¢ wylacznie do cieplej fazy zjawiska, tzw. Oscylacji Potu-
dniowych, wystepujacego w réwnikowej czesci Oceanu Spokojnego, miedzy wybrzezem
Peru i Chile a rejonem Indonezji (patrz rozdziat 9.4).

17.2. Zmiany klimatu - hipotezy

Do tej pory w srodowisku naukowcéw nie ma jednoznacznych pogladéw co do przy-
czyn obserwowanego juz do$¢ wyraznie ocieplenia si¢ klimatu. Przedstawiane sa rozne
hipotezy, odbywaja si¢ burzliwe dyskusje naukowe i publiczne.

W wyniku badan paleooceanograféw przedstawiono na przyktad hipoteze, ze obnizenie
temperatury powietrza w okresie tzw. matej epoki lodowej (XV-XVIII w.) jest typowe dla
interglacjatu. Wzrost temperatury w ostatnich latach jest jego przejawem, natomiast wzrost
czestosci niektorych ekstremalnych zjawisk pogodowych i ostatnie lata z rekordowo wysokimi
temperaturami moga mie¢ zwiazek z maksimami 11-letniego cyklu plam na Stoncu.

Kolejni badacze H. Lamb i E. Borisienkov (Lorenc H., 2004) oraz inni uwazaja, ze
zmiany klimatu w ré6znych skalach czasowych powoduja nastepujace czynniki naturalne:

— tektoniczne - ruchy skorupy ziemskiej (30+40 min lat). Przyjmuje sie, ze wypigtrzenie
Tybetu spowodowato zmiane klimatu na tyle istotna, ze utworzyta sie cyrkulacja mon-
sunowa w tej czesci swiata;

— astronomiczne — zgodnie z teoria Milankowicza orbita, po ktdrej porusza sie kula

ziemska, nie jest stata, i tak:

1) cykl zmian ksztattu orbity trwa 90+100 000 lat. Przy zblizaniu sig¢ do elipsy natgze-
nie promieniowania stonecznego dochodzacego do powierzchni Ziemi ulega waha-
niom w granicach 30%;

2) os obrotu Ziemi ulega precesji — stad rdzna odlegtos¢ Ziemi od Stonca. Cykl trwa
21 000 lat;

3) nachylenie ptaszczyzny réwnika do ekliptyki zmienia si¢ w granicach 21,8°+24,4°
w cyklu 40 000 lat. Obecnie wynosi 23,4°, i zmniejsza si¢ 0 0,00013° na rok. Im wigksze
nachylenie osi ziemskiej, tym wieksze réznice temperatur miedzy latem a zima;

— astrofizyczne — zmiany aktywnosci Stonca. Energia promienista powstaje w wyniku
reakcji termojadrowych na Stoncu podczas rozszczepienia sie¢ atoméw wodoru i helu.
Pochodzi z warstwy zwanej fotosfera i ulega zmianom, czego dowodem sa tzw. plamy
stoneczne, ktore powoduja zmniejszenie ilosci promieniowania stonecznego emitowa-
nego przez te czes¢ Stonca. Zmiany statej stonecznej zachodza w granicach 5%, zgod-
nie z 11-letnim cyklem wystepowania plam stonecznych. W okresie spokojnego Stonca
wartosci statej stonecznej jest 0 2% mniejsza. Obecnie jej warto$¢ na granicy atmosfery
wynosi 1367 W/m?;

— geofizyczne — zmiany ruchu obrotowego Ziemi, wahania predkosci katowej i nutacji osi
obrotu.
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— cyrkulacyjne — zwiazane z procesami wewnatrz atmosfery. Zjawisko El Nifio i Oscyla-
cje P6inocnego Atlantyku (NAO) nalezy zaliczy¢ do czynnikéw klimatotwérczych.

Niektorzy naukowcy, miedzy innymi Boryczka (za Lorenc, 2004) udowadniaja, ze
cyrkulacja atmosfery ulega podobnym zmianom cyklicznym, jak aktywnos¢ Stonca i para-
metry uktadu stonecznego.

Nalezy takze uwzgledni¢ fakt, ze zasieg ingerencji cztowieka zmieniat sie wraz z poste-
pem cywilizacyjnym i kulturowym, poniewaz wprowadzano stopniowo nowe zrddta energii.
Wspdiczesnie cztowiek powoduje wzrost emisji do atmosfery nastepujacych gazéw cieplar-
nianych: freonu, dwutlenku wegla, tlenku azotu, metanu. Poza tym wycinanie laséw tropikal-
nych zmniejsza powierzchnie naturalnego ekosystemu pochtaniajacego dwutlenek wegla.
Mozna wiec postawi¢ hipoteze, ze czynnikiem wspotczesnie ksztattujacym klimat jest w
duzej mierze zmiana sktadu chemicznego atmosfery, spowodowana dziatalnoscia cztowieka,
natomiast czynniki naturalne okreslaja podstawowy kierunek i tto zmian klimatu.

17.3. Badania klimatu i ich wyniki

Wspotczesne badania klimatu biegna trzema torami. Pierwszy dotyczy badan klimatu i
jego zmian przez konstruowanie matematyczno-fizycznych modeli klimatu dla réznych
scenariuszy. Drugi to wykrywanie mechanizméw fizycznych rzadzacych ksztattowaniem
sie zjawisk pogody i ewolucja klimatu. Trzeci kierunek to badania zmiennosci, wahan i
ewentualnych zmian klimatu na podstawie wieloletnich, jednorodnych serii obserwacyj-
nych (zazwyczaj bada si¢ temperature powietrza i opady).

Kolejne raporty Swiatowej Organizacji Meteorologicznej (wg Lorenc, 2004) stwier-
dzaja, ze jest coraz wiecej dowodow na to, ze za ocieplenie wystepujace w ostatnich latach
jest odpowiedzialny cztowiek i jego dziatalnosé. Swiadcza o tym przede wszystkim naste-
pujace dane:

— stezenie dwutlenku wegla zwigkszyto si¢ z okoto 280 czastek gazu na min (ppm)
w 1750 r. do 370 ppm przy koncu 2001 r., czyli o ponad 32%;

— stezenie metanu i podtlenku azotu w atmosferze w tym okresie wzrosto odpowiednio
0 151% i 17%.

Powszechnie uwaza sig, ze ten wzrost gazow cieplarnianych w atmosferze spowodowat jej

ocieplenie. Potwierdza to opracowany w 2001 r. 1l Raport IPCC (Miedzyrzadowy Zespét

ds. Zmian Klimatu — Intergovernmental Panel on Climate Change). Przedstawiono w nim

wyniki prac, dotyczacych naukowych podstaw globalnych zmian klimatu. Wynika z nich,

Z€:

— od 1860 r. nastapit wzrost sredniej globalnej temperatury powietrza o 0,4+0,8°C;

— dekada lat 90. XX w. byfa najcieplejsza, a rok 1998 najcieplejszy w okresie pomiardw
instrumentalnych na potkuli pétnocnej;

— od lat 50. globalna temperatura minimalna wzrasta dwukrotnie szybciej niz maksymalna;

— od lat 50. obserwuje si¢ wzrost temperatury w troposferze (do 8 km) o0 0,1°C na dekadg;

— z rekonstrukcji danych historycznych ostatniego 1000-lecia wynika, ze ocieplenie, ktore
nastapito w XX w., jest najwigksze w tym okresie.

Ocieplenie globalne atmosfery analizowano jako odchylenie od $redniej temperatury
powietrza z okresu 1961-1990. Zaznaczyto si¢ ono dwukrotnym, gwattownym wzrostem
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temperatury w latach 1910-1912 i po roku 1975. Wedtug 11l Raportu IPCC spowodowato
to podniesienie si¢ $redniego poziomu oceanu 0 10 do 20 cm. Réwniez zasieg lodu mor-
skiego w ostatnich 50 latach na potkuli pdtnocnej zmniejszyt sie okoto 10+15%, a okres
utrzymywania sie pokrywy lodowej na jeziorach i rzekach ulegt skroceniu o okoto 2 tygo-
dnie. Ponadto o 40% zmniejszyta sie grubos¢ pokrywy lodowej wystepujacej na Morzu
Arktycznym od pdznego lata do wczesnej jesieni. Zaobserwowano ponadto rozlegte cofanie
sie lodowcow gdrskich w ciagu ostatnich 100+150 lat.

Hipotezy te sa wysnuwane na podstawie wynikdw modeli ogélnej cyrkulacji atmosfe-
ry i oceanu oraz prognoz zuzycia energii i emisji gazéw cieplarnianych.

Uwzgledniajac scenariusze rozwoju spoteczno-gospodarczego swiata, od ktérego zalezy
wielkos¢ emisji gazow cieplarnianych i aerozoli, konstruuje sie scenariusze prognozy zmian
klimatu. Najczesciej przyjmuje sie w nich podwojenie koncentracji CO, w powietrzu.

Globalne modele klimatyczne coraz lepiej symuluja obserwowane i przyszte zmiany
klimatu przez wprowadzanie do nich informacji o czynnikach naturalnych oraz antropoge-
nicznych. Otrzymuje sie dzieki nim symulowany przebieg zmian globalnych temperatury
powietrza, zblizony do obserwowanego w okresie ostatnich 150 lat.

Obliczono miedzy innymi, ze dla scenariusza zaktadajacego podwojenie dwutlenku
wegla w atmosferze globalny przyrost temperatury do 2100 r. moze zawiera¢ sie w grani-
cach 1,4+5,8°C, w zaleznosci od czesci $wiata. Modele wykazuja takze, ze spodziewany
jest wzrost zawartosci pary wodnej w atmosferze i opadéw w XXI w., gtéwnie w wysokich
i srednich szerokosciach geograficznych.

Il Raport IPCC zwraca takze uwage na fakt, ze czynniki antropogeniczne moga od-
dziatywac na zmiany klimatu jeszcze przez kolejne stulecia, mimo wspdtczesnych ograni-
czen emisji gazéw cieplarnianych, poniewaz czas ich przebywania w atmosferze jest bar-
dzo dhugi. Nadal istnieje jednak wiele niepewnosci wynikajacych z niepelnej wiedzy na
temat roli poszczegdlnych gazéw w procesach radiacyjnych i ich cyklu w przyrodzie, nieli-
niowych proceséw w systemie klimatycznym, roli chmur i innych.

17.3.1. Metody badan zmian klimatu

Obecnie na $wiecie sa stosowane trzy podstawowe metody badan zmian klimatu

w skali regionalnej: empiryczna, pétempiryczna i modele mezoskalowe.

1. Metody empiryczne polegaja przede wszystkim na utworzeniu i analizie wieloletnich
ciagdw danych obserwacyjnych.

2. Metody potempiryczne wykorzystuja statystyczna interpretacje wynikéw modeli glo-
balnych w celu uzyskania lokalnych rozktadéw zmiennych klimatycznych stanowia-
cych tzw. wejscie do modeli symulacyjnych. Wykrywane sa tu zwiazki empiryczne
miedzy wielkosciami wielkoskalowymi i regionalnymi.

3. Modelowanie mezoskoalowe klimatu jest najbardziej skomplikowana metoda pozwala-
jaca na symulacje klimatu regionalnego. Whbudowanie modelu regionalnego o duzej
rozdzielczosci pozwala na bezposredni opis proceséw fizycznych zachodzacych w me-
zoskali. Jest to jednak metoda najdrozsza oraz najtrudniejsza, mozliwa do stosowania
tylko w nielicznych osrodkach badawczych.

Badania symulacyjne klimatu prowadzi sie za pomoca modeli ogdlnej cyrkulacji at-
mosfery. Konieczna jest odpowiednia interpretacja wynikéw tych modeli dla okreslonych
regionéw, w tym dla Polski, by mozliwa byta ocena przysztych zmian klimatu. Procesy
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klimatyczne podlegaja podstawowym prawom fizyki, mozna je zatem opisa¢ matematycz-
nie za pomoca nieliniowych réwnan rézniczkowych. Tak skonstruowane modele ogdlnej
cyrkulacji atmosfery saq stosowane przede wszystkim do badan czutosci systemu klimatycz-
nego na zmiane jednego z elementéw. W ten spos6b bada sie na przyktad wrazliwosé kli-
matu na zwiekszona zawartos¢ CO,.

Badania symulacyjne zmian klimatu sa prowadzone na swiecie jedynie w duzych osrod-
kach naukowych, dysponujacych komputerami o wielkich mozliwosciach obliczeniowych
oraz znacznymi srodkami finansowymi, gdyz symulacja klimatu jest bardzo droga.

Dotychczasowe badania wykazuja, ze istnieje duza zbieznos¢ wynikéw réznych mo-
deli (ok. 30) w skali globalnej, natomiast w przypadku skali regionalnej modele moga da-
wac zupetnie rézne rozktady zmiennych klimatycznych.

Modelowanie klimatu jest najbardziej wspdtczesnym kierunkiem badan nad zmianami
klimatu i niekorzystnymi skutkami tych zmian. Kierunek ten nalezy rozwija¢ i udoskonalac.
W konsekwencji, jezeli przyja¢ na przyktad scenariusz podwojonego stezenia dwutlenku wegla,
w zaleznosci od rodzajow predykatoréw regionalnych stosowanych w modelach, nie ma dotad
podstaw do postawienia jednoznacznej prognozy klimatu w Polsce w tym stuleciu. Na podsta-
wie uzyskanych wynikow z modeli nie mozna méwi¢ o prognozach klimatu na kolejne dziesie-
ciolecia, lecz tylko o prawdopodobnych scenariuszach zmian parametréw meteorologicznych.
Parametry te obarczone sa btedami i duzym stopniem niepewnosci, stanowia jednak jedyny
ilosciowy obraz ewentualnych zmian klimatu w skali regionu.

W obecnych warunkach istotniejsze jest raczej badanie wrazliwosci poszczegdlnych
dziedzin $rodowiska na rézne mozliwe rozktady elementéw klimatu, niz opracowywanie
ciagle jeszcze niedoskonatych prognoz.

17.3.2. Badania polskie

Rézne globalne modele klimatu zostaty wykorzystane do badan zmian klimatu w Eu-
ropie Centralnej i w Polsce (Lorenc, 2004). Otrzymane wyniki, w zalezno$ci od wprowa-
dzanych do modeli elementéw fizycznych, réznily si¢ zasadniczo, zaréwno w stosunku do
prognozy opadu jak i temperatury. Nadal wiec najwazniejsze jest badanie wptywu poszcze-
goélnych elementéw klimatu na $rodowisko, analiza r6znych mozliwych scenariuszy ich
zmian, a nie szczegdtowa prognoza klimatu.

Ogromna wartos$¢, nie do przecenienia, w badaniach klimatu maja dane empiryczne.
Instytut Meteorologii i Gospodarki Wodnej jest jednym z niewielu w Europie, ktory dyspo-
nuje XVII-XX-wieczna oryginalna seria instrumentalnych pomiaréw temperatury powie-
trza dla Warszawy — Obserwatorium Astronomiczne (1779-2000). Dostepne sa ponadto
jeszcze dane dla Krakowa — Obserwatorium Astronomiczne (1792-2000), ponadstuletnie
serie pomiarow temperatury dla Putaw (od 1851 r.), Gdanska Wrzeszcza (od 1851 r.), Helu
(od 1851 r.) i dla Sniezki (od 1881 r.). Serie te, jako jednorodne, moga by¢é stosowane do
prowadzenia badan nad wiekowymi tendencjami zmian temperatury powietrza.

Wiekowy trend zmian temperatury powietrza zostat wyznaczony na podstawie 220-
letniego ciagu srednich temperatur dla Warszawy (Lorenc, 2004). Stwierdzono trend rosna-
cy 0,6°C/100 lat (rys. 17.1).

W gtdwnych porach roku trend ten przyjmuje nastepujace wartosci: wiosna —
0,75°C/100 lat, lato — —0,06 °C/100 lat, jesien — 0,40°C/100 lat, zima — 1,12°C/100 lat.
Najwiekszy przyrost temperatury wystapit zima, natomiast latem trend jest nawet ujemny,
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chociaz zaobserwowano o tej porze roku najmniejsza zmiennos¢ temperatur. Srednia rocz-
na temperatura powietrza z tego okresu wyniosta 7,7°C.

Na podstawie tych badan wyodrebniono takze w okresie 1779-2000 wyrazne cztery
epoki termiczne, charakteryzowane na podstawie $rednich temperatur rocznych.

| okres termiczny. Od poczatku obserwacji instrumentalnych do okoto roku 1800
wystapito optimum termiczne. Poczatek tego okresu nie jest znany z powodu braku obser-
wacji. Dziesigciolecie 1791-1800 byto wyraznie najcieplejsze. Srednia roczna temperatura
powietrza w Warszawie wyniosta wowczas 7,8°C.

Il okrestermiczny. Od okoto 1801 do 1889 r. trwat najchtodniejszy okres z historii
obserwacji. Mozna jeszcze wyodrebni¢ w nim najchtodniejsze dziesieciolecie: 1811-1820,
w ktorym érednia temperatura w wynosita tylko 7,0°C. Rdwniez w tym okresie wystapit
najchtodniejszy rok z catych obserwacji — rok 1829, gdy temperatura $rednia roczna wynio-
sta tylko 4,7°C. Ten okres chtodu wystapit w catej Europie. Przypadt on na minimum abso-
lutne aktywnosci stonecznej i jednoczesnie na maksimum aktywnosci wulkanéw. Pyly
wulkaniczne pozostawaty w stratosferze przez wiele lat, co powodowato ostabienie dopty-
wu promieniowania stonecznego, a tym samym zmniejszenie statej stonecznej.

11 okrestermiczny. Od okoto 1890 do 1980 r. obserwuje si¢ systematyczny wzrost
temperatury powietrza, zwlaszcza zima, z ,,przyrostem” odchylen od sredniej 220-letniej od
+0,2°C na poczatku okresu do +0,4°C na koncu lat 70. XX w.

IV okres termiczny. Od poczatku lat 80. XX w. do 2000 r. okres ten charakteryzuje
sig¢ w stosunku do poprzedzajacego gwattownym przyrostem temperatury powietrza
0 +0,9°C w stosunku do sredniej 220-letniej.
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Rys. 17.1. Zmienno$¢ $redniej rocznej temperatury powietrza w okresie 1780-2000,
Warszawa Obserwatorium (Lorenc, 2004)

Dwa ostatnie 10-lecia XX w. sa najcieplejszymi w badanym 220-leciu (1779-2000)
w Warszawie, ze $rednimi rocznymi wartosciami temperatury +8,5 i +8,6°C i najcieplej-
szymi latami 1989 z temperatura srednia roczna powietrza +9,8°C i rokiem 2000 ze $rednia
roczna temperatura powietrza w Warszawie +10,1°C (najwyzsza w okresie 220 lat) w po-
rownaniu do $redniej 220-letniej +7,8°C.
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Jako przyczyny tendencji wzrostowej temperatury powietrza w okresach termicznych

11§ 1V nalezy wymieni¢ przede wszystkim przyczyny naturalne (pomijajac bardzo powol-

ne zmiany, spowodowane dtugimi okresami wahan parametréw orbity Ziemi):

— wzrost aktywnosci Stonca;

— zmienno$¢ statej stonecznej w ciagu roku o0 +3,3% w wyniku réznej odlegtosci Ziemi od
Stonca. Tendencja statej stonecznej w okresie 1800-1993 jest rosnaca i by¢ moze jest to
jedna z przyczyn postepujacego ocieplenia,;

— malejaca tendencja zapylenia atmosfery, spowodowanego pytami wulkanicznymi po
1880 r. i wieksze odstepy czasu miedzy kolejnymi wybuchami wulkanéw; oba te zjawi-
ska wywieraja bardzo duzy wptyw na stata stoneczna;

— natozenie sie, by¢ moze, bardzo dtugiego, holocenskiego cyklu klimatu, jego fazy cie-
ptej na deformacje antropogeniczne.

W tablicy 17.1 zamieszczono dwie charakterystyki statystyczne: srednie 10-letnie
wartosci temperatury powietrza i wartosci odchylen (w °C) od $redniej 220-letniej dla por
roku i roku w kolejnych 10-leciach analizowanej serii. Z wyjatkiem okresu 1791-1800
w prawie catym XI1X w. odchylenia $redniej rocznej temperatury w kolejnych 10-leciach od
sredniej 220-letniej byly ujemne i ksztattowaty si¢ od —0,1° do —0,7°C. Natomiast juz od
konca XIX w. (1890 r.) odchylenia te sa dodatnie. Mozna tu zauwazy¢ radykalny wzrost
temperatury w Warszawie w dwoch ostatnich 10-leciach ubiegtego wieku, przy czym naj-
wiekszy wzrost obserwuje sie¢ w zimie o +1,5+1,9°C. Podobnie duzym, dodatnim odchyle-
niem od $redniej 220-letniej charakteryzuje si¢ w dwdch ostatnich 10-leciach wiosna: 1,2
i 1,1°C. Najmniejsze wartosci odchylen, w tym nawet ujemne w drugim stuleciu serii, ob-
serwuje sie natomiast w sezonie letnim, przy czym w ostatnim 10-leciu odchylenie to tez
juz jest dodatnie i wynosi +0,8°C.

W $wietle danych pomiarowych mozna stwierdzié, ze ocieplenie klimatu Polski
i Europy w XX w., niezaleznie od przyczyn, jest faktem.

Z przeprowadzonych badan wynika jednak, ze nie caty 220-letni okres wykazywat
tendencjg zwyzkowa temperatury. W Warszawie i kilku innych stacjach w Europie, tempe-
ratury wykazuja ujemna wartos¢ trendu w prawie catym XI1X w. Trend dodatni zaczyna sig
dopiero od ostatniej dekady XIX w. i trwa caty XX w. Dla Warszawy przebieg trendu
w 100-leciach przedstawiono na rys. 17.2 (Lorenc, 2004).

Na podstawie 220-letniego ciagu danych dokonano réwniez oceny termicznej kazdego
roku, przyjmujac jako miarg wielokrotnos¢ odchylenia standardowego od sredniej wielolet-
niej. Przeanalizowano takze srednie roczne, miesigczne i sezonowe temperatur powietrza.

Z analizy tej wynika, ze od 1779 r. do 1933 wystapito jedynie 7 lat cieptych, natomiast
po roku 1989 wszystkie lata byly ciepte lub ekstremalnie ciepte (1989, 1990, 2000). Po
roku 1933 obserwowano jedynie 3 lata chtodne. Ostatnim chtodnym rokiem dla Warszawy
byt rok 1956. W okresie lata, zaobserwowano wystepowanie sezonéw letnich chtodnych,
normalnych lub cieptych w 3+4-letnich seriach. W ostatnim okresie, od 1987 r., z wyjat-
kiem sezonu 1995/96 wystapita najdtuzsza seria zim cieptych, dopiero mrozna zima
2002/2003 przerwata t¢ serig (lata poza danymi analizowanymi w pracy H. Lorenc, 2004)).

Ostateczna charakterystyka termiczna por roku i catego roku w okresie 1779-2000
wykazata, ze tzw. normalne warunki spetnia jedynie 43,2% lat, 38,6% sezonéw wiosen-
nych, 43,2% sezondw letnich, 45,4% sezondw jesiennych i 38,2% zimowych. Lata ciepte
stanowity 32%, a lata chtodne 25% obserwacji. Cieptych wiosen byto prawie tyle samo co
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chtodnych, lata czesciej byty cieplejsze niz chtodne, réwniez zimy i jesienie czesciej byty
ciepte niz chtodne.
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Rys. 17.2. Wieloletni przebieg sredniej rocznej temperatury powietrza
oraz jej tendencje w XIX i XX w., Warszawa Obserwatorium (Lorenc, 2004)

W toku badan nad tendencja temperatury powietrza w Polsce przeanalizowano takze
jednorodne ciagi pomiarowe $rednich maksymalnych i minimalnych rocznych temperatur
powietrza dla wybranych 14 stacji meteorologicznych charakteryzujacych wieksze regiony
geograficzne Polski z okresu 50 lat (1951-2000). Wyniki analizy za Lorenc, 2004, przed-
stawiono w tablicy 17.2.

Analiza tej 50-letniej serii pomiarowej wykazata, ze:

— zaréwno temperatura srednia maksymalna, jak i minimalna roczna przybiera tendencje
wzrostowa w tym okresie, przy czym obserwuje sie prawie 2-krotnie szybsze tempo
przyrostu temperatury sredniej minimalnej rocznej w stosunku do sredniej maksymalnej
temperatury powietrza;

— zaznacza sie malejaca amplituda ekstremalnej temperatury powietrza w Polsce w ciagu
ostatnich piecdziesieciu lat;

— najwiekszy przyrost temperatury $redniej rocznej minimalnej wystepuje w rejonie
Wybrzeza — ponad 3,0°C i w rejonie Podhala — ponad 3,5°C/100 lat;

— zaznacza si¢ okoto 8-letnia okresowos¢ temperatury ekstremalnej, gtdwnie minimalnej.

Wynika stad, ze tak dyskutowane ocieplenie klimatu Polski niezaleznie od przyczyn
jest faktem. Stwierdzono to na podstawie analizy danych zaréwno z okresu 220 lat dla
Warszawy, jak i zostato potwierdzone badaniami zmian temperatury z okresu 50-lecia dla
innych regiondw.
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Tablica 17.2

Wielkos$¢ trendu sredniej rocznej maksymalnej, minimalnej i amplitudy temperatury powietrza
dla wybranych stacji meteorologicznych za okres 1951-2000 (Lorenc, 2004)

Stacja Trend temperatury [°C] Amplituda temperatury
maksymalnej minimalnej [°C]
Bielsko-Biata 1,93 1,21 0,72
Chojnice 1,89 1,90 0,0
Gdynia 1,21 2,97 -1,76
Kielce 0,75 1,22 -0,47
Lublin -0,95 1,89 -2,84
Miawa 0,80 2,76 -1,96
Poznan 2,01 2,12 -0,11
Przemysl| 0,57 2,28 -1,73
Suwatki 2,04 1,92 0,12
Szczecin 1,73 2,55 -0,82
Warszawa 2,73 2,59 0,15
Wielun 1,59 2,25 -0,66
Wroctaw 1,69 2,22 -0,54
Zakopane 1,58 3,562 -1,94

17.4. Ochrona klimatu
17.4.1. Wprowadzenie

Problem wptywu gazéw cieplarnianych na klimat stat sie tematem miedzynarodowych
dziatan dopiero w latach 80. XX w., a wigc po blisko 100 latach badan. Powstat wowczas
Swiatowy Program Klimatyczny (1979 r.), ktérego celem byto stworzenie naukowych
podstaw umozliwiajacych ocene zmian warunkow klimatycznych, ich przyczyny oraz
wptyw na zycie i dziatalnos¢ cztowieka.

Miedzyrzadowy Zespot do Spraw Zmian Klimatu (IPCC), w ramach ktérego pracuje
ponad 10 000 naukowcdw, inzynierdw, ekonomistow i politykow z catego swiata, opubli-
kowat raporty podsumowujace aktualny stan wiedzy na temat zmian klimatu, ich wptywu
na dziatalnos¢ spoteczno-gospodarcza, na przyrode, a takze metody zapobiegania zmianom
oraz metody adaptacji do zmienionych warunkéw klimatycznych.

Z raportow IPCC wynika, ze antropogeniczna emisja gazéw cieplarnianych ma wptyw
na ocieplenie klimatu, a konsekwencje tego procesu beda negatywnie oddziatywaé na dzia-
falnos¢ cztowieka w przysztosci. We wszystkich raportach podkresla sie takze ciagle wyso-
ka niepewnos¢ uzyskanych wynikow. Jest to rezultatem bardzo duzej ztozonosci naszego
systemu klimatycznego oraz ciagle jeszcze niedostateczna wiedza o procesach klimato-
twdrczych.
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Teoria dotyczaca globalnego ocieplenia ma swoich zwolennikéw, jak i przeciwnikéw,
i to zarbwno w kregach naukowych, jak i politycznych. Przeciwnicy kwestionuja jakos¢
danych ze stacji meteorologicznych, metody analizy rdzeni lodowcowych, jakos¢ modeli
klimatycznych itp.

Silna grupe przeciwnikow stanowia tez przedstawiciele lobby energetycznego, ktorzy
obawiaja sie utraty zyskéw w zwiazku z postulowanymi ograniczeniami wykorzystania
surowcow energetycznych.

Sektorem gospodarczym, ktdry jest zainteresowany przeciwdziataniem zmianom kli-
matycznym, jest natomiast sektor ubezpieczeniowy. Ocenia si¢, ze gwattowniejsze i cze-
sciej wystepujace kleski zywiotowe sa wihasnie nastepstwem zmian klimatu. Straty nimi
spowodowane pociagaja ogromne koszty z tytulu odszkodowan, wyptacane przez firmy
ubezpieczeniowe.

Naukowcy przewiduja, ze w konsekwencji dalszego wzrostu koncentracji dwutlenku
wegla i innych gazéw cieplarnianych w atmosferze mozemy spodziewac sie nastepujacych
skutkow:

— wazrost globalnej sredniej rocznej temperatury powietrza od 1,4 do 5,8°C w okresie
1990-2100 (w sytuacji podwojenia sie¢ koncentracji dwutlenku wegla i innych gazéw
cieplarnianych w atmosferze);

— wzrost poziomu morza wskutek termicznej ekspansji oceandéw oraz topienia lodéw od 9
do 88 cm w okresie 1990-2100 (w zaleznosci od zastosowanego scenariusza emisji ga-
z6w cieplarnianych) powodujacego erozje i zalanie terenéw przybrzeznych oraz infil-
tracje stonych wod w gtab ladu;

— zmian w globalnej cyrkulacji atmosferycznej wptywajacej na warunki klimatyczne
w roznych regionach $wiata oraz zmian w cyrkulacji oceanicznej zaburzajacej przebieg
pradéw morskich;

— zmian w rezimie opadéw, co wptynie na czestos¢ i zasieg wystepowania susz i powodzi
oraz zwiazanego z tym ograniczenia w dostepie do zasobéw wodnych w niektérych re-
jonach $wiata;

— dalszego zanikania lodowcow gérskich, zmniejszenia pokrywy $nieznej, zmniejszenia
zasiegu i skrdcenia czasu wystepowania lodéw morskich, kurczenia sie wiecznej zmarz-
liny;

— spadku produkcji rolnej w regionach miedzyzwrotnikowych i zwigzanego z tym rozsze-
rzenia strefy gltodu oraz potencjalnego wzrostu produktywnosci systeméw rolniczych
w strefie umiarkowanej;

— zmiany w sktadzie gatunkowym wielu ekosystemow (lasy, rafy koralowe) oraz utraty
niektorych gatunkéw niemogacych przystosowaé sie do nowych warunkéw klimatycz-
nych;

— zwigkszenia zagrozenia dla zdrowia spoteczenstw przez mozliwe rozszerzenie zasiegu
wystepowania takich chorob, jak cholera, salmonelloza, malaria czy inne mniej znane,
jak np. denga i schistosomoza.

Zmiany klimatu i zwiazany z nim wzrost poziomu morza moga mie¢ takze negatywny
wptyw na infrastrukture energetyczna, przemystowa i transportowa, siedliska ludzkie, sys-
tem ubezpieczen majatkowych oraz turystyke. Poniewaz wigkszos¢ konsekwencji zmian
klimatu bedzie niekorzystna, konieczne jest zatem podjecie dziatan nie tylko adaptacyj-
nych, ale takze przeciwdziatajacych ich wystepowaniu.
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17.4.2. Charakterystyka gazéw cieplarnianych

Wiekszos¢ gazéw cieplarnianych, takich jak dwutlenek wegla, metan czy podtlenek
azotu wystepuje w przyrodzie w sposéb naturalny, lecz ich emisja ze zr6det antropogenicz-
nych dodatkowo wzbogaca atmosfere (tabl. 17.3). Do grupy gazéw cieplarnianych zalicza-
my takze gazy przemystowe z grupy HFC, PFC.

Tablica 17.3
Zrédta emisji podstawowych gazéw cieplarnianych (Olecka, 2004)

Gaz Zrédto naturalne Zrédio antropogeniczne

o . spalanie paliw kopalnych,
aktywnos$¢ wulkaniczna, )
CO, . produkcja cementu,
rozktad biomasy o
wylesianie

beztlenowy rozktad materii organicznej

zachodzacy w obszarach podmoklych wydobycie, przetwarzanie i transport su-

CH, (bagna, tereny zalewowe, tundra), w oce- rowcow energetycznego (wegiel kamienny,
; oz ropa naftowa),
anach i wodach srédlgdowych
procesy biologiczne zachodzace w wodzie | UZyznianie gleby nawozami mineralnymi
i glebie, szczegdlnie glebie i organicznymi, spalanie biomasy i surow-
N.O . o . . coOw energetycznych, procesy przemystowe
strefy tropikalnej i umiarkowanej, pokrytej (produkcja kwasu azotowego), transport
lasami i trawami samochodowy
Tablica 17.4

Koncentracja, czas zycia oraz wskaznik globalnego ocieplenia wybranych gazéw cieplarnianych
GWP (Olecka, 2004)

Charakterystyka CO, CH, N, O CFC-11 HFC-23 CF,
';?::;ggﬁg‘tﬁ;rf’é‘;ﬁs“ ~280 ppm | ~700 ppb | ~270 ppb 0 0 40 ppt
koncentracja w 1998 r. 365 ppm 1745 ppb 314 ppb 268 ppt 14 ppt 80 ppt
rk%cnzcr;emzrr;\;ﬁrg 1,5 ppm? 7 pb? 0,8 ppb —1,4ppt | 0,55ppt 1 ppt
fvzv"’}zé{ﬂ)"" watmosterze | 54 sogp | 12” 114" 45 260 >50 000
Sx‘gl&%%'gg‘ég‘l’:ﬁg”ik 1 23 269 4600 12000 5700

ppm — czastek gazu na milion(10°) czastek powietrza,

ppb - czastek na miliard (10°%) czastek powietrza,

ppt - czastek gazu na bilion(10'?) czastek powietrza;

3 nie mozna jednoznacznie zdefiniowa¢ czasu zycia CO, z powodu zréznicowanego stopnia
absorpcji tego gazu w réznych procesach wychwytu.

czas ten zostat zdefiniowany jako przyblizony, biorgc pod uwage posredni wptyw metanu na
jego wtasny czas zycia.

o zmiany obliczone dla okresu 1990-1999.

9 zakres zmian: 0,9+2,8 tpm/rok dla CO, i O — 13 ppb/rok dla CH, w okresie 1990-1999.

b)
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W tablicy 17.4 przedstawiono podstawowe charakterystyki wybranych gazéw cieplarnia-
nych. Wyraznie wida¢ wzrost koncentracji wszystkich gazéw przez ostatnie 200 lat, poza fre-
onem CFC-11. Miedzynarodowe dziatania na rzecz redukcji emisji gazéw zubazajacych war-
stwe ozonowa w stratosferze, w tym wiasnie CFC-11, przyczynity sie skutecznie do spadku
koncentracji tego gazu w ostatnich latach, stad ujemna warto$¢ zmiany koncentracji.

Poszczeg6lne gazy charakteryzuja sie rézna zdolnoscia absorpcji i oddawania ciepta,
czasem zycia w atmosferze, a takze emisja w danym przedziale czasu. Przedstawiony w ta-
blicy wskaznik GWP — wskaznik globalnego ocieplenia (Global Warning Potential) zostat
wprowadzony w celu umozliwienia poréwnywania oddziatywania réznych gazéw na Kli-
mat. Wskaznik ten wyraza sumaryczne wymuszanie radiacyjne, w pewnym horyzoncie
czasowym (tu przyjeto 100 lat), spowodowane przez jednostke obecnie wyemitowanego
gazu w odniesieniu do gazu podstawowego, ktérym jest dwutlenek wegla. Im dtuzszy jest
czas zycia gazu w atmosferze i im silniejsze jego wiasciwosci radiacyjne, tym wyzszy
wskaznik GWP.

Jak wynika z tablicy 17.4, nadzwyczaj wysoki wptyw na atmosfere i klimat maja gazy
przemystowe freony i ich substytuty.

17.4.3. Konwencje klimatyczne

Problem zmian klimatu jest problemem globalnym i tylko wspélne dziatania wszyst-
kich krajow moga przynies¢ zadowalajace rezultaty. W grudniu 1990 roku na 45. sesji
Zgromadzenia Ogdlnego ONZ przyjeto rezolucje ,,Ochrona klimatu globalnego dla obec-
nych i przysztych pokolen ludzkosci”. W wyniku dwuletnich negocjacji zostata nastgpnie
opracowana Ramowa konwencja Naroddéw Zjednoczonych w sprawie zmian klimatu, ktéra
zostata podpisana na konferencji w Rio de Janeiro w 1992 r.

Celem konwencji jest (art. 2): ,,zachowanie stabilizacji koncentracji gazéw cieplarnia-
nych w atmosferze na poziomie, ktdry zapobiegatby niebezpiecznemu oddziatywaniu
cztowieka na system klimatyczny”.

Konwencja ta zobowiazywata kraje wysoko uprzemystowione oraz kraje z gospodarka
w okresie przejsciowym do stabilizacji emisji gazéw cieplarnianych na poziomie roku 1990
do roku 2000 (dla Polski rokiem odniesienia byt rok 1988). Ponadto, kraje wysoko rozwi-
niete zostaty zobowiazane do udzielenia pomocy finansowej krajom rozwijajacym sie w ce-
lu umozliwienia im podejmowania odpowiednich dziatan. Kraje rozwijajace si¢ nie zgodzi-
ty si¢ na przyjecie zadnych zobowiazan.

Nie wszystkie kraje uprzemystowione wywiazaly si¢ do roku 2000 z podjetych zobo-
wigzan. Sumarycznie, emisja gazow cieplarnianych w stosunku do roku 1990 zmniejszyta
si¢ 0 7,6%. Nastapito to jednak gtéwnie dzieki restrukturyzacji gospodarki po roku 1990
w takich krajach, jak Stowenia, Czechy, Litwa itp., oraz dzigki Danii i Wielkiej Brytanii,
ktore przestawily si¢ z wegla na gaz i zwigkszyty udziat energii odnawialnej. Niektore kraje
nie zredukowaty jednak emisji, a konwencja nie przewiduje za to zadnych kar.

Mimo tych mankamentéw ramowa konwencja NZ ma ogromne znaczenie i jest pierw-
szym dokumentem okreslajacym podstawowe zasady zréwnowazonego rozwoju.
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17.4.4. Protokot z KIOTO

Protokot ten zostat podpisany podczas 111 Konferencji Stron Konwencji w roku 1997
w Kioto. Powstat w wyniku bardzo trudnych dwuletnich negocjacji. Protestowaty gtownie
kraje OPEC, a zwfaszcza Arabia Saudyjska i Kuwejt oraz rozwijajace sie kraje azjatyckie —
Chiny i Indie, oraz kraje arabskie.

W rezultacie, panstwa uprzemystowione zobowiazaty sie do redukcji szesciu gazow
cieplarnianych w latach 2008-2012, srednio 0 5,2%, przy czym redukcje mozna osiagac
wspdlnie. Wprowadzono takze elastyczne mechanizmy ulatwiajace krajom uprzemysto-
wionym redukcje emisji, jak np. handel zredukowanymi jednostkami emisji. Protoko6t
z Kioto przewiduje takze wprowadzanie sankcji dla krajow, ktore nie wypetniaja jego po-
stanowien. W ramach protokotu kraje uprzemystowione zobowiazuja sie do wdrazania
nastepujacych dziatan:

— poprawa efektywnosci energetycznej gospodarki,

— ochrona pochfaniania i retencjonowania gazéw cieplarnianych, promowanie zréwnowa-
zonej gospodarki lesnej,

— promowanie zréwnowazonych form rolnictwa,

— promowanie i wdrazanie technologii wykorzystujacych odnawialne zrédta energii, po-
chtaniajacych dwutlenek wegla itp.,

— stopniowa redukcja barier rynkowych utrudniajacych zmniejszenie emisji w sektorach
gospodarczych, w tym usuwanie dotacji, wprowadzanie ulg podatkowych,

— tworzenie zachet do wdrazania reform sprzyjajacych redukcji i pochtanianiu gazéw
cieplarnianych,

— podejmowanie dziatan zmierzajacych do ograniczenia emisji w transporcie,

— ograniczenie emisji metanu z wysypisk odpadéw i z proceséw produkcji, transportu

i przetwarzania energii.

Redukcja emisji bedzie uwzglednia¢ takze dziatania dotyczace gospodarki lesnej.

Kraje uczestniczace sa zobowiazane do corocznego opracowywania inwentaryzacji
emisji i pochtaniania gazéw cieplarnianych wedtug odpowiedniej metodologii i publikowania
tych danych w specjalnych raportach. Pierwotny limit emisji wyznaczony dla Polski za okres
2008-2012 wynosit 531 min ekwiwalentu CO,. Dawato to Polsce znacznag rezerwe emisji
gazow cieplarnianych. Po doswiadczeniach z lat 2005-2007, gdy okazato sie, ze zbyt wiele
krajow ma uprawnienia do obnizenia limitow, Komisja Europejska w 2007 roku zaostrzyta
limity emisji dwutlenku wegla wielu krajom. Dopuszczalny limit emisji w latach 2008-2012
zostat zmniejszony dla Polski 0 26,7% w stosunku do pierwotnego. Jest to ograniczenie, ktére
nie odpowiada rzeczywistym potrzebom rozwijajacej si¢ polskiej gospodarki. Polski rzad
wystosowat odwotanie od tej decyzji do Komisji Europejskiej. Rokowania sa w toku. Komi-
sja zastosowata zaostrzone wymagania do wszystkich krajéw, aby sktoni¢ firmy do handlo-
wania otrzymanymi limitami i aby cel wyznaczony przez protokét z Kioto byt mozliwy do
osiagniecia.



Zatgcznik 1

Tablica Z1
Deklinacja Stonca na kazdy dzien roku [°] (Wo$, 1996)

Lp. I I M v \% \Y WYl Vil IX X Xl Xl
1 |-23,0°| -17,2° | -7,7° | 4,4° | 14,9° | 22,0° | 23,1° | 18,1° | 8,4° | -3,0° |-14,3°|-21,7°
2 |-230| -169 | -74 | 48 | 152 | 22,1 | 231 | 179 81 | -34 |-146|-21,9
3 1-229| -16,6 -7,0 51 155 | 22,3 | 23,0 17,6 7,7 -3,8 | -14,9 | -22,0
4 1-228| -163 | 66 | 55 | 158 | 22,4 | 229 | 17,4 | 73 | 42 |-152 | -22,2
5|-22,7| -160 | 62 | 59 | 16,1 | 225 | 228 | 17,1 70 | -46 |-155|-22,3
6 | -225| -157 | 58 | 63 | 16,4 | 22,6 | 22,7 | 16,8 66 | -49 |-159|-224
7 |-224| -154 | 54 | 67 | 16,7 | 22,7 | 22,6 | 16,5 6,2 | -53 |-16,2 | -22,6
8 |-223| -151 | 51 | 7,0 | 170 | 22,8 | 225 | 16,3 59 | -57 |-16,4 | -22,7
9 |-222| -148 | -47 | 74 | 172 | 229 | 22,4 | 16,0 55 | -6,1 |-16,7 | -22,8

=
o

-22,0 | -145 -4,3 7,8 175 | 23,0 | 22,3 15,7 51 -6,5 | -17,0 | -22,9

11 [ -219( -142 -3,9 8,2 178 | 23,1 | 22,2 15,4 4,7 -6,9 | -17,3 | -23,0
12 [ -21,7( -13,8 -3,5 8,5 18,0 | 23,1 | 22,0 151 4,3 -7,2 | -17,6 | -23,0
13 [-216 | -135 -3,1 8,9 183 | 23,2 | 21,9 14,8 4,0 -76 | -17,8 | -23,1
14 | -21,4 | -13,2 -2,7 9,3 18,5 | 23,2 | 21,7 14,5 3,6 -8,0 | -18,1 | -23,2
15 | -21,2 | -12,8 -2,3 9,6 18,8 | 233 | 21,6 14,2 3,2 -8,4 | -18,4 | -23,2
16 [ -21,0( -125 -1,9 | 10,0 | 190 | 233 | 214 13,9 2,8 -8,7 | -18,6 | -23,3
17 | -20,8 | -12,1 -15 | 10,3 | 19,2 | 23,4 | 21,3 13,6 2,4 -9,1 |[-18,9 | -23,3
18 [ -20,6 | -11,8 -1,1 | 10,7 | 195 | 23,4 | 21,1 13,2 2,0 -95 |-19,1 | -234
19 (-204 | -114 -0,7 | 11,0 | 19,7 | 23,4 | 20,9 12,9 1,7 -9,8 | -19,4 | -234
20 | -20,2 | -111 -03 | 11,4 | 199 | 23,4 | 20,8 12,6 1,3 10,7 | -19,6 | -23,4

21 | -20,0 | -10,7 0,1 11,7 | 20,1 | 23,4 | 20,6 12,3 09 | -105|-19,8 | -23,4
22 | -19,8 | -10,3 0,5 12,0 | 20,3 | 23,4 | 204 11,9 05 | -10,9 | -20,0 | -23,4
23 | -19,5| -10,0 0,9 12,4 | 20,5 | 23,4 | 20,2 11,6 01 | -11,2 { -20,3 | -23,4
24 | -19,3 -9,6 1.2 12,7 | 20,7 | 23,4 | 20,0 11,3 -0,3 | -11,6 | -20,5 | -23,4
25 | -19,1 -9,2 1,6 13,0 | 20,9 | 23,4 | 19,8 10,9 -0,7 | -11,9 | -20,7 | -23,4
26 | -18,8 -8,9 2,0 134 | 21,1 | 23,4 | 19,5 10,6 -1,1 | -12,3 | -20,9 | -23,4
27 | -18,6 -8,5 2,4 13,7 | 21,2 | 23,3 | 19,3 10,2 -1,5 | -12,6 | -21,0 | -23,4
28 | -18,3 -8,1 2,8 140 | 21,4 | 23,3 | 19,1 9,9 -1,8 | -13,0 | -21,2 | -23,3
29 | -18,0 -7,9 3,2 143 | 21,6 | 23,3 | 18,9 9,5 -2,2 | -13,3 | -21,4 | -23,3
30 | -17,8 3,6 14,6 | 21,7 | 23,2 | 18,6 9,2 -2,6 | -13,6 | -21,6 | -23,2
31 | -17,5 4,0 21,9 18,4 8,8 -14,0 -23,1
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Tablica 22

Srednie wartosci cisnienia p, gestosci p i temperatury powietrza atmosferycznego
na réznych wysokosciach nad poziomem morza (oprac. wiasne)

Lp. Wysokosé Cisnienie pmb Temperatura Gestoégp
[km] [hPa] [°C K] [kg-m™]
1 0 1013,3 15,0 288,0 1,292
2 1 898,7 8,5 281,5 1,113
3 2 794,9 2,0 275,0 1,007
4 3 700,9 -4,5 268,5 0,91
5 4 616,3 -11,0 262,0 0,84
6 5 540,1 -17,5 255,5 0,74
7 6 471,7 -24,0 249,0 0,66
8 7 410,5 -30,5 2425 0,59
9 8 355,8 -37,0 236,0 0,53
10 9 307,3 -43,5 229,5 0,47
11 10 264,2 -50,0 223,0 0,41
12 11 226,2 -56,5 216,5 0,37
13 12 193,2 -56,5 216,5 0,31
14 13 164,9 -56,5 216,5 0,27
15 14 140,9 -56,5 216,5 0,23
16 15 120,3 -56,5 216,5 0,19
17 16 102,8 -56,5 216,5 0,17
18 17 87,7 -56,5 216,5 0,14
19 18 74,9 -56,5 216,5 0,12
20 19 64,0 -56,5 216,5 0,10
21 20 54,7 -56,5 216,5 0,09
Tablica Z2a

Spadek cisnienia p i ggstosci p powietrza atmosferycznego z wysokoscia nad poziomem morza

(oprac. wihasne)

Wysokos¢ Cisnienie Gestos¢
[km] [hPa] kg - m’3] Warstwa
0 1013,3 1,29
Troposfera
10 200,0 0,40
20 55,0 0,09
30 12,0 0,015 < Stratosfera
50 1,3 1,7-10°
80 3,010 4,0.10° < Mezosfera
100 41-10° 51-10°°
200 9,1-107 1,610 < Termosfera
300 3,0-10™" 6,7-107*
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Tablica Z3
Zawarto$¢ wazniejszych sktadnikéw atmosfery na réznych wysokosciach
(w procentach objetosci) (Debski, 1959)

Nazwa Wysokos¢ w kilometrach
skiadnikow | o 20 | 40 60 | 80 | 100 | 110 | 120 | 130 | 150
Hel - - - 0,0 0,1 1,7 6,1 18,4 44,2 90,5
Azot 78,1 78,1 82,9 88,3 92,0 93,0 89,8 78,7 54,2 9,3
Tlen 20,9 20,9 16,7 11,6 7,9 53 4,1 29 1,6 0,2
Argon 0,9 0,9 0,4 0,1 0,0 - — — — —
Inne 0,1 0,1 - - - - — — — —
Razem 100,0 | 100,0 | 100,0 | 100,0 | 100,0 | 100,0 | 100,0 | 100,0 [ 100,0 | 100,0

Tablica 4
Znaczenie symboli rézy wiatrow
Symbol Symbol
rozy Nazwa kierunku wiatru rozy Nazwa kierunku wiatru

wiatrow wiatréw
N pétnocny S potudniowy
NNE poétnocno-wschodni SSW potudniowo-potudniowo-zachodni
NE pétnocno-wschodni SW potudniowo-zachodni
ENE wschodnio-pétnocno-wschodni WSW zachodnio-potudniowo-zachodni
E wschodni W zachodni
ESE wschodnio-potudniowo-wschodni WNW zachodnio-p6tnocno-zachodni
SE potudniowo-wschodni NW pétnocno-zachodni
SSE potudniowo-potudniowo-wschodni | NNW pétnocno-pétnocno-zachodni

360°
N
W g e
5
Ny
S
=
N
W
%‘30
79 AN
16
SSW s oSt

®

180°

Rys. Z4a. Skala do oznaczania kierunku wiatru: A — kierunki kompasowe, B — dziesiatki stopni
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Tablica Z5
Oznaczenie sity wiatru wedtug skali Beauforta (Czajewski, 1988)
Predkosé .
Stopnie Nazwa wiatru Objawy
[°B] wiatru
m-s™ | [km-h™ na morzu na ladzie
0 Cisza 0...0,2 <1 Lustrzana gtadz Zupelna cisza
Bardzo Powierzchnia morza -
1 staby 03..15 1..5 marszczy sie w mate (Ii)lym unost si prostopa-
: : e w gore.
powiew muszelki.
Odczuwa sig istnienie
2 Staby wiatr 16..33 6..11 | Pasma drobnych fal powiewu. Liscie chwilami
drza.
tagodny Fala diuzsza. Mozna Liscie drzew poruszajag,
3 wiatr 34..54 12...19 |rozrézni¢ wyraznie si
grzebienie fal. ¢
. . . | Galezie drzew zaczynajg
4 U_m|arkowany 55..79 20...28 Stychad §+ab_y p'“?" fali sie ruszaé. Wiatr unosi z
wiatr Wystepuje biata piana. T . .
ziemi kurz i suche liscie.
. Szum morza przypomina X\;y}ijrlc;sg?uv;lég Slfi duze
5 Zywszy wiatr | 8,0...10,7 | 29...38 |pomruk, fale dluzsze, ? - d J&W_Q
wigcej biatej piany. gaiezie drzew. 1atr
’ gwizdze w uszach.
Niski szum morza przy- | Poruszaja sie grube
6 |sinywiar |108..138| 39..49 [POminaturkot Coraz | galezie drzew. Stychac
wiecej biatej piany. Swist wiatru na przed-
Tworzy sie wyzsza fala. | miotach statych.
Bardzo Fala pietrzy sie. Cate P:}ruzsiéaﬁzz\?v nlzjvsgeksge
7 silny 139..171| 50...61 |morze pokryte piana. \?via?r odczuwa. siqzrr\)acz-
wiatr Glosny szum morza. . ¢
ny opor.
8 Sztorm 172..207| 62..74 Tworza sig pasma piany Kolysza sie pnie duzych
wzdhuz kierunku wiatru. | drzew. Lamig sie galezie.
Fia;ﬁ Sgﬁggz.]assi'e' 'IDabscT(s Wiatr famie duze galezie
9 Silny sztorm | 20,8...244 | 75...88 plany ukiadaja sie gie drzew, zrywa i uszkadza
wzdtuz kierunku wiatru. :
dachy, przewraca kominy.
Ryk morza urywany.
Cala powierzchnia mo-
Bardzo S
10 silny 245..284| 89..102 rza robi sie biata od . Wiatr wyrywa drzewa.
piany. Ryk morza staje
sztorm ) O
sie coraz potezniejszy.
Wiatr zrywa grzebienie
fal, tworzac zamie¢
11 SZ\;V(?::T?WW 285..32,6 | 103..117 [wodng. Ryk morza Duze spustoszenia
zmienia sie w nieartyku-
towany hatas.
Ciagty, wszystko zagtu-
12 Huragan 327..369 >117 szajacy ryk morza. _ Bard_zo wielkie spusto-
Zamie¢ wodna, prawie szenia.
wykluczona widocznosé.
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Tablica Z6

Oznaczenia stanu morza (Czajewski, 1988)

Sita Przecietna
Stan | oy | Nazwastanu | (i maksym.)_ Dtugos¢ fali Objawy
morza o morza wysokosc¢ fali [m]
[°B] (m]
1 2 3 4 5 6
0 0 gtadz 0 0 Lustrzana gtadz
morze 0,10...0,25 Powierzchnia morza marszczy sie
1 1 10 . :
pomarszczone (0,5) w mate muszelki. Brak piany.
025 075 Ksztattowanie sie krétkich fal.
2 2..3 |drobne fale Y 10...12,5 |Tworzy sie przezroczysta piana.
(1,0) .
Stychac staby plusk.
075 . 125 Gdzieniegdzie na grzbietach fal
3 4 male fale I 12,5 ... 22,5 | pojawiajq sie baranki. Stycha¢ staty
(1.5)
szum.
Fale stajg sie diluzsze. Tworzy sie
umiarkowane 1,25 ... 2,00 duzo barankéw. Mozna jeszcze
4 5 22,5..375 N .
fale (2,5) rozrézni¢ rozkotys od wiatru. Szum
morza przypomina pomruk.
Morze lekko wzburzone. Poczatek
20.. 35 tworzenia sie duzej fali. Rozkotys
5 6 Srednie fale N 37,5...60 [od wiatru rozroznia sie z trudem.
(4,0) - . .
Ws$réd pomruku stycha¢ porykiwa-
nie fal.
Morze wzburzone. Fale pietrza sie,
6 7 duze fale 3,5...6(8) 60 ... 105 |kotyszac duze jednostki. Wyciu fal
towarzyszy gtuchy ryk morza.
Morze bardzo wzburzone. Diugosé
L 6,0...85 fal znacznie zwieksza sie. Silne
! 8 wielkie fale (11) 105 kotysanie sie duzych okretéw.
Stycha¢ ciagty ryk morza.
Morze rozszalate. Wysokie fale w
8 9 bgrdz_o 8,5 ... 11 (20) 600 k;zta#me_ gor z dtugimi, lamlel_cyr_nl
wielkie fale sie grzbietami. Ryk morza zmienia
sie w nieartykutowany hatas.
Morze  nadzwyczaj rozszalate.
9 11. 12 niezwykle > 11 (23) > 600 Ciagly, wszystko zagluszajacy ryk.
wysokie fale Fale przestaniaja widnokrag. Po-

tezne kotysanie.




326

Tablica 27
Strumien energii promieniowania stonecznego na gornej granicy atmosfery
(stata stoneczna Wao [KW - m™2]) (Guralczik i in., 1983)
Data I I I v \% \Y VI Vil IX X Xl Xl

1 1,429 (1,423 1,407 | 1,384 (1,362 | 1,344 | 1,337 | 1,341 | 1,357 | 1,379 | 1,403 | 1,420
6 1,429 ( 1,420 | 1,404 (1,381 | 1,357 (1,342 | 1,337 | 1,342 | 1,360 | 1,383 | 1,407 | 1,423
11 1,429 1,418 1,399 (1,376 | 1,353 | 1,341 | 1,337 | 1,346 | 1,363 | 1,387 | 1,409 | 1,425
16 | 1,428 |1,415]1,396 (1,371 1,351 (1,339 (1,338 | 1,347 | 1,367 | 1,392 | 1,411 | 1,426
21 |1426(1,412 1,392 (1,368 | 1,349 1,338 (1,339 | 1,349 | 1,371 | 1,395 | 1,414 | 1,428
26 |1,425(1,409| 1,388 |1,364 | 1,347 | 1,337 | 1,339 | 1,355 | 1,374 | 1,398 | 1,417 | 1,429
31 | 1,423 - 1,385 - 1,345 - 1,341 | 1,356 - 1,402 - 1,429
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Tablica 29
Wartosé promieniowania catkowitego MJ - m= na dobg (Schmuck, 1969 — zmodyfikowany)
o - Wysokosé Szerokpéé Miesiac
Miejscowos¢ [m npm] geograficzna
p PN I v IX Xl
Akra 65 5°36° 20,306 14,738 16,454 17,166
Czad (Fort) 297 12°08° 25,288 24,283 22,860 21,436
Agadir 20 30°23° 16,580 21,269 18,171 10,090
Kasprowy 2007 49°14° 12,519 14,277 12,225 3,182
Reykjavik 56 64°08° 6,364 15,742 5,820 0,210
Resolutebay 64 74°43" 5,150 25,958 4,689 0
Tablica 210

Promieniowanie rozproszone bezchmurnego nieba w zaleznosci od wysokosci Stonca hg
oraz przezroczystosci atmosfery ps I, [W-m2] (Jewniewicz i in., 1981 — zmodyfikowany)

W%/}soc;ﬁkccfé Wspétczynniki przezroczystosci ps
hs[°] 0,650 0,700 0,750 0,800
5 43,3 35,6 27,9 20,9
10 72,6 57,9 47,5 37,7
15 93,5 76,1 62,8 50,2
20 110,9 90,7 74,7 58,6
25 125,6 103,3 84,4 66,3
30 137,5 113,7 92,8 73,3
35 147,9 122,8 100,5 79,5
40 156,3 129,8 106,1 84,4
Tablica Z11

Suma promieniowania bezposredniego, rozproszonego i catkowitego w MJ - m™ - rok™),
na réznych szerokosciach geograficznych ¢ (Kaczorowska, 1986 — zmodyfikowany)

Promieniowanie

@ (szerokos¢ geograficzna)

80° 70° 60° 50° 40° 35°
bezposrednie 419 1130 1758 2512 3475 4061
rozproszone 1968 1675 1549 1633 2052 2177
catkowite 2386 2805 3307 4145 5527 6238
rozproszone
calikowite 100 [%] 82 60 47 39 37 35
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Albedo powierzchni naturalnych
(oprac. wihasne)

Tablica 212

Powierzchnia Albedo
Woda (patrz tabl. Z14) 0,03 +0,40
Ciemna, sucha gleba 0,14
Ciemna wilgotna gleba 0,08
Szara, sucha gleba 0,25 + 0,30
Szara wilgotna gleba 0,10 + 0,12
Niebieski, suchy i 0,23
Niebieski, wilgotny it 0,16
It pustynny 0,29 +0,31
Z6lty piasek 0,35
Bialy piasek 0,34 +0,40
Piasek rzeczny 0,43
Bltyszczacy, drobny piasek 0,37
Skata 0,12 +0,15
Silnie zurbanizowany obszar 0,15 + 0,25
Snieg 0,40 + 0,85
Lody morskie 0,36 + 0,50
Pszenica jara 0,10+ 0,25
Pszenica ozima 0,16 + 0,23
Zyto ozime 0,18+0,23
Wysoka, gesta trawa 0,18 + 0,20
Zielona trawa 0,26
Trawa wysuszona 0,19
Wierzchotki debow 0,18
Wierzchotki sosen 0,14
Wierzchotki jodet 0,10
Bawetna 0,20 + 0,22
Pole ryzowe 0,12
Satata 0,22
Buraki 0,18
Ziemniaki 0,19
Wrzosowisko 0,10
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Tablica 213

Albedo niektorych powierzchni dla réznych zakresow widma
(oprac. wihasne)

Powierzchnia

Albedo catkowite

Widzialna czes¢

Podczerwona czes¢

widma widma

Piasek jasny (rzeczny) 0,45 0,38 0,53

Czarnoziem 0,08 0,04 0,53

Roslinnos¢ zielona 0,23 0,05 0,12

Snieg $wiezy, suchy 0,85 0,89 0,43

Snieg mokry 0,57 0,66 0,81

Gtadka powierzchnia wody 0,47
dla kata padania promieni:

<30° 0,02 0,02 0,02

50° 0,03 0,03 0,03

60° 0,06 0,06 0,06

700 0,13 0,13 0,13

80° 0,35 0,35 0,35

90° 1,00 1,00 1,00

Tablica 214

Albedo powierzchni wody w zaleznosci od kata padania promieni stonecznych hg

(Guralczik i in., 1983)

hs[°] 0 1 2 3 4 5 6 7 8 9

0 100,0 89,6 80,6 72,0 65,0 58,6 52,9 47,6 42,8 38,6
10 35,0 31,4 28,8 26,0 23,8 21,5 19,6 17,8 16,2 14,8
20 13,6 12,4 11,4 10,4 9,6 8,8 8,2 7,5 7,0 6,6
30 6,2 5,8 54 50 4,7 4,4 4,2 4,0 3,8 3,6
40 2,5 34 3,2 3,2 3,0 2,9 2,8 2,7 2,6 2,5
50 2,2 2,5 2,4 2,4 2,4 2,4 2,3 2,3 2,3 2,3
60 2,1 2,2 2,2 2,2 2,2 2,2 2,1 2,1 2,1 2,1
70 2,1 2,1 21 21 2,1 21 21 2,1 21 2,1
80 2,1 2,1 21 21 21 2,1 21 2,1 21 2,1
90 2,1
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Tablica 215

Wspotczynniki emisyjnosci € powierzchni naturalnych (Guralczik i in., 1983)

Powierzchnia

Wspotczynnik &

Powierzchnia

Wspotczynnik &

Czarnoziem 0,87 Rzysko 0,930
Suchy piasek 0,89 Swiezy $nieg 0,995
Wilgotny piasek 0,96 Zlezaly snieg 0,980
2wir 0,91 Woda 0,980
Rzadka sucha trawa 0,94
Tablica 16

Zaleznos¢ gradientu wilgotno-adiabatycznego x, od temperatury i cisnienia p [°C/100 m]
(Guralczik i in., 1983)

, t°C

hPal 5 15 10 5 0 5 10 15 20

1000 | 087 | o082 | 077 | 071 | o065 | 059 | 053 | 048 | 044
900 | o086 | 08 | 075 | 069 | 064 | 058 | 052 | 047 | 042
goo | o085 | 079 | 073 | o068 | 062 | 056 | 050 | 045 | 040
700 | 083 | 078 | 072 | o064 | 059 | 053 | 047 | 042 | 038
500 | 077 | 070 | o064 | os8 | 052 | 046 | 041 | 037 | 033
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Tablica 217
Cisnienie pary wodnej nasyconej E [hPa] wg Guralczik i in., 1983)
eec1 | 00 | 01 | 02 | 03 | 04 | o5 | 06 | 07 [ o8 | o9
Nad lodem
30 [o038 |03 [037 |037 [037 |03 [036 |035 |034 |o035
29 |o042 |o042 |041 |041 |040 |O040 |040 |O040 |039 | 038
28 047 |o046 |046 |045 |045 |044 |044 |043 |043 | 042
27 |05 |o51 |05 |050 |049 |o049 |048 |o048 |047 | 047
26 057 |o57 |05 |055 |055 |054 |054 |055 |053 |052
25 | o063 |o063 |o062 |o061 |o061 |060 |060 |059 |o058 |o058
24 |o70 |o069 |o068 |067 |066 |066 |066 |065 |064 |064
23 077 |o076 |o076 |075 |074 |073 |073 |072 |071 | o070
22 |oss |08 |08 |08 |08 |08 |08 |079 |079 |o078
21 |094 |093 |o092 |091 |09 |08 |08 |087 |087 |086
20 | 103 |102 |101 |1200 |100 |098 |097 |09 |o095 |o0094
19 | 113 |112 |111 [110 | 100 |106 | 1,07 | 106 |105 | 1,04
18 125 |123 |122 |121 [120 [119 |118 |117 |116 | 115
17 137 |136 |135 |133 [132 [131 |1,30 |128 |127 |126
16 | 151 | 149 |148 |146 | 145 | 144 | 142 | 141 |140 |138
15 | 165 | 164 |162 |161 |160 |158 |156 |155 |153 | 152
14 181 |179 |178 |176 | 175 |173 |171 | 170 |168 | 1,67
13 198 |197 |195 |193 [191 [190 |188 |18 |18 | 183
12 217 |215 | 213 |211 |200 |[207 |206 |204 |202 |200
11 [238 |23 |233 |231 |23 |[227 |225 |223 |221 |220
10 | 260 |257 |255 |253 |251 |247 |246 |244 |242 |240
9 |284 |28 |279 |276 |274 |271 |269 |267 |264 |262
8 |310 |307 |304 |302 [300 |29 |294 |29 |28 |386
7 |338 |33 |332 |320 |[326 |[324 |321 |318 |315 |312
6 |368 |365 |362 |359 |35 |[353 |350 |347 |344 |341
5 |a01 |400 |395 |391 |38 |38 |38 |378 |375 |372
4 |437 | 433 |430 |426 |422 |419 |415 |412 |408 | 405
3 |a76 | 472 |468 |464 |460 |456 |452 |448 |445 | 441
2 |s517 |513 |500 |504 |500 |496 |492 |48 |484 |480
1 |s62 |558 |553 |548 |544 |[539 |535 |530 |52 |522
0 |e11 |606 |601 |59 |59 |586 |581 |576 [572 |s567
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cd. tabl. 217

Nad wodg
t[°C] 0,0 0,1 0,2 0,3 0,4 0,5 0,6 0,7 0,8 0,9
-30 0,51 0,50 0,50 0,49 0,49 0,48 0,48 0,47 0,47 0,46
-29 0,56 0,55 0,55 0,54 0,54 0,53 0,53 0,52 0,52 0,51
-28 0,61 0,61 0,60 0,59 0,59 0,58 0,58 0,57 0,57 0,56
-27 0,67 0,66 0,66 0,65 0,65 0,64 0,63 0,62 0,62 0,62
-26 0,74 0,73 0,72 0,72 0,71 0,70 0,69 0,68 0,68 0,68

-25 0,80 0,80 0,79 0,78 0,78 0,77 0,76 0,76 0,75 0,74
-24 0,88 0,87 0,86 0,86 0,85 0,84 0,83 0,83 0,82 0,81
-23 0,96 0,95 0,94 0,94 0,93 0,92 0,91 0,90 0,90 0,89
-22 1,05 1,04 1,03 1,02 1,01 1,01 1,00 0,99 0,98 0,97
-21 1,15 1,14 1,13 1,12 1,11 1,10 1,09 1,08 1,07 1,06

-20 1,25 1,24 1,23 1,22 1,21 1,20 1,19 1,18 1,17 1,16
-19 1,36 1,35 1,34 1,33 1,32 1,31 1,29 1,28 1,27 1,26
-18 1,48 1,47 1,46 1,45 1,44 1,42 1,41 1,40 1,39 1,37
-17 1,61 1,60 1,59 1,58 1,56 1,55 1,54 1,52 151 1,50
-16 1,76 1,74 1,73 1,71 1,70 1,68 1,67 1,66 1,64 1,63

-15 191 1,89 1,88 1,86 1,85 1,83 1,82 1,80 1,79 1,77
-14 2,07 2,05 2,04 2,02 2,01 2,99 1,97 1,96 1,94 1,92
-13 2,25 2,23 2,21 2,19 2,18 2,16 2,14 2,12 2,11 2,09
-12 2,44 2,42 2,40 2,38 2,36 2,34 2,32 2,30 2,29 2,27
-11 2,64 2,62 2,60 2,58 2,56 2,54 2,52 2,50 2,48 2,46

-10 2,86 2,84 2,81 2,79 2,77 2,75 2,73 2,71 2,68 2,66

9 309 [307 |305 [302 |[300 |[298 |295 |[293 |291 |288
8 334 332 329 |327 |324 322 |319 |317 |314 |312
7 361 |359 |356 |353 |35L |348 |345 |343 |340 |337
6 390 |387 |384 |38 |379 |376 |373 |370 |367 |364
5 421 |418 |415 |412 |410 |406 |403 |400 |396 |393
4 454 | 451 |448 |444 |441 |438 |434 |431 |428 |424
3 490 | 486 |48 |479 |475 |472 |468 |465 |461 |458
2 527 | 524 |520 |516 |512 |508 |505 |50 |497 |493
-1 568 |564 |560 |556 |551 |547 |543 |539 |535 |53l
0 |e11 |e06 |602 |59 |59 |58 |58 |58 |57 |572
o |611 |e615 |620 |624 |620 |633 |638 |642 |647 |652
1 |e56 |661L |666 |671L |676 |68 |68 |69 |695 |7,00
2 |705 |710 |716 |721 |726 |73L |736 |742 |747 |752
3 |758 |763 |768 |774 |779 |785 |79 |79 |802 |807
4 |813 |819 |824 |83 |83 |842 |848 |854 |860 |866
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cd. tabl. 217
Nad wodg
t[°C] 0,0 0,1 0,2 0,3 0,4 0,5 0,6 0,7 0,8 0,9
5 8,72 8,78 8,84 8,91 8,97 9,03 9,09 9,16 9,22 9,28
6 9,35 9,41 9,48 9,54 9,61 9,68 9,74 9,81 9,88 9,95
7 10,02 | 10,08 | 10,15 | 10,22 | 10,29 | 10,36 | 10,44 | 10,51 | 10,58 | 10,65
8 10,72 10,80 10,87 10,95 11,02 11,10 11,17 11,25 11,32 11,40
9 11,48 11,56 11,63 11,71 11,79 11,87 11,95 12,03 12,11 12,20
10 12,28 12,36 12,44 12,53 12,61 12,70 12,78 12,87 12,95 13,04
11 13,13 13,21 13,30 13,39 13,48 13,57 13,66 13,75 13,84 13,93
12 | 14,03 | 1412 | 14,21 | 14,31 | 14,40 | 14,50 | 14,59 | 14,69 | 14,78 | 14,88
13 | 14,98 | 15,08 | 1518 | 1528 | 1538 | 1548 | 1558 | 1568 | 1578 | 15,88
14 15,99 | 16,09 | 16,20 | 16,30 | 16,41 | 16,51 | 16,62 | 16,73 | 16,84 | 16,95
15 17,04 | 17,15 | 17,26 | 17,37 | 17,49 | 17,60 | 17,71 | 17,83 | 17,94 | 18,06
16 18,17 | 18,29 | 18,40 | 18,52 | 18,64 | 18,76 | 18,88 | 19,00 | 10,12 | 19,24
17 19,37 19,49 19,61 19,74 19,86 20,00 20,11 20,24 20,36 20,50
18 20,63 20,76 20,89 21,02 21,15 21,29 21,42 21,55 21,69 21,83
19 21,96 | 22,10 | 22,24 | 22,38 | 22,52 | 22,66 | 22,80 | 22,94 | 23,08 | 23,23
20 23,37 23,52 23,66 23,81 23,96 24,10 24,25 24,40 24,55 24,71
21 24,86 | 25,01 | 25,17 | 2532 | 25,48 | 25,63 | 25,79 | 2595 | 26,11 | 26,27
22 26,43 | 26,59 | 26,75 | 26,92 | 27,08 | 27,24 | 27,41 | 27,58 | 27,75 | 27,91
23 28,08 | 28,25 | 28,43 | 28,60 | 28,77 | 28,94 | 29,12 | 29,30 | 29,47 | 29,65
24 29,83 | 30,01 | 30,19 | 30,37 | 30,55 | 39,74 | 30,92 | 31,10 | 31,29 | 31,48
25 31,67 | 31,86 | 32,05 | 32,24 | 32,43 | 32,62 | 32,82 | 33,01 | 33,21 | 3341
26 33,61 33,81 34,01 34,21 34,41 34,61 34,82 35,02 35,23 35,44
27 35,65 35,86 36,07 36,28 36,49 36,71 36,92 37,14 37,35 37,57
28 37,79 | 38,01 | 38,24 | 38,46 | 38,68 | 3891 | 39,13 | 39,36 | 39,59 | 39,82
29 40,05 | 40,28 | 40,52 | 40,75 | 40,99 | 41,22 | 41,46 | 41,70 | 41,94 | 42,18
30 42,43 42,67 42,92 43,16 43,41 43,66 43,91 44,16 44,41 44,67
31 44,92 | 4518 | 4544 | 4570 | 45,96 | 46,22 | 46,48 | 46,75 | 47,01 | 47,28
32 47,55 | 47,82 | 48,09 | 48,36 | 48,63 | 48,91 | 49,18 | 49,46 | 49,74 | 50,02
33 50,30 50,59 50,87 51,16 51,44 51,73 52,02 52,31 52,61 52,90
34 53,20 53,49 53,79 54,09 54,39 54,70 55,00 55,31 55,61 55,92
35 56,23 56,54 56,86 57,17 57,49 57,81 58,13 58,45 58,77 59,09
36 59,42 59,75 60,07 60,40 60,74 61,07 61,40 61,74 62,08 62,42
37 62,76 63,10 64,45 63,79 64,14 64,49 64,84 65,19 65,55 65,90
28 66,26 | 66,62 | 66,98 | 67,34 | 67,71 | 68,07 | 68,44 | 68,81 | 69,18 | 69,55
39 69,93 | 70,31 | 70,68 | 71,06 | 71,45 | 71,83 | 72,21 | 72,60 | 72,99 | 73,38
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Tablica 218

Srednie wartosci preznosci pary wodnej e [hPa] i wilgotnosci wzglednej f [%] w Polsce.
Okres 1951-1960, wg M. Stopy (Schmuck, 1969)

Preznos¢ e Wilgotnos¢ wzgledna
Miejscowo$é [hPa] (%]

| \Y Vil X Rok | \Y \ll X Rok
Swinouijécie 5,2 7,2 15,8 9,9 9,4 85 77 79 84 82
Hel 53 7.4 16,4 10,4 9,8 86 83 82 85 84
Szczecin 51 7,5 16,0 9,7 9,5 86 74 77 85 81
Chojnice 4,8 7,1 15,5 9,3 9,0 89 76 79 86 82
Olsztyn 4,6 7,0 15,1 9,0 8,8 88 74 76 84 80
Suwatki 4,3 6,9 16,1 8,7 8,6 89 75 74 86 81
Stubice 5,0 7.4 15,7 9.4 9,4 85 72 76 84 79
Poznan 49 7,3 15,5 9.4 9,2 86 72 73 83 78
Koto 4,8 7,6 15,8 9,3 9,4 86 74 74 84 79
Warszawa 4,7 7,5 15,8 9,1 9,2 84 69 72 82 77
Biata Podlaska 4,5 7,5 16,1 9,0 9,2 88 74 74 84 80
Wielun 4,7 7,6 15,9 9,4 9,4 84 74 76 82 80
Kielce 4,6 7.4 15,6 9,0 9,1 87 74 74 83 80
Zamosc¢ 4,4 6,8 16,6 9,1 9,4 86 74 76 82 80
Wroctaw 4,8 7,6 15,7 9,3 9,8 83 72 74 80 78
Raciborz 4,5 7,6 16,2 9,3 9,5 82 72 77 81 79
Sniezka 31 4,8 10,0 6,0 6.0 85 87 88 85 86
Krakow 4,8 8,0 16,8 9,7 9,9 84 76 75 83 80
Tarnéw 4,6 7,8 16,6 9,9 9,6 82 74 76 80 78
Przemysl| 4,3 7,4 16,5 9,2 9,4 78 71 76 80 78
Rabka 4,3 7,1 15,1 8,7 8,8 81 74 77 80 79
Zakopane 3,7 6,1 13,1 75 7,7 81 74 78 80 79
Kasprowy Wierch 2,5 4,2 9,1 51 53 76 83 86 77 82
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Tablica 219

Definicje gatunkéw i odmian chmur
(Miedzynarodowy Atlas chmur, 1959)

Nazwa Jakiego
. rodzaju chmur Definicja
(skrot) d
otyczy
1 2 3
Gatunek
Fibratus Cienka zastona lub oddzielne chmury, skladajace sie z prawie
(fib) Ci, Cs prostoliniowych albo mniej lub bardziej nieregularnie zakrzywionych
wiokien, ktére jednak nie sg zakonczone haczykami lub ktaczkami.
. Chmury w ksztalcie przecinka zakonczonego u wierzchotka haczy-
Uncinus . f ) A . o <
Ci kiem lub ktaczkiem, ktérego gérna czesé nie ma wypukiosci o
(unc)
zaokraglonych ksztaltach.
Chmury, ktére w goérnej czesci, przynajmniej miejscami, wykazujg
Soisatus wypuktosci w postaci wiezyczek nadajgcych tym chmurom wyglad
(Sp i Ci, Cc, Ac, Sc | zabkowany. Wiezyczki te, z ktérych cze$s¢ ma wiekszg wysokos¢
P niz szeroko$¢, majg wspolng podstawe i wydajg sie utozone wzdtuz
pewnych linii.
Floccus Ci Ce. Ac Chmury, w ktérych kazdy czton jest matym kiebiastym klaczkiem;
(flo) A dolna czes¢ kiaczka jest mniej lub bardziej postrzgpiona.
Stratiformis Chmury rozpostarte w postaci rozlegtego poziomego ptata lub
Ac, Sc, Cc
(str) warstwy.
Nebulosus Cs, St Cth’er w postacj ’mglistej zastony lub warstwy niewykazujacej
wyraznych szczeg6tow
Chmury w ksztalcie soczewek lub migdatéw, czesto bardzo wydtu-
Lenti . zone i zwykle o wyraznych zarysach; niekiedy iryzujgce. Wystepuja
enticularis c s BN kiadach ch hodzeni i |
(len) ¢, Ac, Sc najczesciej w uktadach chmur pochodzenia orograficznego, ale
moga by¢ réwniez obserwowane nad obszarami bez wyraznej
orografii.
Fractus St Cu Chmury o nieregularnych ksztaltach i wyraznie postrzepionym
(fra) ’ wygladzie.
(/—r‘:ﬁfr]nql)/ls Cu Chmury o malej rozciagtosci poziomej, zwykle jak gdyby sptaszczone.
Mediocris Cu Chmury o umiarkowanej rozciggtosci pionowej, z wierzchotkami
(med) wykazujgcymi niewielkie wypuktosci.
Congestus Cu Chmury wyraznie rosnace, przewaznie o duzej rozciggtosci piono-
(con) wej; ich gorna paczkujgca cze$¢ ma czesto wyglad kalafiora.
Chmury, ktérych przynajmniej pewne wypuktosci w gornej czesci
zaczynajq traci¢ zarysy klebiaste, lecz nigdzie nie wykazuja jeszcze
Calvus Cb cech chmur pierzastych. Wypuklosci i czesci paczkujace wykazujg
tendencje do utworzenia biatawego masywu o mniej lub bardziej
pionowym prazkowaniu.
Chmury, ktérych czesci szczytowe sg wyraznie pierzaste, o budo-
Capillatus cb wie wioknistej lub pragzkowanej, czesto majg ksztatt kowadta, pidro-
(cap) pusza lub zwichrzonej czupryny. Towarzyszy im zwykle opad prze-
lotny lub burza, na ogét ze szkwalem i gradem.
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(op)

cd. tabl. 719
Nazwa Jakiego
p rodzaju chmur Definicja
(skrot) d
otyczy
1 2 3
Odmiana
Intortus (in) | Ci Chmury, ktorych witokna sag nle_regularnle powyginane i sprawiajg
wrazenie poplatanych chaotycznie.
Vertebratus Ci Chmury, ktérych czesci sktadowe utozone s w sposéb przypomi-
(ve) najacy zebra, kregostup lub szkielet ryby.
Chmury w postaci sfalowanych fawic, ptatow lub warstw. Sfalowa-
Unadulatus Cc, Cs, Ac, nia te mogg by¢ obserwowane w chmurach tworzacych jednolitg,
(un) As, Sc, St warstwe lub zbudowanych z oddzielnych cztonéw. Niekiedy wi-
doczne sg dwa kierunki sfalowania.
Chmury wykazujace szerokie réwnoleglte pasma, ktoére wskutek
Radiatus Ci, Ac, As, Sc, | perspektywy pozornie zbiegajg sie do jednego punktu na widnokre-
(ra) Cu gu lub do dwdch przeciwlegltych punktéw — gdy pasma przecinajg
cate niebo.
tawice, ptaty lub warstwy chmur, zwykle dosc cienkie, charaktery-
Lacunosus zujgce sie obecnoscig mniej lub bardziej regularnie roztozonych
Cc, Ac, Sc . . . . -
(la) zaokraglonych otworéw, z ktérych wiele ma postrzepione brzegi.
Uktad cztonéw chmur i otworéw przypomina sie¢ lub plaster miodu.
Duplicatus Ci, Cs, Ac, As, | Lawice, ptaty lub warstwy chmur utozone jedna nad drugg na nieco
(du) Sc réznych poziomach, niekiedy czgsciowo potaczone ze soba.
. Chmury w postaci tawicy, ptata lub warstwy, ktérych wigksza czes¢
Transluci- . P . f it A :
Ac, As, Sc, St | jest na tyle przeswiecajaca, ze pozwala stwierdzi¢ potozenie Stonca
aus (tr) .2
lub Ksiezyca.
) Rozlegta tawica, ptat lub warstwa chmur o wyraznych, czasami
Perlucidus . ) .
(pe) Ac, Sc bardzo malych przerwach miedzy ich cztonami. Przez te przerwy sa
widoczne: Stonce, Ksiezyc, btekit nieba lub wyzej potozone chmury.
Opacus Ac, As, Sc, St Rozlegta fawica, pfat lub warstwa chmur, ktorych wigksza czes¢ jest na

tyle nieprzeswiecajaca, ze catkowicie zastania Ksiezyc lub Storce.




339

Tablica 220

Wyréwnanie czasu wg Guralczik i in., 1983
(r6znice miedzy czasem $rednim 7, a stonecznym rzeczywistym 7, w minutach
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Zatgcznik 2

Chmury

Cumulusy o matej rozciagtosci pionowej, Cumulus humilisi cumulus fractus
(E. Wotoszyn)

Cirrus fibratus undulatus, Cumulus congestus i Stratocumulus, Wybrzeze Adriatyku
(E. Wotoszyn)
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Stratocumulus i Altocumulus lenticularis pochodzenia orograficznego Alpy
(E. Wotoszyn)

Cumulus - orograficzny, Jezioro Genewskie
(E. Wotoszyn)
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Cumulus, Altocumulus lenticularis, chmury orograficzne, Alpy francuskie
(E. Wotoszyn)

Cumulus wat fenowy, Cirrostratus, Alpy francuskie
(E. Wotoszyn)
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Cirrusfibratus, Alpy francuskie
(E. Wotoszyn)

Cirrocumulus, Gdansk
(E. Wotoszyn)
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Altostratus, Gdansk
(E. Wotoszyn)

Stratocumulus. Niebo pokryte warstwa chmur mocno zacienionych.
Baltyk, Zatoka Gdanska (E. Wotoszyn)
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Zachdd Stonca, chmury Sratocumulus i altostratus
(E. Wotoszyn)



Zatgcznik 3

Grad

Przecietne gradziny z opadu w dn. 27.05.2007, godz. 15%,
Pojezierze (E. Wotoszyn)

Pojedyncze gradziny wielkosci piteczki pingpongowej
(E. Wotoszyn)
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Zniszczona zielen po 30-minutowym opadzie gradu
(E. Wotoszyn)

Chmury gradowe Cumulonimbus nad Battykiem
(www.panorama.com.photo)



Zatacznik 4

Cyklony i tornada

3 Uit i
Niezwykle silny cyklon u wybrzezy Brazylii — zdjecie satelitarne (Internet: AstroForum)

Traba powietrzna z wytadowaniem elektrycznym (Internet: AstroForum)

Tornado w USA (Internet: AstroForum)
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4.9.
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5.1

5.2.

5.3.

5.4.

5.5.

6.1.

6.2.

Zmiany kata padania i drogi promieni Stonca w atmosferze w zaleznosci od:
a) szerokosci geograficznej, b) wysokosci Stonca (Holec, Tymanski, 1973) ............
Ruch roczny Ziemi wokdt Stonca. Zmiany pér roku: By, Bs — bieguny pétnocny
i potudniowy, KP — koto polarne, RR - réwnik, ZR — zwrotnik Raka, ZK — zwrot-
nik Koziorozca (Holec, Tymanski, 1973) .....cccoevrireiiniiciinieenseessree e

Gtowne cechy atmosfery ziemskiej wg Iribarne’a, Cho, 1988 (rysunek pogladowy) .

Zakresy i charakterystyka widma promieniowania elektromagnetycznego
(Ozga-Zielinska, Brzezinski, 1994) .......cccccvvieiieiiiiiieie s
Rozktad energii w widmie promieniowania Stonca i Ziemi (a) oraz skala powiegk-
szona, pasmo widzialne (b) (wg Iribarne’a, Cho 1988). Zakreskowane pasy wskazu-
ja zakresy fal pochtanianych przez atmosfere na rdznych wysokosciach ....................
Poréwnanie widma promieniowania stonecznego z widmem ciata doskonale czarne-
go. Skala energii e; logarytmiczna (Haman, 1965) .......c.ccccovviinneinneinneensreeneene
Procentowa wartos¢ odbicia, pochtaniania i przepuszczania promieniowania sto-
necznego w zaleznosci od grubosci chmur (Barry iin., 1990) ......cccocecvvviinnciennnene.
Powierzchnia oswietlona przez wiazke promieni ........ccccvevevevieiiieieneiiss e
Uproszczony schemat bilansu cieplnego (dane Fréhlich, 1985) ......c.cccocevvevviiviciecinne
Sredni roczny bilans promieniowania [W - m™] na poziomej powierzchni na gérnej
granicy atmosfery (Barry i in., 1990) ......ccccceiiiiiiineiiiiieseese e e
Schemat dobowego biegu wysokosci Stonca i temperatury powierzchni Ziemi
w dniach zréwnania dnia z noca (Haman, 1965) .........cccoveieriniennerinsee e
Sredni dobowy przebieg temperatury powietrza latem, dziea pochmurny i pogodny
W GdanSKU (OPraC. WHBSNE) .....cueiueieeeiieiesie sttt sttt se e sne s
Sredni dobowy przebieg temperatury powietrza zima i latem w Gdansku (oprac.
WHBSTIE) ottt ettt ettt bbbt b et a e Rt bRt ettt neete e bt neerenren

Adiabatyczny przebieg zmian temperatury powietrza przemieszczajacego Sie przez
fancuch gorski (OPrac. WAASNE) ......c.eovvveiririeiiieeisee e
Graficzne przedstawienie warunkow réwnowagi atmosfery: ¥ — gradient suchoadia-
batyczny (adiabata sucha), x,— gradient wilgotnoadiabatyczny (adiabata wilgotna), y
— gradient w otaczajaCym powietrzu (0prac. WASNE) .........cceovrververreinnreiensreeneseens
Typy pionowego rozktadu temperatury: 1) przygruntowa (dolna) inwersja tempera-
tury, 2) dolna izotermia, 3) inwersja gérna w swobodnej atmosferze (oprac. wiasne).
Uproszczony diagram aerologiczny: 1) rownowaga chwiejna powietrza suchego, 2)
réwnowaga stata dla dowolnego powietrza, 3) rownowaga chwiejna dla powietrza
nasyconego (Holec, Tymanski, 1973) .......ccocoeiiiiieniiines e
Stany réwnowagi na podstawie zmian temperatury potencjalnej: a) — réwnowaga
chwiejna — @ maleje z wysokoscia, b) — rownowaga stata — @ rosnie z wysokoscia
(Holec, TYMANSKi 1973) .....coviiiiiieiieieees ettt vesne e
Preznos¢ pary nasyconej nad lodem i woda: E — cisnienie pary wodnej, t — tempera-
tura (Iribarne, Cho, 1988) .......ccooiiiiiiieieee et
Zaleznos¢ preznosci pary nasyconej od ksztattu powierzchni (Kaczorowska, 1986)...
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Rys. 6.3.
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Rys. 8.7.

Rys. 8.8.

Rozmieszczenie pary wodnej w zaleznosci od szerokosci geograficznej: a) preznosé
pary, b) wilgotnos¢ wzgledna (Chromow, 1969) ........cccccerireiririerireennee e
Schematyczny rozklad temperatury t, preznosci pary wodnej e i wilgotnosci
wzglednej f w ciagu doby (OPrac. WEASNE) .......c.eoveiveierieiiieere e
Srednie roczne zmiany wilgotnosci powietrza: preznosé pary wodnej e oraz wilgot-
nos¢ wzgledna f w Gdansku, w okresie 1951-1960 (oprac. WHasne) .........ccocveervrvenene.
Efekt mieszania sic mas powietrza. Poziome mieszanie dwdch nienasyconych mas
A i B tworzy przesycona mase C (linia ciagta — preznos¢ pary nasyconej) (oprac.
WHSTIE) .otttk ettt b
Schemat podziatu chmur na rodzaje wedtug wysokosci i postaci (na podstawie Barry
11N., 2990) ot
Procesy tworzenia si¢ chmur kiebiastych (a) i (b), kiebiasto-warstwowych (c) i war-
stwowych (d) i (e): Pc— powietrze cieplejsze, Pz — powietrze zimne (Szczecinski,
L9B2) .ttt bbbttt
Inwersja ,,gasi” prady wstepujace. Chmura Cumulonimbus rozptywa sie pod inwer-
Sja (SChMIAL, 1972) ..oiiiiicece e e st
Prady konwekcyjne przebijaja inwersje (Schmidt, 1972) ........cccocevvvivvvciniicsevieneinn
Schemat powstawania fali gorskiej (Schmidt, 1972) ..o
Réznorodne formy krysztatkéw lodowych w 12+18-krotnym powigkszeniu
(S. KOSEIN, 1956) ....eviviitiieiieiesiesie ettt bbbt
taczna szybkos¢ wzrostu kropli. Cienkie linie przedstawiaja szybkos¢ wzrostu
w wyniku tylko kondensacji lub tylko koagulacji, gruba linia — szybkos¢ taczna
(Iribarne, Cho, 1988) .......ciiiieiieieeie ettt
Rozmieszczenie opaddw rocznych w mm na kuli ziemskiej. Zaleznos¢ opadéw od
szerokosci geograficznej (Dghski, 1959) ....cvvvviririiininiiiiseeeeesee s
Mapa izohiet wysokosci opadu rocznego: 1) do 250 mm, 2) 250+500 mm,
3) 500+1000 mm, 4) 1000+2000 mm, 5) ponad 5000 mm (Schmidt, 1972) ...............

Sity dziatajace na jednostke masy W atmosferze ...
Typowe uktady baryczne: W — wyz, N — niz (Holec, Tymanski, 1973) .........cccccoueuee.
Mapa topografii bezwzglednej powierzchni izobarycznej 700 mbar, dn 6.1X.1967: —
— izohipsy, — — — izotermy (Holec, Tymanski 1973) .......ccccovvvrniienncieneereneeenns
Schemat rozktadu powierzchni izobarycznych i ruchéw powietrza w obszarach: a)
ciepta, b) chtodu (Holec, Tymanski, 1973) ......ccccvviriiinniiinceseeesee s
Gradient cisnienia G i jego sktadowe: G, — sktadowa pionowa, Gy, — sktadowa po-
zioma, p;, pi_1 — przekroje powierzchni izobarycznych (oprac. wiasne) .........c...cce.....
Dobowe wahania cisnienia w strefie miedzyzwrotnikowej (oprac. wiasne) ................
Profile rozkfadu cisnienia w styczniu i lipcu wzdluz réwnoleznika 30°N
(SCRMIAL, 1972) .ot

Wyjasnienie dziatania sity Coriolisa (Oprac. WAaSNe) ..........cccceevvevvviininieinsiesenieieanens
Powstawanie wiatru geostroficznego na potkuli pdtnocnej (Holec, Tymanski, 1973)

Powstawanie wiatru gradientowego na potkuli pdtnocnej: a) niz, b) wyz (oprac.
WHBSTIE) .ttt etk ettt ettt abe e
Whplyw sity tarcia na kierunek wiatru — izobary prostoliniowe b (oprac. wiasne) .......
Spirala Ekmana. Predkosci i kierunki wiatru na réznych wysokosciach od po-
wierzchni Ziemi do granicy warstwy tarcia (0prac. WESNe) ........c.ccceevveiriernienns
Linie oraz punkty zbieznosci i rozbieznosci: a) linia zbieznosci, b) linia jednostron-
nej zbieznosci, ¢) linia rozbieznosci, d) punkt zbieznosci (konwergencji), e) punkt
rozhieznosci (dywergencji) (Kaczorowska, 1986) ..........cccveerirrerernerenesenenesenenennes
Efekt zbieznosci linii pradéw poziomych w przekroju pionowym (Kaczorowska,
LO8B) .ttt bbbttt
Linie pradéw w nizu i wyzu: A — potkula pétnocna, B — potkula potudniowa; a) niz,
D) WyzZ (Kaczorowska, 1986) .........cccervrreiriiriiriiieinsiecrre e
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10.4.
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10.6.

Wptyw podtoza na wiatr — zawirowania powietrza przeptywajacego: a) nad odosob-
nionymi skupiskami drzew, b) nad wigkszym obszarem lesnym o r6znym zagesz-
czeniu i WYSOKOSCI (OPraC. WAASNE) ......coveueirieiiieieisieienesie et
Whptyw réznego rodzaju przeszkod terenowych na pole wiatru (oprac. whasne) .........
Whptyw podtoza na wiatr: a) predkos¢ powietrza < 8 m/s, b) predkosé powietrza > 8
M/S (SZCZECIASKI, 1962) .....oovvveiiiiiieieiisiee e
Termiczny wptyw powierzchni ziemi na ruch powietrza (Szczecinski, 1962)
Termiczno-dynamiczny wplyw powierzchni ziemi na poziomy ruch powietrza
(SZCZECINSKI, 19B2) ...ttt et
Rodzaje smug dymdw przemystowych (Parczewski, 1977)

Schemat stref cisnienia atmosferycznego na jednorodnej powierzchni Ziemi obraca-
jacej sig wokot whasnej osi (Kaczorowska, 1986) ........ccoveverneiennerineenniecseeees
Zblizony do rzeczywistego schemat ogolnej cyrkulacji atmosfery (przy zatozeniu
jednorodnosci powierzchni kuli ziemskiej) (oprac. WAasne).........cccecvervvvvrnecrininncne
Rozkfad $redniego cisnienia atmosferycznego i przewazajacych wiatréw na pozio-
mie morza. lzobary stycznia (Kaczorowska 1986) ..........ccoceeerrereneinienenecsese e
Rozktad $redniego cisnienia atmosferycznego i przewazajacych wiatréw na pozio-
mie morza. 1zobary lipca (Kaczorowska 1986) ............cocoerreienieienneiinisienneeenesnenes
Mapa topografii bezwzglednej powierzchni izobarycznej 500 mbar, grudzien-luty
(Holec, TYMANSKi 1973) ..c.ociiiicriiiiiiee sttt st be s
Mapa topografii bezwzglednej powierzchni izobarycznej 500 mbar, czerwiec-
sierpien (Holec, TymManski 1973) ......cccooeiiiiiiiiiriieiee e
Schematyczny przekrdj pionowy przez jet-stream (Schmidt, 1972) .......cccocecvvvvenenee.
Schemat jet-streamu na pétkuli pétnocnej (Schmidt, 1972) ..ocovveiiivciceeeee
Powstawanie jet-streamu (Schmidt, 1972) ......cccooiviiiiniineeeee e
Schemat cyrkulacji w migdzyzwrotnikowej strefie zbieznosci — MSZ (Holec, Ty-
MANSKE, 1973) ettt bttt ettt ettt n e e s
System statych wiatrdw na kuli ziemskiej w styczniu i lipcu (Crowe, 1987). Szrafem
zaznaczono obszary o wzglednie statych kierunkach wiatréw, stopien zageszczenia
szrafu pokazuje obszary, gdzie ponad 50% wiatréw wieje z predkoscia > 3,25 m/s ...
Przekrdj pionowy przez monsun letni (Schmidt, 1973) ...........
Przekrdj pionowy przez monsun zimowy (Schmidt, 1973)
Rejony wystepowania cyrkulacji monsunowej na kuli ziemskiej (Wos, 1996) .........
Schemat powstawania wiatru fenowego (halnego) (oprac. wiasne) ............cccccoveveene
Schemat powstawania bory (Schmidt, 1972) ........ccoveiinieiniiiiceeeee e
Bryza morska (0Prac. WHASNE) ........ocoeirierininieinisieineiee st
Bryza ladowa (OpracC. WAASNE) ........ccceviiiiiiisicict et
Srednie trasy cyklondw tropikalnych (Holec, Tymanski, 1973) .......cccocvvvverirerrnennenns
Rozktad cisnienia w cyklonie (Holec, Tymanski, 1973) ......cccoevininiininiiniencne

Schematy ksztattowania sic pogody w masie powietrza: a) cieptej, b) chtodnej
(Holec, TYMansKi, 1973) ....ccviiieiiiiiieeci et
Obszary zrédtowe i kierunki naptywu mas powietrza na potkuli pétnocnej w stycz-
MU (W08, 1996) ..ttt nnenan
Obszary zrédtowe i kierunki naptywu mas powietrza na pétkuli pdtnocnej w lipcu
(W08, 1996) ...veieriririisisis ettt
Rozmieszczenie mas powietrza i potozenie gtdwnych frontdw na potkuli pétnocnej
(W08, 1996) ...vveririririiisisist ettt bbbt bbbttt
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