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1. Wstep

Pojecie atmosferycznego zbiornika wody — albo wilgoci — znane jest co najmniej od czaséw Arysto-
telesa — klasyka wsréd starozytnych filozoféw przyrody, zyjacego od 384 do 322 roku p.n.e. Pisat on:
Jesliby zechciat ktos$ obliczy¢ ilo$¢ spadajgcej codziennie wody i wyobrazitby sobie odpowiedni ku
temu zbiornik, to jest rzeczg oczywista, iz gdyby istotnie zbiornik ten miat przyjac wode catorocznych
opadéw, przewyzszytby rozmiarami okrgg Ziemi, albo przynajmniej niewiele réznitby sie oden...”. (str.
34). Cokolwiek oznaczatyby ,rozmiary okregu Ziemi” znajdujemy u Arystotelesa jasne wyjasnienie natury
i opis ustawicznego odnawiania sie wspomnianego zbiornika wilgoci w atmosferze: filozof zauwaza
bowiem Zze ,w zalezno$ci od poruszajgcego sie Stonca... wilgo¢ (pod wplywem ciepta) podnosi sie lub
opada (na skutek oziebienia)... jest to jakby rzeka ztozona cze$ciowo z powietrza, czeSciowo z wody,



plyngca na przemian to w gore, to znowu ku dofowi. Takie bieg rzeczy powtarza sienieustannie...” (str. 24).
Otrzymujemy zatem wyjasnienie, skad biorg sie na Ziemi opady i wskazanie, ze sg one sktadnikiem
obiegu wody w przyrodzie, a ponadto - ze obieg ten ksztattuje sie wskutek dziatania ciepta, pocho-
dzgcego od Stonca.

Wspétczesna klimatologia w zasadzie powtarza takie ujecie; dodajemy do niego jedynie kilka
nowszych terminéw, a opis procesu krgzenia wody ilustrujemy liczbami, przy czym niektoére z nich sg
nadal tylko przyblizonymi ocenami opisywanych fizycznych wielkosci... Mamy bowiem na przyktad
oceny opaddéw zmierzonych i skorygowanych, parowania wskaznikowego lub posrednio wyznaczane
zasoby wody w atmosferze. Przypominajac rozwazania Arystotelesa musimy jednak dostrzec takze
réznice, dzielgce poglady starozytnego badacza przyrody od dzisiejszego stanu wiedzy przyrodniczej.
Nie mozemy na przyktad zaakceptowac wyrdznienia, w ktérym Arystoteles przedstawia dwie odrebne,
jakosciowo rézne substancje: sg to mianowicie wilgo¢ i sucho$c.

Niemniej, w dalszym ciggu poszukujemy oceny stopnia sucho$ci klimatu. Adam Schmuck w swoim
podreczniku klimatologii Polski z 1959 r. podaje, ze ,klimat kazdej miejscowoS$ci wyraza sie w procen-
tach suchosci Sahary”, zas w Polsce — stopien suchosci wynosi ponizej 20%.

Juz w czasach Bolzmanna i Einsteina zanegowano hipotetyczne istnienie cieplika i eteru, wypet-
niajgcych przestrzen. Parafrazujgc tekst wspomnianego tu Adama Schmucka mozna by sgdzi¢, ze
w klimatologii sucho$¢ jakby nadal istnieje... Nie unikniemy uzywania terminu suchos¢, warto jednak
wskazac¢ na realne znaczenia poje¢ suchosci i wilgotnosci (uwilgocenia, uwilgotnienia) — oba dotyczag
ilosci wody (wilgoci).

W tym opracowaniu przedstawimy kilka aspektéw rezimu opadowego w Polsce w formie, nawigzu-
jacej do arystotelesowskiego opisu krgzgcej nad Ziemig wody. Najpierw odniesiemy sie do kwestii oceny
atmosferycznego zbiornika wilgoci nad Polskg. Dalej sprébujemy pokazac¢ relacje miedzy wielkoscig
opadéw w Polsce, parowaniem i odptywem wod z obszaru kraju

2. Woda opadowa atmosferze

W atmosferze nad Polskg znajduje sie srednio 15 litrow wody nad 1 metrem kwadratowym powierzchni
kraju. Masa ta odpowiada warstwie wody nad catym krajem o grubosci okoto 15 mm i objetosci 4,69 km3.
Jest to w wiekszosci para wodna, a ponadto — pojawiajgce sie okresowo w postaci chmur kropelki wody
i krysztatki lodu. Te rézne postacie wody tworzg atmosferyczny zbiornik wilgoci, wykorzystywany
w procesie powstawania opadéw — deszczu, $niegu, gradu i in. Dlatego wilgo¢ atmosferyczna nazywana
bywa tez opadem potencjalnym lub woda opadowa (ang. precipitable water).

Zawarto$¢ wilgoci zmienia sie znacznie w ciggu roku: latem, na poczatku sierpnia, jej Srednie war-
tosci przekraczajg 27 litrdw/m? (tj. 27 mm stupa wody), w zimie, w potowie stycznia, zmniejszajg sie do
8 litrow na m?. Skrajne wartosci dobowe w ciggu roku zamykajg sie w granicach 2—41 litrow/m? (tj. 2— 41
mm)*. Roczny przebieg wielkosci opadéw atmosferycznych (ich obfitosci i sum 5-dniowych) jest zgodny
z rocznym cyklem zmian zawartosci wilgoci w atmosferze (rys. 1irys. 2).

W ciggu roku obszar Polski pokrywa warstwa wody pochodzacej z opaddw o tgcznej wysokoSci
ponad 700 mm (). Na kazdy metr kwadratowy przypada ponad 700 litréw wody, na catg powierzchnie
kraju — okoto 218 km® wody. Roczne opady sg 47 razy wieksze od przecietnej wielkosci zasobdw wilgoci
(,wody opadowej”’) w atmosferze. To oznacza, iz w ciggu roku nastepuje 47-krotna wymiana czgstek

1 Malinowska (2010) na podstawie pomiaréow w tebie, we Wroctawiu i w Legionowie (1981-2009) okreslita $red-
nie roczne wartosci PW w granicach od 15 do 17 mm oraz srednie sezonowe — okoto 13 mm wiosng, 23 mm
latem, 16 mm w jesieni i 9 mm w zimie.

2 S3 to tzw. opady skorygowane, odzwierciedlajgce rzeczywistg wysokos¢ opadu, nieco wyzszg od zmierzonej
wysokosci w deszczomierzu.
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Rys. 1. Srednie wartosci 5-dniowe oraz roczne sktadowe harmoniczne $redniej zawarto$ci wilgoci
w atmosferze nad Polskg (PW w mm — goérna krzywa i kreski) oraz sredniej obfitosci opadéw
(DP w mm/dzien z opadem — dolna krzywa i stupki), 1958—2008. Oprac. wfasne
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Rys. 2. Srednie 5-dniowe sumy opadéw w Polsce ,1958-2008. Oprac. wtasne

H20O w atmosferze, a Sredni czas ich przebywania w powietrzu wynosi okoto 8 dni. Jest to czas nieco
krétszy od cyklu wymiany wody w atmosferze Ziemi, ktory okreslono na 11 dni (O’Neill 1997). W Polsce
na intensyfikacje obiegu wody, w tym na wzrost wielkosci opadéw w stosunku do zawartosci wilgoci
atmosferycznej, wptywa cyrkulacja atmosferyczne i zwigzany z nig poziomy strumien transportu pary
wodnej. Srednia gesto$é strumienia wilgoci, przenoszonej nad obszar Polski na ogét z zachodu lub
z potudnia zmienia sie od 60—70 kg/m-s w styczniu do ponad 100 kg/m-s w lipcu (Lenart, 1983). Pow-
stawanie opaddw o duzym natezeniu uwarunkowane jest dostateczng zawartoscig wody opadowe;j,
ale przede wszystkim uktadem cyrkulacyjnym, ktéry zapewnia cigglty doptyw i kondensacje pary wodnej
w ilosciach, uzupetniajgcych aktualng zawarto$¢ wilgoci w atmosferze. Oczywiscie, ,bez wody opadowej
nie ma opadu”, ale dla trwania opadéw réwnie wazne jest odnawianie sie zasobéw wody opadowe;j.

3. Powstawanie opadow

Powstawanie opadu sktada sie z dwu podstawowych etapéw: kondensacji (skroplenia) zawartej
w powietrzu pary wodnej, czyli powstania chmury oraz wzrostu czgstek budujgcych chmure do wielkosci,
umozliwiajgcej ich grawitacyjne, dostatecznie szybkie wypadanie z chmury na powierzchnie ziemi



w postaci opadu. Kondensacja nastepuje zwykle wskutek oziebienia — spadku temperatury ponizej
wartosci temperatury punktu rosy, ktéry oznacza stan nasycenia powietrza parg wodng. Powiekszanie
sie kropli w chmurach zapewnia koagulacja, ktéra polega na réwnoczesnym parowaniu kropli najmniej-
szych i kondensacji wyparowanej wody na kroplach wiekszych, na krysztatkach lodu lub na kroplach
roztworow wodnych wskutek czego krople wieksze jeszcze bardziej rosng. Szczegdlnie wydajna koa-
gulacja zachodzi w mieszaninie ciektych i statych (lodowych) czgstek chmurowych. Powstajg wtedy
duze (o $rednicy >20 um) krople deszczu, spadajgce szybko na ziemie (predkosé opadania 40 km/h)
i tworzace najsilniejsze opady.

Wielkos¢ opadu jest limitowana zawartoscig wody opadowej w atmosferze. Zasoby wilgoci atmos-
ferycznej podczas trwania opadu mogg by¢ jednak skutecznie odnawiane wskutek doptywu wilgotnego
powietrza, ktoéry przybiera czesto forme zbieznosci (konwergencji) strumieni wilgoci nad obszarem
tworzenia sie opadow. Dlatego tez wielkos¢ trwajgcego okreslony czas opadu bywa nieraz znacznie
wieksza od towarzyszgcych mu aktualnych zasobéw wody opadowej. Opad catodobowy moze kilka-
krotnie — nawet 10 razy — przewyzszac¢ srednio-dobowg zawartos¢ wilgoci w atmosferze.

Do powstania opadu przyczyniajg sie w istotny sposéb czynniki zwigzane z cyrkulacjg atmosferycz-
ng, wsrod ktérych najwazniejsze sg ruchy wstepujgce. Temperatura wznoszacych sie mas powietrza
obniza sie adiabatycznie ponizej punktu rosy oraz — co réwnie istotne — ponizej 0°C, z czym wigze sie
kondensacja pary wodnej, powstawanie kropelek wody i drobin lodu w chmurze oraz wydajna koagu-
lacja czgstek chmurowych.

Liczba kropli w chmurach waha sie od 100 do 600 w 1 cm3. W chmurach warstwowych, ztozonych
z matych kropelek, koncentracja moze siega¢ 1400 kropli/cm3. Lgczna masa tych kropli, czyli tzw.
wodnos¢ chmur, osigga zwykle 1-2 g/m?3, ale w wyjatkowo uwodnionych chmurach kiebiastych Cu-
mulonimbus (Cb) wodno$¢ moze przekracza¢ nawet 40 g/m3. Chmury przynoszgce opady odznaczajg
sie odpowiednio wysokg wodnosciag. Nalezg do nich nastepujgce rodzaje chmur:

— chmury ktebiasto-deszczowe (Cb) dajgce gwaltowne, intensywne i na ogét przelotne opady desz-
czu, Sniegu i gradu; zwigzane sg tez czesto z burzami (fot.1),

— chmury kiebiaste Cumulus (Cu), przynoszace niekiedy przelotne opady deszczu bgdz $niegu,

— chmury warstwowe Stratus (St), przynoszgce ciggte opady mzawki lub ziarnistego $niegu,

— chmury warstwowo-ktebiaste Stratocumulus (Sc), dajgce czasami niewielkie opady sniegu lub
deszczu,

— $rednie chmury warstwowe Altostratus (As), przynoszace czasami ciggte, stabe opady w postaci
deszczu lub $niegu.

Chmury pietra wysokiego [Cirrus (Ci), Cirrocumulus (Cc) i Cirrostratus (Cs)] oraz chmury kiebiaste
z pietra sredniego (Altocumulus, Ac) nie wywotujg opadow.

Fot. 1. Podstawa chmury
ktebiasto-deszczowej Cumulonimbus.
Fot. W. Jaworski (UW)




Geneza opadow jest zawsze ztozona, a sam opad i jego wielko$¢ — zjawiskiem do pewnego stop-
nia losowym. Ze wzgledu na warunki tworzenia sie chmur i opadéw, mozemy wydzieli¢ kilka typéw
opadow o réznej genezie:

Opady konwekcyjne, wypadajgce z chmur o budowie pionowej (Cumulus, Cumulonimbus) i ma-
jace zwykle charakter lokalny, czasem gwattowny i ,przelotny” — nie trwajg one zbyt dtugo i sg zwigzane
z ,kominami” konwekcyjnymi, w ktérych rozwijajg sie chmury ktebiaste.

Opady frontowe, powstajgce na frontach atmosferycznych, ktére powoduja, ze powietrze cieplej-
sze i zwykle bardziej wilgotne wélizguje sie ponad klinem powietrza zimnego (front ciepty) lub tez jest
wynoszone (,wypychane”) ku gorze wskutek naptywu zimnych mas powietrza (front chtodny).

Opady nizowe powstajg wokét osrodkédw niskiego cisnienia, gdzie wskutek zbieznosci pradéw
powietrznych w warstwie tarciowej (przyziemnej) nastepuje wielkoskalowe wznoszenie sie¢ mas po-
wietrza. Zasieg opadéw nizowych jest najwiekszy i chociaz nie ogarniajg one zwykle catego obszaru
kraju — nazywane sg opadami rozlewnymi. Najsilniejsze opady wystepujg na ogét w zachodniej czesci
nizéw, w poblizu osrodkéw depresji barycznych i wzdtuz zwigzanych z nizami frontoéw atmosferycznych
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Fot. 2. Satelitarny obraz zachmurzenia nad Europg Srodkowg i zwigzanego z nizem genuenskim;
dnia 20 kwietnia 2010. Zrédfo: Katedra Klimatologii Uniwersytetu Slgskiego



Opady orograficzne tworza sie wskutek wymuszonego wznoszenia sie powietrza, przemieszcza-
jacego sie ponad grzbietami goérskimi. Opady orograficzne majg najczesciej dtugotrwaty charakter. Oro-
grafia moze istotnie wplywac¢ na wysokos¢ pozostatych form genetycznych opadu. Na dowietrznych
sktonach gor i wzniesien terenu z reguty obserwuje sie przyrost opadow.

W péitnocno-zachodniej czesci Polski, ograniczonej linig biegngcg od Przedgérza Sudeckiego do
Wielkich Jezior Mazurskich, opady konwekcyjne, krétkotrwate (5-30 minutowe) sg znaczaco nizsze
niz na pozostatym obszarze kraju. Z kolei dlugotrwate opady (18—72 godzinne), nizowe i/lub orogra-
ficzne sg najwieksze w potudniowej czesci kraju (na potudnie od réwnoleznika 51,5°N i na obszarach
potozonych powyzej 200 m n.p.m.), a takze na Pomorzu — w pasie od Koszalina po Elblag.

4. Opady a cyrkulacja atmosferyczna. Przypadek nizéw genuenskich

Roczne sumy opaddéw oraz sumy opadow w okresie zimy i wiosny sg na obszarze Polski skorelo-
wane z nasileniem zachodniej cyrkulacji atmosferycznej, przynoszacej wilgoé znad oceanu. Jednak
W Ciggu catego potrocza — od czerwca do listopada — sktadowa zachodnia cyrkulacji wptywa negatywnie
na wysokos¢ sum opadowych. W tym pétroczu opady mogg by¢ czestsze, ale mniej intensywne niz
podczas pozostatych kierunkéw adwekcji mas powietrza. Od kwietnia do sierpnia sumy opadéw wzras-
taja pod wptywem potudniowej sktadowej cyrkulacji. Naptywajace z potudnia powietrze zawiera wiecej
wilgoci od mas powietrza znad Atlantyku, formujgcych sie nad dos¢ chtodng powierzchnig oceanu na
wiosne i w lecie. W pozostatej czesci roku (wrzesien-marzec) wyzsze opady wigzg sie ze sktadowg
poétnocng cyrkulacji, sprzyjajacej formowaniu sie chwiejnej rwnowagi pionowej atmosfery (powstawa-
nie chmur i opadéw konwekcyjnych) oraz opadéw orograficznych w Polsce Potudniowej (zob. Kozu-
chowski 2011, str. 120).

Szczegolnie wysokie opady w Polsce zdarzajg sie wskutek aktywnos$ci nizéw, przemieszczajgcych
sie nad Europe Srodkowo-Wschodnig znad basenu Morza Srédziemnego szlakiem Vb3 (tak zwane
hize genuenskie) i sterujgcych naptywem cieptych i zawierajgcych duzo wilgoci mas powietrza zwrot-
nikowego z potudnia, przy rownoczesnym sptywie zimniejszych mas z potnocy, na zachodnich peryfe-
riach tych nizéw (zob. fot. 2).

Nize genuenhskie stanowig pewng osobliwos¢ obrazu cyrkulacji atmosferycznej nad Europg. W prze-
ciwienstwie do pozostatych nizéw, przemieszczajgcych sie przewaznie z zachodu na wschéd, nize
Srodziemnomorskie wedrujg szlakami z potudnia na pétnoc i reprezentujg potudnikowy makrotyp cyr-
kulacji. Przyktad takiej osobliwosci stanowi depresja wysokosci izopowierzchni cisnienia 500 hPa,
zlokalizowana nad Karpatami 8 lipca 1997 r. i bedgca objawem osrodka nizowego, przesuwajgcego
sie na potnoc, wzdiuz wschodnich granic Polski (rys. 3). Nizowi towarzyszyty intensywne opady, ktore
tego dnia na Hali Gagsienicowej w Tatrach osiagnety wysokos¢é 224 mm przy srednio-dobowej zawar-
tosci wody opadowej w atmosferze 35 mm.

Opady, zwigzane z nizami genuenskimi majg w Polsce charakter rozlewny i odznaczajg sie duzg
intensywnoscig wskutek oddziatywania orografii — cyrkulacja w zachodniej czesci nizéw napotyka na
bariery Karpat i Sudetéw. Zawarto$¢ wilgoci w atmosferze nad Polskg jest na ogét wyzsza od sredniej,
ale decydujgcym czynnikiem ksztattowania sie wysokich opadéw — obok orografii — jest sprzyjajgca im
cyrkulacja atmosferyczna, w tym znaczne kontrasty termiczne miedzy ptyngcymi z potudnia i z pétnocy
mas powietrza.

Srednie dobowe wysokosci ,opadéw $rodziemnomorskich” w Polsce Potudniowej, zwtaszcza
w Sudetach oraz w Beskidzie Slgskim i Zywieckim sg nawet trzykrotnie wyzsze od $rednich wysokosci

3 Szlak Vb, wyznaczony przez Van Bebbera w 1892 roku, biegnie znad Zatoki Genuerniskiej przez pétnocne Wiochy,
Wegry oraz przez zachodnig Ukraine na poétnoc, az do Finlandii. Nize wedrujace tym szlakiem oddziatujg na
pogode w Polsce srednio 7 razy w roku.



wszystkich, wystepujacych tam opadéw (rys. 4). Ocenia sie, ze ponad % niebezpiecznie wysokich
opaddw oraz zwigzanych z nimi powodzi w Polsce powstaje pod bezposrednim wptywem nizéw genu-
enskich.
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Rys. 3. Izohipsy powierzchni izobarycznej 500 hPa nad Europg i potnocnym Atlantykiem [m geopotencjatu]
dnia 8.07.1997. Zrédio: Degirmendzi¢ i Kozuchowski, 2016

Rys. 4. Stosunek $redniej obfitosci opadéw
zwigzanych z dziatalnoscig
nizéw genuenskich Vb ”
do obfitosci catkowitych opadéw w Polsce.
Zrédfo: Degirmendzié i Kozuchowski 2015

5. Charakterystyki pluwiometryczne*

Opady wystepuja podczas tzw. epizodow opadowych o réznym czasie trwania — od kilku minut
do kilku dni. W Polsce sumaryczny czas trwania opadéw zajmuje ponad 1/10 roku.> Opady zdarzajg
sie przecietnie co 2 Y2 dnia, a $rednia liczba dni z opadem w ciggu roku wynosi 150-180 i tylko w go-

4 Charakterystyki pluwiometryczne — miary opisujgce wielkos¢ i czesto$¢ opadow; dostownie — sg to opisy wyni-
kéw mierzenia deszczu [pluviosus (tac. ) = deszczowy].

5 Twardosz (2005) na podstawie wieloletniej serii pomiaréw pluwiometrycznych podaje $redni czas trwania opaddw
w Krakowie, obejmujacy 14% roku.



rach jest wieksza — np. na Sniezce w Karkonoszach siega 240 dni. Wystepowanie opadéw uktada sie
zwykle w serie dni z opadami o Sredniej dlugosci trwania okoto 2,2 doby. Serie dni bezopadowych sg
nieco diuzsze — $rednio 3,6 dobowe. Najwiecej dni z opadem wystepuje w grudniu ($rednio 17 dni), naj-
mniej — od sierpnia do pazdziernika oraz w kwietniu ($rednio 13 dni z opadem w miesigcu, zob. tab. 6).

Na o0gdlng liczbe dni z opadem skfadajg sie dni, w ktérych opady przekraczajg 1 mm — sg to dni
Z tzw. opadem efektywnym. Sg to opady ktére sptywajac po powierzchni terenu zlewni dostajg sie do
ciekow lub zbiornikdw wadd powierzchniowych. Niewielkie opady (<1 mm) lub odpowiadajgca im pewna
czesé wiekszych opaddéw podlega intercepciji, infiltracji i ewapotranspiracii, nie uczestniczac tym samym
w zasilaniu odptywu. W Polsce liczba dni z opadem efektywnym (>1 mm) stanowi okoto 2/3 liczby dni
z opadami (20,1 mm). Na przyktad w Szczecinie jest to 63% dni opadowych, w Koszalinie 68%, w Sre-
mie (Wielkopolska) tylko 48% dni z opadami. W goérach natomiast znikome opady (<1 mm) sg rzadko-
Scig, a efektywne opady stanowig tam 73 — 80% dni z opadami (odpowiednio w Aleksandrowicach koto
Bielska i na Kasprowym Wierchu).

Miarami kazdego opadu sg czas jego trwania oraz ilos¢ wody spadtej na ziemie (tzn. wysokosé
opadu wyrazona w mm i okreslajgca grubos¢ warstwy spadtej wody). Stosunek wysokosci opadu do
czasu jego trwania nazywa sie natezeniem (intensywnoscig opadu). W odniesieniu do catego epizodu
opadowego moéwimy o srednim natezeniu opadu, mozna jednak réwniez okresli¢ natezenie opadu
w wybranych przedziatach czasu — w okresach 1, 2 5-minutowych, godzinnych itd. llos¢ wody pocho-
dzgcej ze wszystkich opaddw, wystepujgcych w okreslonym czasie (np. w ciggu doby, miesigca czy
roku) nazywa sie suma opadow — jest to arytmetyczna suma wysokosci opadéw z poszczegolnych
epizodow.

Ulewne deszcze osiggajg natezenie do 1 mm/min, ulewy majg natezenia 1,1-1,9 mm/min, natomiast
opady o natezeniu przekraczajgcym 2 mm/min nazywane sg opadami nawalnymi, przy czym opady
0 natezeniu >7 mm/min uznaje sie za zjawisko oznaczajgce kleske zywiotowag. Maksymalne opady
zanotowane w Polsce znacznie przekraczaty ten poziom (tab. 1). Na nizinach ulewne i nawalne opady
o natezeniu ponad 0,2 mm/min mogg trwa¢ do 3 %2 godziny, w gorach — nawet do 16 godzin. Wraz
z wydiuzaniem sie czasu trwania opadu jego Srednie natezenie z reguty maleje - przyrost sumy wyso-
kosci opadu w czasie staje sie coraz wolniejszy. W Polsce sumy opaddéw 6 godzinnych stanowig
Srednio az 81% sumy opaddéw 12 godzinnych i 65% sumy opadéw dobowych.

Tab. 1. Maksymalne opady o réznym czasie trwania w Polsce i na $wiecie

Maksymalne opady w Polsce Maksymalne opady na swiecie
czas opad data miejsce opad data miejsce
[mm] [mm]
1 min. (17,7) ) ) 38 26.11.1970 Barot Gwadelupa
. 13.06.1956 | Szychowice k.Hrubieszowa

2 min. 35,3 -
10 min. 80,0 19.06.1956 | Ryczéw k. Zawiercia -
30 min. 90,7 23.07.1914 | Walentynowo (Kujawy) 280 3.07.1974 Sikeshugou Chiny
1h 180 18.05.1996 | Sutoszowa k.Olkusza 401 3.07.1975 Shangdi, Chiny
3h 220 6.06.1988 | Dopiewiec-Poledzie k. Poznania 600 28.06.1973 Duan Jiazhuang Chiny
1 doba 300 30.06.1973 | Hala Gasienicowa (Tatry) 1825 7/8.01.1966 Foc Foc, Reunion
2 doby 428 6-7.07.1997 | Hala pod Snieznikiem (Sudety) 2467 8-9.04.1958 Aurere, Reunion
1miesiac 950 07.1997 Hala pod Snieznikiem 9300 08.1861 Cherrapuniji, Indie
1 rok 2770 2001 Dolina Pigciu Stawéw (Tatry) 24461 08.1860-07.1861 | Cherrapuniji, Indie

Zréata: Prokop 2006, Ustrnul i Czekierda 2009.

Dtugotrwate opady mozna uzna¢ za bardziej ,skuteczne” od opaddw krotkotrwatych o tej samej
wysokosci m.in. ze wzgledu na ich znaczenie dla wzrostu retencji, dla wegetac;ji itp. Dlatego tez wpro-



wadzono pojecie wydajnosci opadu (a), ktéra jest zdefiniowana jako stosunek wysokos$ci opadu
(w milimetrach) do pierwiastka kwadratowego czasu jego trwania (w minutach). Stad wynika, ze opad
okreslonej wysokosci jest bardziej wydajny, jesli trwa dtuzej, natomiast jednakowg wydajnosciag moga
charakteryzowaé sie opady o réznej wysokosci (na przyktad opad o wysokosci 3,1 mm, trwajagcy 10
minut, opad o wysokosci 5,4 mm, trwajacy ¥z godziny i opad godzinny o wysokosci 7,7 mm majg taka
samg wydajnosé a = 1).

Wydajnos¢ jest podstawg klasyfikacji opadéw (wg Chomicza, 1951): ,zwykly deszcz” ma wydajnosé
a <1 mm/min*, wydajnos$¢ ,silnego deszczu” zamyka sie w przedziale 1,01< a <1,40, ,deszczu ulew-
nego”’ — 1,41< a <5,65. Opadami nawalnymi (w odniesieniu do wydajnosci!) nazywa sie opady o0 wy-
dajnosci a >5,66 mm/min”*. Wyrdznia sie ponadto 4 stopnie wydajnosci opadéw ulewnych i 7 stopni
opadow nawalnych (tab. 2). Granice poszczegdinych klas opaddw wyznaczajg wysoko$ci opadow (Pk):

Px=2%2t"%  gdzie:t — czas trwania opadu, k=0,1,2,3 ...12.

Tab. 2. Klasyfikacja wydajnosci opadéw wg Chomicza 1951

Num?;)klasy Wzlndn:jl;c::c/: a Klasa opadu Numt(a;)klasy fo;;x:c/: a Klasa opadu
0 0,00-1,00 zwykly deszcz 6 5,66- 8,00 |

1 1,01-1,40 silny deszcz 7 8,01-11,30 I

2 1,41-2,00 I 8 11,31-16,00 1l

3 2,01-2,82 deszcz ulewny I 9 16,01-22,61 deszcz nawalny IV

4 2,83-4,00 M 10 22,62-32,00 \Y

5 4,01-5,65 vV 11 32,01-45,23 VI

12 45,24-64,00 VI

Wydajnos¢ najwiekszych, ale zarazem krotkotrwatych opadéw w Polsce przyjmuje wartosci a oko-
to 25 mm/min*, sg to wiec deszcze nawalne reprezentujgce V stopien wydajnosci w skali Chomicza
(22,62< a <32,00). Opady dituzej trwajgce (od kilku godzin do 3 dni) osiggajg Il stopien wydajnosci
w tej skali (8,11< a <11,30). Opady nawalne wystepujg niemal wytgcznie w cieptej potowie roku — od
kwietnia do pazdziernika, najwiecej jest ich w lipcu (38% przypadkow) oraz w czerwcu (33%).

Wysokos¢ maksymalnych opadéw (Pmax, W mm) wzrasta wraz z czasem ich trwania (t, w minu-
tach). W Polsce ta wysokos¢ okreslona jest w przyblizeniu réwnaniem

Pmax = 38,19 t0.31

ktére wskazuje, ze opady maksymalne sg logarytmiczng funkcjg czasu trwania opadu.

Za opad o najwyzszym natezeniu minutowym mozna uznaé zanotowany w ciggu 2 minut dnia
13.06.1956 w Szychowicach na LubelszczyZnie opad o wysokosci 35,3 mm. W ciggu minuty spadto
tam wiec co najmniej 17,7 mm wody, co stanowi prawie potowe $wiatowego ,rekordu” opadu z Gwa-
delupy w archipelagu Matych Antyli (zob. tab. 1).

Najwyzsza zmierzona dobowa wysokos¢ opadu w Polsce (300 mm) zostata zanotowana na Hali
Gasienicowej w Tatrach dnia 30.06.1973 roku. Warto podkresli¢, ze wiasnie w gérach opady dobowe,
kilkudniowe oraz sumy opaddéw miesiecznych i rocznych sg najwieksze.

Ulewne opady deszczu, czesto potgczone z gradem, osiggajg maksymalne wysokosci takze na ni-
zinach i zdarza sie, ze incydentalne dobowe opady przekraczajg tam lokalnie wysokos¢ 200 mm. Na
podstawie zmierzonych opadéw mozna uznadc, iz na prawie catym obszarze Polski zdarzajg sie mak-
sima dobowe wyzsze od 100 mm. (tab. 3). Tak wysokie opady odznaczajg sie jednak dos¢ wyraznym
regionalnym zréznicowaniem. Przede wszystkim goéry, zwtaszcza Tatry i Beskidy, charakteryzujg sie
najwiekszg czestoscig i wysokoscig maksymalnych opadéw. Najwyzsze opady dobowe, przekraczajgce
nawet 200 mm zdarzajg sie takze w nizinnej czesci kraju, m.in. w okolicach Poznania czy na Ziemi



t6dzkiej (tab. 3). Nizszymi maksimami opadéw dobowych wyrézniaja sie Wybrzeze oraz niektére miej-
scowosci na zachodzie kraju (na przyktad maksimum w Swinoujéciu siega zaledwie 59 mm, w Szcze-
cinie i Wroctawiu 74 mm).

Tab. 3. Maksymalne sumy dobowe opadéw w Polsce (Pmax). Wybrane sumy Pmax= 200 mm i Prmax < 75 mm

Miejsce (region) Prmax Data Zrédta Miejsce (region) Prmax Data Zrodta
Hala Gasienicowa (T) 300 | 30.06.1973 1,5,8 Resko (P.Z.) 75 9.07.1996 11
Witéw (PT) 285 | 16.07.1934 15,8 Szczecin (P.Z.) 74 8.08.1978 11
Leskowiec (B.M.) 275 | 18.07.1970 | 3,4,8,10 Wroctaw (D.S.) 74 | 20.07.2001 11
Zubrzyca Géma (B.W.) 226 | 18.07.1970 3 Warszawa-Ursynéw (M) | 74 5.08.2006 7
Pilsko (B.W.) 223 | 18.07.1970 3 Lublin (W.L) 72 | 31.05.1980 11
Poledzie-Dopiewiec (Wlkp.) | 220 | 6.06.1988 1 Warszawa-Okecie (M) 70 5.08.2002 11
Sienno (G.Sw.) 219 | 19.05.1941 1,5 Legionowo (M) 69 | 27.07.1972 2
Lubien (t) 211 | 8.06.1988 6 Suwatki (P.S.) 64 6.10.1956 11
Ustron-Réwnica (B.S) 205 | 21.08.1972 3,5 Rzeszow (P.K.) 62 | 22.05.1987 11
Migdzygorze (S) 200 | 6.07.1997 5 Swinoujscie (W.) 59 | 29.08.1069 11

Zrédta danych: [1] Rekordy klimatyczne Polski, [2] Bogucka 1998, [3] Cebulak 1992, [4] Chomicz 1997, [5] Grela iin. 1997, [6] Ktysik
i Fortuniak 1993, [7] Majewski i in. 2010, [8] Niedzwiedz 2003, [9] Stota i Zielinski 1997, [10] Stach 2009, [11] Ustrnul i Czekierda 2009.

Regiony: T - Tatry, PT Podtatrze, B.M. - Beskid Maty, B.W. — Beskid Wysoki, Wikp. — Wielkopolska, GSw — Gory Swietokrzyskie,
t - Ziemia L6dzka, S - Sudety, B.S. - Beskid Slaski. P.Z. — Pomorze Zachodnie, D.S. — Dolny Slask, M — Mazowsze,
W.L. - Wyzyna Lubelska, P.S. - Pojezierze Suwalskie, P.K. - Pogorze Karpackie, W — Wybrzeze.

Jak wspomniano w rozdz. 2, maksymalne opady dobowe (Pmax) nie sa zbyt $cisle zwigzane z naj-
wiekszg zawartoscig wody opadowej w atmosferze (PW). Sposréd 66 maksiméw dobowych opadu
(czes¢ tych maksimow przytoczono w tab. 3) 95% przypadkdw Pmax Wystgpito przy zawartosci wody
opadowej PW >22 mm. Najczesciej maksima opadowe wspoétwystepowaty z wartosciami PW w grani-
cach od 28 do 30 mm, tylko 0 20-30% przekraczajgcych srednig wartos¢ PW w danym terminie. Jed-
noczesnie opady maksymalne byly srednio 3—4 razy wieksze od zawarto$ci PW. Trzeba uznaé, iz
zawartos¢ wody opadowej tylko w czeéci spetnia role predykatora wysokosci opadu maksymalnego.
Mozna jedynie wskazac¢ na istnienie pewnej progowej wartosci PW = okoto 22 mm, limitujgcej wyste-
powanie najwiekszych opadow dobowych. (Kozuchowski 2016). O wysokosci Pmax decydujg przede
wszystkim czynniki cyrkulacyjne, w tym aktywno$¢ frontéw atmosferycznych oraz konwekcja, sktada-
jace sie na efektywnosc¢ procesu opadowego (precipitation efficiency, Bordi i in. 2016).

W sezonie letnim okresu 1951-2007 okoto 65% przypadkéw wystgpienia ekstremalnie wysokich
sum dobowych opadu w Polsce (sum wyzszych od poziomu 95 percentyla rozkladu opadéw w danej
stacji) zwigzanych bylo z dziatalnoscig frontéw atmosferycznych, zwtaszcza z frontem chtodnym Po-
zostate przypadki opaddéw ekstremalnych wystapity w jednorodnych masach powietrza (Lupikasza,
2010). Prawie potowa liczby opaddéw ekstremalnych miata lokalny charakter — notowano je na jednej
stacji meteorologicznej, co pozwala uznaé, ze pewne znaczenie dla powstawania ekstremalnych opa-
doéw maija takze miejscowe warunki terenowe, mniej lub bardziej sprzyjajace rozwojowi konwekcji.

Intensywne opady przynoszg okreslone skutki dla Srodowiska i bilansu wodnego. Przede wszystkim,
wskutek intensywnych opadéw znaczaco wzrasta tzw. szybki odptyw powierzchniowy i podpowierzch-
niowy. Przy opadach przewyzszajgcych 30 mm na dobe pojawiajg sie podtopienia, woda stagnuje lub
sptywa ,strumieniami” po ulicach i drogach. Opady >50 mm na dobe powodujg zagrozenie powodziowe,
wywolujg intensywng erozje na stokach wzgérz, tworzg rozlewiska na ptaskich powierzchniach pdl itp.
Opady >70 mm na dobe przynoszg z reguty wezbrania powodziowe, mogg wywotywaé osuwiska na
stokach i gwaitowng erozje brzegéw rzek. Opady dobowe przekraczajgce 100 mm stanowig przyczy-
ne katastrofalnych, szybko rozwijajgcych sie powodzi w zlewniach, objetych tak wysokimi opadami. Po-
wodz w dorzeczu Odry i gérnej Wisty, wraz z pamietnym zatopieniem czesci Wroctawia w 1997 roku,
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byta przykltadem ekstremalnego zdarzenia, spowodowanego przez kilka dni trwajgcymi nawalnymi opa-
dami, obejmujgcymi catg potudniowo-zachodnig czes¢ kraju. Na poczatku lipca, zwtaszcza 6 lipca 1997
roku, dobowe sumy opadéw w zachodnich Sudetach, w Beskidzie Slgskim i na Opolszczyznie prze-
kraczaty w wielu miejscach 100 mm.

Maksymalne dobowe wysokosci opadéw w kazdym roku sg inne i z roku na rok zmieniajg sie
znacznie. Mozna je traktowaé jako zmienng losowg o okreslonym rozkfadzie prawdopodobienstwa.
Istnieje wiele teoretycznych rozktadéw prawdopodobienstwa, z ktérych wybiera sie taki, ktory najlepiej
reprezentuje empiryczny rozktad zmierzonych wartosci opadu® .

Teoretyczny rozktad prawdopodobienstwa pozwala na wyznaczenie wysokosci opadu o zadanym
prawdopodobienstwie przekroczenia. Przyjmuje sie najczesciej prawdopodobienstwa 50, 10 i 1%,
ktérym odpowiadajg teoretyczne czestosci przekraczania danej wysokosci opadu odpowiednio raz na
dwa lata, raz na 10 lat i raz na 100 lat.

Prawdopodobienstwo, ze opady w Polsce nizinnej (gdzie sumy roczne opadu wynoszg 600 mm)
mogg w danym roku przekroczy¢ wysokos¢ 43 mm/dobe lub 14,9 mm/godzine wynosi 50%. Mogg sie
one wiec zdarzy¢ raz na dwa lata. W gérach, gdzie sumy roczne siegajg 1200 mm, co drugi rok mozna
sie spodziewac¢ opadu >72 mm/dobe i 17,7 mm/godz. Raz na stulecie mogg sie wystgpi¢ opady o wyso-
kosci 91 mm/dobe i 32,8 mm/godz. (na nizinach) lub 39,5 mm/godz. i 151 mm/dobe (w goérach), (tab. 4).

Tab. 4. Godzinne (1h) i dobowe (24h) sumy opadéw [mm] o prawdopodobieristwie przewyzszenia p=1, p=10 i p=50%
w zaleznosci od $redniej rocznej sumy opadow w Polsce. Zrddfo: Lambor 1971

o Sredniasuma | Czas opadu o Sredniasuma | Czas opadu . Srednia suma | Czas opadu
5 opadow 5 opadow 5 opadow

[%] [mpm Irok] th | 24n | DR | ok th | 2ah |8 | jomrok) | 1h | 24h

600 32,8 91,2 600 22,2 62,4 600 149 | 432

1 800 354 110,4 10 800 24,0 76,8 50 800 16,0 | 52,8

1000 37,6 129,6 1000 254 88,8 1000 16,9 | 60,0

1200 39,5 151,2 1200 26,6 103,2 1200 17,7 | 720

Okreslenie absolutnej wartosci najwyzszego opadu, ktéry moze sie zdarzy¢, umozliwia ocena wiel-
kosci maksymalnego wiarygodnego opadu (MWO). Z zatozenia jest to najwiekszy fizycznie mozliwy
opad w danych warunkach klimatycznych. Warto§¢ MWO mozna w przyblizeniu oceni¢, przyjmujac
maksymalng zawartos¢ wilgoci w atmosferze oraz najwyzszg efektywnosé jej wykorzystania w procesie
powstawania opadu.

Zawartos¢ wilgoci w atmosferze nad Polska, jak wyzej wspomniano, moze siega¢ 41 mm. Naj-
wyzsza zanotowana w Polsce dobowa wysoko$¢ opadu (300 mm na Hali Ggsienicowej) byta 9,8 razy
wieksza od aktualnej zawartosci wilgoci w atmosferze. W warunkach najwiekszej efektywnos$ci wyko-
rzystania wilgoci atmosferycznej i przy maksymalnej jej wartosci, opad dobowy w Tatrach mégtby wiec
osiggng¢ wysokosé 402 mm! Tak znacznej wysokosci opaddéw dotad nie odnotowano, ale Paszynski
i Niedzwiedz (1991) podajg, ze niedaleko od granic Polski, w czeskich Sudetach i w gérach Harzu,
zmierzono opady dobowe o wysokosciach 345 mm (Nova Louka, 30.07.1897) i 353 mm (Zinwald
Georgenfeld, 12/13.08.2002). Stanowig one blisko 88% obliczonej wartosci MWO. Nie mozna wyklu-
czy¢, ze w szczegolnie sprzyjajacych warunkach opad siegajgcy poziomu MWO gdzie$ na obszarze
Polski, najprawdopodobniej w gérach, juz wystapit, bgdz tez moze sie zdarzy¢ w przysziosci...

Srednig dobowg wysoko$é opadu w dniach z opadem nazywa sie obfitoscia opadéw. Usredniona
dla catego kraju obfitos¢ opadéw wynosi 4,0 mm/dzien z opadem i zmienia sie od 2,5 mm/d. w lutym
do 6,5 mm/d. w lipcu. Na obszarze Polski nizinnej zmiany te okreslajg odpowiednio wartosci 2,0 i 5,7

6 Optymalng ocene prawdopodobienstwa opaddéw umozliwiajg m.in. rozktad log-normalny i rozktad Weibulla.
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mm/d przy sredniej rocznej 3,6 mm/d. W przebiegu rocznym srednia obfito$¢ opadodw jest Scisle sko-
relowana ze $rednig zawarto$cig wilgoci w atmosferze (por. rys. 1). Srednie pentadowe obfito$ci opadéw
na obszarze Polski stanowig okoto 26% Sredniej zawartosci wilgoci. Na wiosne wykorzystanie wilgoci
atmosferycznej w ksztattowaniu sie obfitosci opadow jest wyraznie wieksze (30% w dniach 6-10 kwiet-
nia), jesienig zmniejsza sie (do 19% w dniach 26—-30 pazdziernika).

Obfito$¢ opadéw jest funkcjg sum opadowych i liczby dni z opadem. Srednie liczby tych dni prze-
jawiajg cyklicznos¢ roczng i pétroczng: poza maksimum z grudnia (16,8 dni z opadem) zaznacza sie
drugorzedne maksimum w lipcu (14,1 dni z opadem, zob. tab. 6). Mozna rozwazy¢ kwestie, jak zmie-
niajgca sie w ciggu roku czestos¢ dni z opadem wptywa na miesieczne sumy opadéw. Przyjmujgc, ze
w kazdym z miesiecy czesto$¢ dni opadowych jest rowna sredniej czestosci rocznej otrzymano w rezul-
tacie prostych rachunkéw, iz duza czestos¢ dni z opadem w listopadzie skutkuje przyrostem opadow
w tym miesigcu o 17%, natomiast w sierpniu i w maju wzglednie mate liczby dni z opadem stanowiag
o ubytku opadéw odpowiednio 0 15% i 13%. (Kozuchowski 2015).

6. Opady normalne i anomalie opadéw

Srednia wieloletnia (co najmniej 30-letnia) suma opadéw w miesigcu, sezonie czy tez w ciggu roku
okreslana bywa jako tzw. norma opadoéw lub opad normalny. W Polsce $rednie sumy roczne opadow
(,opady normalne”) s3 silnie zréznicowane: najwyzsze opady roczne wystepujg w Tatrach (Kasprowy
Wierch 1762 mm, Dolina Pieciu Stawéw 1716 mm), najnizsze sg w Wielkopolsce, na Mazowszu,
a zwtaszcza na Kujawach, Ziemi Dobrzynskiej i Ziemi Chetminskiej, gdzie $rednie opady miejscami
nie osiggajg 500 mm (n.p. w Brzesciu Kujawskim normalny opad wynosi tylko 433 mm).

Mapa izohiet opaddéw rocznych (rys. 5) wykazuje, ze sumy opaddw sg uwarunkowane przez uksztal-
towanie powierzchni ziemi: sg one wyraznie wyzsze na obszarach o urozmaiconej rzezbie (w goérach
i na wyzynach, na pojezierzach i na Pobrzezu Baltyku), a w ogélnym ujeciu — wzrastajg wraz z wyso-
koscig bezwzgledng terenu. Na kazde 100 m wysokosci n.p.m. przybywa okoto 60 mm opaddw.
Ponadto, na dowietrznej stronie wzniesien i gor (tj. na ogét na ich zachodnich stokach) opady sa
z reguty znacznie wigksze niz na stokach zawietrznych. Przyktadami sg tu wysokie, znacznie przekra-
czajgce 1000 mm opady na zachodnim skraju Beskidéw oraz wzglednie niskie opady (okoto 500 mm)
w Dolinie Dolnej Wisty, ostonietej od zachodu wzniesieniami Pojezierza Pomorskiego.

Biasiok

War%zawa

Rys. 5. Srednie roczne sumy opadéw
na obszarze Polski, 1891-1990.
Zrédfo.' Kozyra 2006 500 550 60|0 v700 800 mm

12



Najwiekszy udziat w rocznej sumie opadéw majg opady w lipcu (Srednio w Polsce jest to 14% sumy
rocznej), a najmniejszy — opady w lutym i marcu (po 5,4%, zob. tab. 6). Sezonowy rozktad opaddw
w Polsce reprezentuje kontynentalny typ przebiegu opadéw z maksimum letnim (najwyzsza $rednia
suma pentadowa 19,9 mm w dniach 16—20 lipca) i minimum zimowym (najnizsza $rednia suma 5-dniowa
5,8 mm w koncu lutego). Okoto 2/3 opadéw rocznych przypada na pétrocze ciepte (IV—IX).

Sumy opadéw zmieniajg sie z roku na rok. Srednie zmierzone opady roczne na obszarze Polski
(tzw. Srednie powierzchniowe) w drugiej potowie XX wieku wahaty sie od 489 mm w 1951 roku do
802 mm w 1970 r. Przecietne réznice miedzy opadami z kolejnych lat wynoszg na terenie Polski od 18
do 26% $redniej wieloletniej sumy opaddw. Amplitudy skrajnych sum opadowych w wieloleciach sg
znacznie wigksze i siegajg 90% wartosci najnizszych (<500 mm) norm opadu.

Za anomalne przyjmuje sie sumy opadoéw réznigce sie znacznie od ,normy”. Umowng réznicg
moze by¢ na przykifad wielkoS¢ przecietnego odchylenia od s$redniej, przy czym nalezy uwzglednic
osobno ujemne i dodatnie odchylenia, gdyz rozktad czestosci sum opaddéw jest prawostronnie asyme-
tryczny. Wedtug takiej reguty okazuije sie, iz lata i miesigce anomalnie suche, z wiekszym niz przecietnie
niedoborem opadow, zdarzajg sie najczesciej (20—-30% przypadkow), ale bezwzgledne wartosci tych
ujemnych anomalii nie sg tak wielkie, jak rzadziej zdarzajgcych sie (15-20% przypadkow) anomalnie
wilgotnych (deszczowych) okreséw, z ponadprzecietnymi nadmiarami opadow. Stad wynika, ze ,nor-
malne” opady wystepujg z czestoscig okoto 50%, a przecietnie co drugi rok mamy opady anomalne.

Do skrajnie wysokich nalezg roczne opady zdarzajgce sie w Tatrach i znacznie przekraczajgce
sume 2500 mm. Maksymalne roczne opady o wysokosci okoto 1000 mm notowane byty na wyzynach,
na Wybrzezu i na Pojezierzu Pomorskim. Poza tymi regionami maksymalne sumy roczne opadow
siegaty okoto 800 mm. Najnizsze sumy roczne opadow w Polsce przyjmowaty wartosci okoto 250 mm
i wystepowaty na rowninnych nizinach i w zawietrznych obnizeniach terenu: w Wielkopolsce (Poznan
275 mm), na Kujawach (Brze$¢ Kujawski 247 mm) i w Dolinie Dolnej Wisty (Swiecie 249 mm) — tab. 5.
W poszczegélnych latach niektére miesigce bywajg catkowicie pozbawione opadow. Zerowe sumy
miesieczne zdarzajg sie przede wszystkim w pazdzierniku i w marcu, rzadziej w lutym i w styczniu.

Tab. 5. Srednie sumy roczne oraz maksima i minima rocznych opadéw w Polsce w okresie 1951-2000 (mm)

- Srednia | Min Max - Srednia Min Max
Miejsce Miejsce
roczna | roczne | roczne roczna roczne roczne

Kasprowy Wierch 1762 1292 | 25992 | Wroctaw 560 318 (166?)b | 776
Roztoka 1407 1093 2036 | Lodz 557 367 77
Leskowiec 1272 976 1742 | Legnica 537 386 795
$niezka 1252 77 1908 | Szczecin 533 349 "7
Zakopane 111 811 1457 | Kolo 524 307 794
Koszalin 709 481 1010 | Torun 522 310 843
Ustka 703 422 1019 | Poznan 517 275 773
Jelenia Goéra 689 462 1005 | Swiecie 513 249 896
Kielce 628 439 1000 | Warszawa 510 330 768
Rzeszéw 620 360 1009 | Kalisz 507 319¢ 721
Zamos¢ 574 301 829 Unistaw 438 250 771
Hel 570 335 837 Brzes¢ Kujawski 433 247 633

a—w Dolinie 5. Stawow suma opaddw w 2001 roku wyniosta 2770 mm, b — mato wiarygodne minimum z XIX w. (zob. Kaczorowska, 1962)
¢ —w Kaliszu opady w 2015 r. wyniosty 259 mm (zob. ,Rekordy klimatyczne w Polsce”)

Dtugotrwaty okres bezopadowy, powigzany z wysokg temperaturg i niskg wilgotnoscig powietrza,
oznacza susze atmosferyczng. Umiarkowana susza rozwija sie, gdy okres bez opadéw trwa 10-14
dni lub gdy w tym okresie suma opaddéw w jednym lub dwu kolejnych dniach nie osigga 1,5 mm. Skut-
kiem umiarkowanej suszy jest wyczerpywanie sie glebowych zasobéw wody tatwo dostepnej dla ro$lin.
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Silna susza trwa w ciggu 15-20 dni bez opadéw lub z opadami w jednym lub dwu dniach <2 mm.
Moze ona powodowac susze glebowa, oznaczajgcg ubytek wilgoci glebowej w strefie aeracji. Ponad
20-dniowe okresy bezopadowe wywotujg susze ekstremalng, ktéra wigze sie z ubytkiem wody w strefie
saturacji i oznacza rozwdj suszy hydrologicznej.

Najbardziej dtugotrwate susze trwajg niekiedy ponad miesigc: w todzi na przyktad odnotowano
45-dniowy okres bezopadowy (21.09-5.11.1949). Okresy bezopadowe ponad 4-tygodniowe wystepuja
w Polsce nieregularnie, $rednio raz na 5-6 lat. Susze atmosferyczne pojawiajg sie zwykle w sezonie
wczesnowiosennym (marzec/kwiecien), poznowiosennym (maj/czerwiec) oraz — z najwieksza czesto$cig
— w jesieni (wrzesien/pazdziernik). Na pétnocy kraju, zwtaszcza na Wybrzezu, wiosenne susze zdarzajg
sie czesciej niz w Polsce Potudniowej, gdzie bardziej sucha jest jesien. Reguta ta dotyczy takze relacji
miedzy srednimi sumami opaddéw wystepujgcych na wiosne i w jesieni: na wyzynach, w gérach i na
Dolnym Slgsku opady jesienne sg mniejsze od wiosennych.

O intensywnosci suszy decyduje nie tylko czas trwania okreséw bezopadowych, ale i warunki me-
teorologiczne, wptywajgce na wielkos¢ parowania terenowego. Poza predkoscig wiatru i niedosytem
wilgotnosci powietrza, istotny jest wptyw temperatury powietrza. Prostym i dos¢ powszechnie stoso-
wanym wskaznikiem intensywnosci suszy jest indeks hydrotermiczny Sielianinowa (K), zdefiniowany
jako iloraz sumy opadoéw (P) i 1/10 sumy $rednich dobowych warto$ci temperatury >0° C (XT) w okre-
Slonym okresie:

K=P/0,1 XT.

Susza wystepuje, jesli wskaznik przyjmuje wartosci 0,5 < K < 1, silna susza — jesli K < 0,5. W przy-
padku, gdy 1 < K < 3 méwimy o dostatecznym uwilgotnieniu, a gdy K > 3 — o nhadmiernym uwilgotnieniu.
Scislejszg ocene ,stopnia suchosci” umozliwia bilans wodny (zob. rozdz. nastepny).

Wediug wskaznika hydrotermicznego w cieplejszej potowie roku (IV-IX) w Polsce Srodkowej po-
jawia sie 15% miesiecy suchych (K < 1). W wiekszos$ci sg to maj i czerwiec oraz sierpien. W zwigzku
z postepujgcym ociepleniem klimatu i przy dos¢ stabilnych lub malejgcych, zwtaszcza w lecie, sumach
opadow — czestos¢ i intensywnosé susz atmosferycznych wykazujg tendencje rosnaca.

Whiosek ten zdajg sie potwierdza¢ wyniki badan czestosci dni ekstremalnie suchych i bardzo su-
chych, ktéra w okresie 1951-2005 wzrastata znaczaco od 1-2 dni roczne na poczgtku tego okresu do
ponad 5 dni od roku 1990. Odpowiednio zmalata (od 3—6 do 1-3 dni/rok) liczba dni wilgotnych i bardzo
wilgotnych. Zmniejszata sie czestos¢ dni z opadem, szczegdlnie dni z opadem >15 mm (Przybylak i in.
2007). Inne badania (zob. lnicki i in. 2012) wykazujg, ze na przetomie XX i XXI wieku (1982—2008)
susze w Polsce zdarzaly sie co 2 lata, podczas gdy wczesniej — az od XVII wieku powtarzaty sie Sred-
nio co 4-5 lat. Wyrazny przyrost czestosci susz odnotowano po 1982 i 1983 roku. Wedtug kryterium
K Sielianinowa w ostatniej dekadzie XX w. (1991-2000) wystgpito 5 suchych sezonéw IV-X, wczesdniej,
w latach 1951-1990, $rednia ich liczba wynosita 2,75/10 lat (Zmudzka 2004).

Na przetomie 1980. i 1990. nastgpita w Polsce charakterystyczna i istotna zmiana warunkéw kli-
matycznych. Od tego czasu temperatura, zwtaszcza w cieplej potowie roku wzrastata w znaczacym
tempie, do czego przyczyniato sie wzrastajgce ustonecznienie i zmiany cyrkulacji, zwigzane z waha-
niami Oscylacji Potnocnoatlantyckiej (Marsz i Styszynska 2022). W literaturze mozna znalez¢ takze
doniesienia, wskazujgce na ogolny przyrost catkowitego promieniowania stonecznego oraz pewien
przyrost srednich predkosci wiatru w Polsce, a takze wzrost opadéw atmosferycznych, szczegdlnie
w porze zimowej i w marcu. Zmiany te niewatpliwie oddziatujg na ksztattowanie sie bilansu wodnego
Polski i mogag znaczgco wptywac na pogtebianie sie deficytow wilgoci, przede wszystkim w cieplejszej
czesci roku.
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7. Opady i bilans wodny Polski.
Promieniowanie jako sita napedowa obiegu wilgoci

Srednie opady roczne na obszarze Polski sg 0 23% nizsze od $redniej sumy opadéw w naszej
strefie geograficznej (50-55°N), ale zarazem o 7% wyzsze od $rednich opadéw na kontynentach
w tejze strefie. Wedtug klasycznej klasyfikacji V. Képpena klimat Polski nalezy do grupy klimatow
umiarkowanie cieptych i wilgotnych ,Cfb™".

Kryteria klasyfikacji pozwalajg uznaé, ze opady w Polsce sg do$¢ rownomiernie roztozone w ciggu
roku, gdyz w cieptej potowie roku wystepuje mniej niz 70% opadu rocznego (na przyktad w Warszawie
65%, w Poznaniu 62% w Swinoujsciu 56%). Sumy roczne opadéw (P w cm) spetniajg zatem ustalony
przez Képpena warunek P>2T+4, pozwalajgcy odrézni¢ umiarkowany klimat wilgotny (Cf) od potsu-
chego klimatu stepowego (BS) i wyznaczy¢ granice miedzy tymi klimatami na podstawie sumy opadow
i $redniej temperatury roku. Graniczne (,krytyczne”) opady dla Swinoujécia i Poznania wynoszg 306 mm,
dla Warszawy 298 mm, dla najzimniejszych rejonéw kraju sg jeszcze mniejsze. Klimat Polski w tym
ujeciu nie ma wiec cech klimatu stepowego, co podkreslajg lInicki i in. (2012) w rozprawie ,Mit stepo-
wienia Wielkopolski...”, w ktérej do oceny klimatu wykorzystujg m.in. klasyfikacje Képpena. Pomijajac
interesujgcy dyskusje z owym ,mitem” mozna jedynie zauwazy¢, ze opady w Polsce sg wyraznie skon-
centrowane w cieptej porze roku i niewiele brakuje, by ich udziat w sumie rocznej siegat wymaganych
70%, a co za tym idzie, by krytyczna suma roczna byta o okoto 140 mm wieksza od wyszczegdlnionych
wyzej okoto 300 mm (zgodnie w formutg P>2T+28). Bytyby to wiec opady zblizone do $rednich opadow
w niektérych rejonach kraju, a nawet wyzsze od minimoéw, obserwowanych w najbardziej suchych
latach (por. tab. 5). Klimat Polski nie jest zatem zbyt wilgotny, a w miare postepujgcego ocieplenia
i przy zmiennych opadach — moze stawac sig jeszcze mniej wilgotny...

Do bardziej precyzyjnych ocen wysokosci opadéw ze wzgledu na ich udziat w bilansie wodnym stuzg
rézne metody, pozwalajgce okresli¢ wielkos¢ parowania, czyli zbadac¢ réznice miedzy przychodami
bilansu (opady) i stratami wody w procesie parowania. Oceny parowania sprawiajg badaczom sporo
ktopotu; brakuje przede wszystkim bezposrednich pomiaréw rzeczywistego parowania terenowego.
Mozna jedynie szacowac¢ potencjalne parowanie wynikajgce z okreslonych warunkéw meteorologicznych
(ewapotranspiracje potencjalna, czyli tzw. parowanie wskaznikowe — ETP8) lub tez ocenia¢ poten-
cjalne parowanie wynikajgce z bilansu cieplnego, czyli przychoddéw energii zuzywanej w procesie paro-
wania. Do oceny parowania terenowego (ETR) wykorzystuje sie takze tzw. surowy bilans wodny
w postaci:

P=ETR +H

gdzie: P — opad, ETR — parowanie terenowe, H — odptyw rzeczny.

Przypominajgc dawne badania A. Schmucka (1949) warto dodac, iz wedtug jego ocen, dokonanych
na podstawie pomiaréw parowania przy uzyciu ewaporometru Wilda roczne parowanie z wolnej
powierzchni wodnej (EO) w Polsce siegato 562 mm — od 498 w dorzeczu Wisty do 625 mm w dorzeczu
Odry®. Wedtug Kedziory (1995) roczne sumy parowania rzeczywistego (E) w Wielkopolsce zmieniajg
sie od 296 mm na terenach zabudowy miejskiej i 413 mm na powierzchni suchych gruntéw ornych do

7 Klimat Cfb: $rednie temperatury w najzimniejszym miesigcu > —3°C, w najcieplejszym <22°C przy najmniej 4 mie-
sigcach z temperaturg >10°C — ,klimat z cieptym latem b”). Wysoko$¢ opaddéw pozwala zaliczy¢ klimat Polski
do klasy klimatéw wilgotnych, bez pory suchej (f), (opady miesieczne >30mm, sumy w cieptej potowie roku
<70% sumy rocznej), a ponadto sumy roczne opadéw P>2T+14 ( P — opad w cm, temp. °C).

8 W klimatologii znane sg liczne wzory empiryczne, pozwalajgce ocenia¢ parowanie wskaznikowe ETP na podsta-
wie danych meteorologicznych; sg to m.in. formuty Penmana, Thorntwaite’a, Turca, Baca, Kedzory, Doroszew-
skiego i Gorskiego. Niektore z nich przytaczajg Wypych i in. 2010.

9 Sg to wartosci EO z 1948 roku. Schmuck w podreczniku z 1959 roku podaje niedobory opadéw wzgledem paro-
wania (wartosci P — E) w skali roku siegajgce 197 mm w dorzeczu Odry i 164 mm w dorzeczu Wisty (dane z lat
1948-1952).
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541 mm w suchych lasach i 632 mm w lasach mokrych. Parowanie z wolnej powierzchni wodnej oce-
niono na 619 mm/rok, a parowanie potencjalne ETP — na 623 mm. Parowanie z wolnej powierzchni
wodnej (EO) jest bliskie wartosci ETP. Wypych i Kowanetz (2017) podajg, ze w Polsce EO zmienia sie
w granicach od 516 do 685 mm/rok, natomiast ETP miesci sie — w zaleznosci od regionu — w zakresie
599-628 mm/rok.

Znajgc wysokos¢ opaddw (P) oraz wielkosé¢ tzw. odptywu jednostkowego (H), ktéry wynika z pomia-
réw przeptywoéw w rzekach na pewnym obszarze, z bilansu wodnego tatwo obliczy¢ wielko$¢ parowania
jako réznice miedzy opadami i odptywem:

ETR=P-H

Nalezy jednak pamieta¢, ze odptywy ksztaltujg sie takze pod wptywem zmian retencji i odptywu
podziemnego, zasilajgcego rzeki w okresach bezopadowych. Rzeki przeciez ptyng takze w okresach
posusznych!. Dlatego surowy bilans wodny znajduje tu zastosowanie jedynie w odniesieniu do $red-
nich rocznych wartosci z wielolecia — mozna bowiem przyjgé, ze w okresach wieloletnich przyrosty
i ubytki retencji rownowazg sie (Gutry-Korycka i Jokiel 2017, str. 282).

Na podstawie danych przedstawiajgcych srednig sume opadéw rocznych na obszarze Polski oraz
Srednig odptywu rzecznego w latach 1951-2000 okreslono (w mm warstwy wody na rok) sktadniki
bilansu wodnego kraju w postaci: P = 711, ETR = 536, H = 175 (Michalczyk 2017)°. Podobny bilans
dla okresu 1931-1960 przedstawili Gutry-Korycka i Jokiel (2017): P =716, ETR =545, H = 171.

»Sitg napedowg” procesu parowania jest energia promieniowania, pochtanianego przez powierzchnie
parujgca. Jest to saldo promieniowania (Rn) czyli réznica miedzy pochtonietym promieniowaniem
stonecznym a promieniowaniem efektywnym powierzchni czynnej. Parowanie wykorzystuje wiekszos¢
tej energii, a w skali wieloletniej — ciepto parowania zuzywa w zasadzie caty przychdd energii promie-
niowania Rn.

Saldo bilansu promieniowania obszaru Polski wynosi okoto 1344 MJ/m2 na rok, czyli okoto 3,68
MJ/m?2 na dzien. Z wartosci ciepta parowania L = 2,48 MJ/kg wynika, ze energia ta moze wystarczyé
na wyparowanie w ciggu roku warstwy wody Rn/L = 542 mm. Zapewne nie przypadkowo jest to war-
tos¢ bardzo bliska sktadnikowi ETR w podanych wyzej bilansach wodnych kraju (536 mm i 545 mm).
Mozna uznac, ze roczne parowanie terenowe w Polsce zuzywa okoto 99% energii rocznego przychodu
promieniowania, podkreslajac, iz sg to relacje $rednich wieloletnich bilanséw energii. W poszczegdlnych
sezonach wykorzystanie energii promieniowania moze by¢ nie tak wielkie. Niemniej, wedtug wielu
opinii na parowanie w Polsce sie zuzywa sie wiekszo$¢ energii okreslonej przez saldo promieniowania;
na przyktad Paszynski (1972) wykazat, ze udziat ciepta LE w saldzie promieniowania siega 80%,
Kedziora (1995) dla klimatéw wilgotnych wymienit udziat ponad 90-procentowy.

Saldo promieniowania nie jest jedynym sktadnikiem bilansu cieplnego powierzchni czynnej. Mamy
bowiem ponadto strumienie wymiany ciepta jawnego (S) i ciepta utajonego (LE) z atmosferg, wymiane
ciepta w podtozem (glebg — G), ciepto pochodzgce z adwekcji mas powietrzall, ciepto magazynowane
lub uwalniane w biomasie i ciepto zuzywane w procesie fotosyntezy i ciepto zwigzane z metabolizmem
roslin (wg Kedziory 1995, str. 228/229).

Strumien ciepta utajonego tzn. ciepta zuzytego na parowanie i przenoszonego w atmosferze wraz
zawartg w powietrzu parg wodng jest oczywiscie funkcjg wielkosci parowania. Bilans promieniowania,
bilans cieplny i bilans wodny majg wspdine sktadniki: w bilansie promieniowania i bilansie cieplnym
jest to saldo promieniowania, w bilansie cieplnym i bilansie wodnym — parowanie (zob. Kedziora 1995,
rys. 15.1). Jedng z wielu formut oceny strumienia ciepta utajonego podaje Kedziora (1995):

LE = — (Rn +G)/(1+B)

10 \W dalszej czesci tekstu wykorzystamy wartosci bilansu: 711 = 536 + 175.
11 Ciepto z adwekcji stanowi w istocie sktadnik ciepta jawnego S.
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gdzie 3 oznacza stosunek Bowena czyli iloraz strumieni ciepta jawnego S i ciepta utajonego LE w at-
mosferze. Okreslenie stosunku Bowena wymaga wykorzystania podanej przez autora empirycznej
funkcji parametréow meteorologicznych — predkosci wiatru, niedosytu wilgotnosci, temperatury powie-
trza i ustonecznienia (Kedziora 1995, str. 220).

Analizujgc procesy parowania sformutowano tzw. zasade priorytetu parowania, ktéra gtosi, iz
w warunkach ograniczonej ilosci dostepnej energii wszystkie inne procesy przenoszenia energii z po-
wierzchni czynnej zachodzg tylko w takim stopniu, jaki zapewnia maksymalng intensywnos$¢é procesu
parowania, ograniczonego jedynie dostepnoscig wody” (Paszynski i in. 1995; zob. tez Kedziora 1995,
str. 222-223; Kozuchowski 2013, str. 103;Wibig 2017, str. 51). Dla rzeczywistego parowania terenowego
dostepnos¢ wody (wilgoci) w podtozu atmosfery ma podstawowe znaczenie; w okresach bezopado-
wych wraz z przebiegiem procesu parowania dostepne zasoby wilgoci zmniejszajg sie i parowanie
ustaje, gdy zasoby te ulegng wyczerpaniu. Trzeba jeszcze dodac, ze wspomniana ,maksymalna in-
tensywnos¢ parowania” ma tez swoje ograniczenia w postaci okreslonej zdolnosci ewaporacyjne;j
powietrza w warstwie nad powierzchnia parujgcg. Zdolnosé ta wynika z wielkosci niedosytu wilgotnosci
powietrza, pionowych gradientow stezenia pary wodnej i temperatury oraz predkosci wiatru.

W rezultacie wielu réznych uwarunkowan, oceny wielkosci parowania rzeczywistego (terenowego),
jego zmian sezonowych i zréznicowania przestrzennego mogg by¢ dos¢ trudne. Aby nieco uprosci¢
tego rodzaju analizy, wykorzystamy w tym miejscu pojecie radiacyjnego wskaznika suchosci klimatu
(Radiant Index of Aridity — RIA), znane przede wszystkim z badan M.I. Budyki (1975). Pewng wersje
tego wskaznika stanowi indeks wilgotnosci klimatu (W1), bedgcy odwrotnoscig RIA i wykorzystywany
m.in. w rozwazaniach o bilansie wodnym przez A. Kedziore (1995, zob. str. 240). Radiacyjny wskaznik
suchosci klimatu wg M.I. Budyki okreslony jest wzorem:

RIA = Rn/LP

gdzie: Rn — roczne saldo promieniowania, L — ciepto parowania wody (2,48 MJ/kg), P — suma opadéw
rocznych (mm).

Do oceny wskaznika RIA na obszarze Polski wykorzystano srednie wartosci salda promieniowania
z okresu 1956—1975 (Miara i in. 1987) oraz srednie roczne sumy zmierzonych opadéw z okresu 1951—
1970 wg Chomicza (1977).

Radiacyjny wskaznik suchosci klimatu Polski (RIA) przyjmuje srednig warto$¢ bliskg 0,76, co oznacza,
ze saldo promieniowania (Rn = 1344 MJ/m? rok) nie pokrywa zapotrzebowania na energie, niezbedng
w procesie parowania wody pochodzgcej z opadow (tj. okoto 1468 MJ/m? rok w przypadku zmierzo-
nego opadu rocznego 592 mm i 1764 MJ/m2 rok w przypadku opadu skorygowanego Psk = 711 mm)
i dlatego pewna ilo$¢ wody moze pozostaé w stanie ciektym. Opad roczny o wysokosci PO = 542 mm?2
mozna nazwaé¢ opadem krytycznym. Odpowiada on wskaznikowi suchosci o wartoéci RIA = 1, ktdra
stanowi prog rozdzielajgcy klimaty wilgotne (RIA < 1) od klimatéw pétsuchych, stepowych (1 < RIA <2
i jest zarazem réwny wymienionej juz wyzej wartosci Rn/L. Wielkos¢ PO jest pewnym ujeciem parowania
potencjalnego: opad krytyczny wskazuje bowiem na ilos¢ wody, ktéra moze wyparowaé¢ w przypadku
petnego wykorzystania zasobdw energii promieniowania czyli salda promieniowania (Rn).

Ujemne wskazniki RIA obejmujg znaczng czes¢ kraju — strefe od Poznania po wschodnig granice
na Bugu (rys. 6). Niektére czesci Polski Srodkowej majg $rednie zmierzone opady zblizone lub nieco
nizsze od wartosci krytycznej (PO = 542 mm). Nieprzypadkowo, strefa wystepowania ujemnych warto$ci
wskaznika RIA odpowiada w przyblizeniu zasiegowi negatywnych wartosci klimatycznego bilansu
wodnego w Polsce (KBW, rys. 7, wg Wibig 2017). Niedobory opadéw — wedtug klimatycznego bilansu
wodnego — ciggng sie dos¢ szerokg strefg obejmujgcg niemal catg Wielkopolske i Mazowsze wraz

12 podane oceny salda promieniowania i opadu krytycznego dotyczg $rednich wartosci na obszarze kraju, ze
wzgledu na geograficzne zréznicowanie salda roczny opad krytyczny w Polsce moze zmienia¢ sie od okoto
520 (np. w Opolu) do 590 mm (np. w Putawach).
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z potudniowo-wschodnimi peryferiami kraju's. Skgpe uwilgotnienie uwidacznia sie m.in. w postaci zni-
komych odptywoéw jednostkowych (H < 2 I/s km?) na tych terenach, w szczegdélnosci m.in. na Kujawach.
Niemal na catym obszarze Polski, poza gérami, zdarzajg sie natomiast lata, w ktérych sumy opaddéw
sg nizsze od krytycznej wartosci. Przykiady najnizszych sum rocznych opadéw zamieszczono w tab. 5.

Rys. 6. Radiacyjny wskaznik
suchosci klimatu (RIA) na obszarze Polski.
(wedtug danych Rn 1956-75 i P 1951-70).

Zrédta: Miara i in. 1987, Chomicz 1977,
Kozuchowski 2013

Rys. 7. Sredni roczny klimatyczny
bilans wodny (KBW)
na obszarze Polski, 1971-2010.
Zrédfo: Wibig 2017

Radiacyjny wskaznik suchosci (RIA) wyraza potencjalne mozliwo$ci wyparowania wystepujgcych
na danym terenie opadow (P), podobnie jak sktadnik klimatycznego bilansu wodnego — wspomniana
juz wyzej ewapotranspiracja potencjalna (ETP). Klimatyczny bilans wodny wyraza proste rownanie:

13 Podobny rozktad przestrzenny KBW przedstawit Rojek (2001), przy czym deficyty bilansu na mapie Rojka nie
byly tak gtebokie (KBW < -50 mm), jak w ujeciu Wibig ( KBW < 150 mm, zob. rys. 6).
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KBW =P - ETP

Wielkos¢ ETP okresla potencjalng wielkos¢ parowania z powierzchni terenu w okreslonych warun-
kach meteorologicznych pod warunkiem wystepowania petnej dostepnosci wody. Na przyktad, warunek
taki spetnia w przyblizeniu wilgotna, ptaska powierzchnia trawnika. Wysuszona powierzchnia paruje
w ograniczonym stopniu lub w ogéle nie paruje, mimo pozytywnych wartosci ETP. Zdarzajgce sie dos¢
czesto okresy bezopadowe, zwtaszcza w cieptej porze roku sprzyjajg wysuszeniu i ograniczeniu rzeczy-
wistego parowania terenowego (ETR). Gleba i pokrywajgca jg roslinnosé, a takze graniczna warstwa
atmosfery stwarzajg ponadto opér w procesie przekazywania wilgoci z podtoza do atmosfery i roz-
przestrzeniania (dyfuzji) pary wodnej w powietrzu. Dlatego na lgdach ewapotranspiracja potencjalna
(ETP) jest wyraznie wyzsza od parowania terenowego (ETR): w Polsce réznica siega do okoto 15%
wartosci ETP. Srednie roczne dla catego kraju wynosza odpowiednio 64014 i 54515 mm.

Opady atmosferyczne odgrywajq istotng role w ksztattowaniu sie bilansu wodnego (BW = P — ETR),
jak i klimatycznego bilansu wodnego (KWB = P — ETP). Kazdy pomiar wielkos$ci fizycznej obarczony
jest btedem pomiarowym; w przypadku opadéw btedy pomiarowe majg systematyczny charakter
i 0znaczajg, ze mierzone w standardowy sposob opady (deszczomierz Hellmana z otworem wlotowym
o powierzchni 200 cm? na wysokosci 1 m nad gruntem) sg zanizong oceng rzeczywistych opadow,
docierajgcych do powierzchni ziemi. Niedomiar mierzonych opadéw wynika z oddziatywan wiatru
i turbulencji powietrza nad przyrzgdem pomiarowym, ktére powoduja, iz nie wszystkie krople deszczu
trafiajg do deszczomierza, a ptatki suchego $niegu moga byé czesciowo ,wywiewane” ze zbiornika
gromadzgcego opad. Ponadto, czes¢ opadu zwilza scianki deszczomierza i jest pomijana w pomiarze.
Zgromadzona w deszczomierzu woda takze paruje, uszczuplajgc ilos¢ mierzonego raz na dobe opadu.
Oceny niedomiaru mierzonych opadéw prowadzg do okreslenia wielkosci rzeczywistych, tzn. skory-
gowanych opadéw (Psk). Poprawki mierzonych opadéw sg najwieksze w chiodnej potowie roku, gdy
zdarzajg sie opady $niezne, wzrasta srednia predkos$¢ wiatru, a takze liczba dni z opadami. W skali
roku opady skorygowane sg o okoto 20% wigksze od opadéw mierzonych (tab. 6). Sredni opad roczny
(normalny), po skorygowaniu, wynosi w Polsce 711 mm (wedtug niektérych Zrédet nawet 716—750 mm).

Tab. 6. Srednie na obszarze Polski nizinnej (<300 m n.p.m): miesieczne i roczne liczby dni z opadem >0,1 mm (n),
) opaddéw mierzonych (P) i opadéw skorygowanych (Psk) wg wzoru Chomicza 1976 (Psk).
Zrédta: Wos 2010 (dni z opadem w okresie 1951-2000) i Kozyra 2006 (sumy opadéw w okresie 1891-1990)

Miesiac I I [} \'} \ Vi vib | vl | IX X XI X =X
n(dni) | 16,0 | 14,3 | 13,7 | 128 | 132 | 13,7 | 141 | 12,7 | 12,7 | 12,7 | 154 | 16,8 | 168,1
P[mm] 35 | 30 32 | 40 55 68 85 | 73 50 | 43 | 42 | 40 592

Pskimm] | 45 | 38 | 40 | 49 | 66 79 97 84 59 | 52 51 50 711

Srednie roczne sumy opaddéw na obszarze Polski, po skorygowaniu, przekraczajg 700 mm (wy-
noszg 716 mm?é lub 711 mm, tab. 5). Srednie opady zmierzone — wedtug réznych zrédet — wynoszg
okoto 600 mm. Uwzgledniajgc opady mierzone (P) i opady skorygowane (Psk) i parowanie terenowe
ETR, surowe bilanse wodne Polski (P = ETR + H), wedtug réznych autoréw wygladaty nastepujgco:

605 =440 + 165 (P, 1951-970) wg Dynowskiej (1991),

622 =447 + 175 (P, 1951-1990) wg Pastawskiego (1992),

711 =536 + 175 (Psk, 1890-1990) wg Michalczyka (2017),

716 =545 + 171 (Psk, 1931-1960) wg Gutry-Koryckiej i Jokiela (2017),

711 =542 + 169 (Psk, 1890-1990, ETR = PO, 1956—-1975) oprac. wtasne 2023.

14 Wedtug oceny Jokiela (2004), inne zrédta wskazujg na nieco nizsze $rednie ETP w Polsce, na przyktad Wypych
i Kowanetz (2017) podaja, ze ETP =613 mm.

15 Wedtug Gutry-Koryckiej i Jokiela (2017).
16 Wedtug Gutry-Koryckiej i Jokiela (2017).
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Skorygowane wysokosci opadéw zmieniajg obraz bilanséw, ale tylko pozornie ,poprawiajg” ocene
warunkow higroklimatycznych Polski. Straty wody na parowanie stanowig okoto % iloéci wody, pocho-
dzacej z opaddw, przy czym wedtug ocen wykorzystujgcych skorygowang wysokos¢ opadu straty te
przekraczajg 75% sumy opadu Psk, a wedtug zmierzonej wysokosci — wynoszg 72% Najbardziej suche
regiony kraju nalezy w dalszym ciggu okresla¢ jako obszary o skapym uwilgotnieniu. Srednie rzeczy-
wiste opady (Psk) na Kujawach utrzymujg sie ponizej wartosci opadu krytycznego. Na przyktad w Brzesciu
Kujawskim mamy: 433 mm (opad mierzony) < 520 mm (opad skorygowany) < 542 mm (opad krytycz-
ny). Niemniej, $redni opad krajowy (711 mm/rok) znacznie przewyzsza krytyczng warto$¢ PO, a réznica
miedzy opadami i parowaniem (bilans wodny BW = Psk — ETR), jak i klimatyczny bilans wodny (KBW
= Psk — ETP) w skali roku zachowujg wartosci dodatniel?.

Pozytywne wartosci obu bilanséw utrzymujg sie w przewazajgcej czesci roku. Ponadto wykazujg
one dos¢ Scisty zwigzek z rocznym przebiegiem salda promieniowania. W tabeli 7 zestawiono $rednie
miesieczne i roczne wartosci roznych wielkosci, zwigzanych z opadami i parowaniem. Wychodzgc od
$redniego rocznego parowania terenowego ETR, wyszczegdlnionego w bilansie wodnym Polski (ETR
= 536 mm, wg Michalczyka 2017) okreslono miesieczne warto$ci ETR na podstawie znanych z litera-
tury informacji o sezonowych zmianach parowania rzeczywistego. W szczegélnosci, wykorzystano
dane przedstawione w pracy Jokiela (2007) i zatozono, iz przebieg ETR w Polsce jest proporcjonalny
do miesigcznych sum parowania w todzi. Otrzymano w ten sposdb oceny srednich miesigcznych sum
parowania terenowego w Polsce (zob. ETR w tab. 7). Okazuje sie, ze deficyty opadow, czyli bilans
wodny BW obejmujg jedynie sezon od kwietnia do czerwca. W tym samym sezonie ilosci ciepta zuzy-
tego w procesie parowania Letr sg wieksze od ciepta potrzebnego do wyparowania opadow (LPsk).
Zarazem jednak energia LETr jest mniejsza od salda promieniowania Rn, co oznacza, ze w tych trzech
miesigcach na parowanie zuzywa sie tylko czes¢ dostepnej energii promieniowania. Mozna jeszcze
zauwazy¢, ze od kwietnia do sierpnia energia promieniowania przekracza wielko$ci energii potrzebnej
do wyparowania w tym okresie opadéw (Rn > LPsk). Mamy zatem sezon suchy (IV-VI), w ktérym paro-
wanie jest wieksze od opadow i sezon potencjalnie suchy (IV-VIII), w ktérym saldo promieniowania
z nadwyzkg pokrywa zapotrzebowanie na energie potrzebng do wyparowania opadoéw (tab. 7). W rze-
czywistosci parowanie terenowe nie wykorzystuje w petni tej energii, najpewniej wskutek wyczerpy-
wania sie zasobow wody dostepnej dla parowania w okresie wiosenno-letnim.

Tab. 7. Srednie miesigczne i roczne wartosci sum opadéw Ps [mm], salda promieniowania Rn [MJ/m2d.], parowania
rzeczywistego ETR [mm], parowania potencjalnego ETP [mm], bilansu wodnego BW i klimatycznego bilansu wodnego KBW
[mm] oraz ciepta parowania opadéw LPs i ciepta zuzytego wskutek parowania rzeczywistego LETr [MJ/m2 d] na obszarze Polski

Ll [ wm v v v [ve v | x | x [ x [ xu [

Opady (Psk) i saldo promieniowania (Rn)

Psk 45 38 40 49 66 79 97 84 59 52 51 50 711

LPsk 3,60 3,37 3,20 4,05 5,28 6,63 7,76 6,46 4,88 4,16 4,22 4,00 4,83

Rn -24 -1,3 1,6 6,1 9,1 11,2 10,3 8,1 4,1 0,6 -13 -2,3 3,68

Parowanie rzeczywiste (ETR) i bilans wodny (BW = Psc— ETR)

ETR 12 15 31 52 77 87 87 80 46 24 13 12 536

LEwr 0,96 1,36 2,49 4,29 5,91 7,18 6,94 6,43 3,80 1,95 1,05 0,92 3,64

BW 33 23 9 -3 -11 -8 10 4 13 28 38 39 175

Parowanie potencjalne (ETP) i klimatyczny bilans wodny (KBW = Psk — ETP)

ETP 13 19 40 58 82 89 87 77 51 32 15 11 574

KBW 32 19 0 -9 -16 -10 10 7 8 20 36 39 136

Pogrubiona czcionka odpowiada wartosciom Rn > LPsk w sezonie IV-VIII oraz ujemnym wartosciom bilanséw BW i KBW w sezonie IV-VI.
Zrodta danych opisano w tekscie.

17 Niektdre oceny KBW, wykorzystujgce wartosci opadow zmierzonych wykazywaty ujemne salda bilansowe.
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Sposréd wielu wykonanych i znanych z literatury ocen klimatycznego bilansu wodnego Polski (zob.
m.in. Bac i Rojek 1982, 1999, Rojek i Wiercioch 1995, Doroszewski i Gorski 1995, Wibig 2012, 2017)
do prezentacji w tabeli 7 wykorzystano wartosci KBW, obliczone na podstawie miesiecznych wartosci
parowania wskaznikowego ETP, pochodzace z pracy Rojka i Zyromskiego (2004). Przebieg roczny
KBW okazuje sie w tym przypadku zaskakujgco zbiezny z omdéwionym wyzej przebiegiem bilansu
wodnego (BW). Ujemne wartosci klimatycznego bilansu wodnego pojawiajg sie w obu bilansach
w sezonie kwiecien-czerwiec (tab. 7). Parowanie rzeczywiste (terenowe, ETR) w skali roku stanowi
okoto 93% parowania potencjalnego ETP. Potwierdza sie wniosek, ze od kwietnia do czerwca trwa
w Polsce sezon suchy, przy czym maj okazuje sie najbardziej suchym miesigcem w roku. By¢ moze
nieprzypadkowo witasnie tego miesigca dotyczy pradawna ludowa prognoza oczekiwanych plondw,
zaleznych od pogody w maju: ,....mokry maj — bedzie zyto niczym gaj”.

Tabela 8 pokazuje relacje poszczegoinych miar salda promieniowania, opadéw i parowania w wy-
branych sezonach o réznym czasie trwania. Aby utatwi¢ poréwnania, poszczegdlne wielkosci okreslono
w odniesieniu do liczby dni danego sezonu i wyrazono w jednostkach MJ/m2doba i mm/doba. W prze-
biegu rocznym wyrézniono:

e Sezon trwajagcy od marca do pazdziernika (IlI-X), w ktérym saldo promieniowania jest dodatnie.
Pozytywne, cho¢ niewielkie wartosci przybierajg bilans wodny i klimatyczny bilans wodny. Parowanie
terenowe wykorzystuje okoto 77% energii salda promieniowania (Q = LEtr/Rn = 0,77)

e Sezon obejmujgcy kwiecien, maj i czerwiec (IV=VI), w ktérym bilans wodny i klimatyczny bilans
wodny s3g ujemne. Saldo promieniowania, parowanie terenowe i parowanie potencjalne, jak i ciepto
zuzywane w procesie parowania terenowego oraz wysoko$¢ opadu krytycznego osiggajg maksima na
tle pozostatych sezonéw. Jednoczesnie udziat ciepta parowania LEtr w wielko$ci energii salda promie-
niowania Rn jest wyjgtkowo maty — wspétczynnik Q = 0,67.

e Sezon od maja do pazdziernika (V—X) czyli cieplejsza potowa roku wyréznia sie znaczng wy-
sokoscig opadow (Psk) i ciepta potrzebnego do ich wyparowania (LPsk). Parowanie terenowe w tym
potroczu pochtania % energii promieniowania (Q = 0,75).

e Sezon od listopada do lutego (XI-IlI) odznacza sie ujemnym saldem promieniowania. Repre-
zentuje on za to najwieksze pozytywne wartosci zaréwno bilansu wodnego, jak i klimatycznego bilansu
wodnego. W Swietle ujemnych Srednich wartosci salda promieniowania nalezatoby przyjaé, ze paro-
wanie w takich warunkach ustaje. Trzeba jednak zauwazy¢, iz w tej chtodnej porze roku powierzchnia
czynna moze korzysta¢ z doptywu ciepta gleby (G) oraz ciepta jawnego z atmosfery (S) — podczas
adwekcji cieptych mas powietrza. Ponadto takze w zimie, zwlaszcza w okresie dnia, saldo promienio-
wania bywa czesto dodatnie i energia promieniowania moze wprost przyczynia¢ sie do uruchomienia
procesow parowania. Takie epizody przychoddéw energii promieniowania sktadajg sie na wieksze od
zera miesieczne i sezonowe sumy parowania w okresie, w ktérym srednie wartosci salda Rn sg
ujemne. Sprébujemy dalej wykazaé, Zze zasoby energii wykorzystywane w procesie parowanie w okresie
listopad-luty réwnowazg sie z wielkoscig nadwyzek energii z pozostatej czesci roku, w ktérej saldo
promieniowania jest dodatnie.

Parowanie terenowe (ETR) i parowanie potencjalne (ETP) w sezonie Xl-Il przyjmujg najnizsze
wartos$ci, ale warto zauwazyc¢, ze wiasnie dzieki temu przyczyniajg sie w znaczgcym stopniu do formo-
wania sie pozytywnych wartosci bilansu wodnego w skali rocznej. Nadwyzka opadéw nad parowaniem
terenowym w sezonie XI-Il (132 mm) stanowi % rocznego bilansu wodnego (175 mm, zob. tab. 8).

Zwigzek bilansu wodnego, a w szczegdélnosci parowania z bilansem promieniowania znajduje
odzwierciedlenie w postaci nastepujgcej préby wyjasnienia zrédet energii parowania w sezonie jesienno-
zimowym (XI-Il). Zatozono, ze parowanie w tym sezonie moze korzysta¢ z nadwyzek energii zgroma-
dzonej w pozostatej cieplejszej czesci roku (I11-X) i dostepnej w postaci strumieni ciepta jawnego z gruntu
(G) i z atmosfery (S).
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Tab. 8. Srednie sezonowe i roczne wartosci salda promieniowania Rn oraz charakterystyk opadéw (Psk) parowania
terenowego (ETR) i parowania potencjalnego (ETP) na obszarze Polski oraz wspotczynniki wykorzystania na parowanie
energii promieniowania (Q). Objasnienia jak w tab. 7. W nawiasach — sumy sezonowe i roczne w mm.

Sezon-rok(-XI) | m-x | wvvi | vx [ x| B
Saldo promieniowania [MJ/m2 d]
Rn | 638 | 88 [ 723 [ 183 [ 368
Opady mm/d

Psk/d 2,15 2,13 2,38 1,53 1,95
(mm) (526 mm) (194 mm) (437 mm) (184 mm) (711 mm)

LPsk 5,32 5,29 5,89 3,80 4,86

PO* mm/d 2,58 3,54 2,92 0 1,48
(mm) (632 mm) (322 mm) (537 mm) 0 (542 mm)

Parowanie terenowe [mm/d]

ETR/d 1,98 2,37 2,18 0,43 1,47
(mm) (484 mm) (216 mm) (401mm) (52 mm) (536 mm)

LEw 4,90 5,89 5,40 1,07 3,64

BW”mm/d 0,17 -0,24 0,20 1,10 0,48
(mm) (42 mm) (=22 mm) (36 mm) (132mm) (175mm)

Q- 0,77 0,67 0,75 - 0,99

Parowanie potencjalne [mm/d]

ETP/d 2,11 2,52 2,27 0,48 1,57

KBW mm/d 0,04 -0,38 0,10 1,05 0,37
(mm) (10 mm) (=35 mm) (19 mm) (126 mm) (136 mm)

*opad krytyczny PO =Rn/L **BW =P« -ETR  ***Q = LEtr/Rn

Suma przychodéw promieniowania (suma dodatnich wartosci salda Rn) w okresie od marca do
pazdziernika wynosi 1568 MJ/m2, straty energii wskutek parowania w tym okresie mozna oceni¢ na
1202 MJ/m?; pozostaje wiec nadwyzka energii 1568 — 1202 = 366 MJ/m2. Z tej nadwyzki w sezonie
jesienno zimowym (XI-Il) powierzchnia czynna traci wskutek wypromieniowania —219 MJ/m?, tzn.
sume ujemnych wartosci salda Rn w okresie XI-Il. Z nadwyzki 366 MJ/m? ,w dyspozycji” do wykorzy-
stania na parowanie pozostaje zatem energia réwna 366 — 219 = 147 MJ/m2. Wystarcza ona na wypa-
rowanie 59 mm warstwy wody.

W rzeczywistosci, na podstawie wykonanej oceny ETR (tab. 7 i 8) parowanie terenowe w sezonie
XI-Il wynosi 52 mm, ciepto parowania tej ilosci wody — 129 MJ/m?. Ponizej syntetyczny obraz przepro-
wadzonych wyliczen:

Rn — LETr (I1I-X) = +1568 — 1202=+366 MJ/m?
LE (XI-Il): +366 — 219=+147 MJ/m? <> 59 mm
ocena ETR(XI-II): 52 mm « 129 MJ/m?

Roéznica miedzy ocenami ETR (59 mm versus 52 mm) nie jest zbyt wielka i uzasadnia wykorzy-
stanie bilansu energii w okreslaniu wielkosci rzeczywistego parowania. W tym ujeciu ,sprawnosc¢”
wykorzystania energii na parowanie (Q) w sezonie jesienno-zimowym (XI-Il) wynosi 0,88.

W kontekscie pojawia sie tu kwestia oceny energii, wykorzystywanej w procesie parowania — jako
czesci energii dostepnej w ciggu catego roku. Pierwotnie stwierdzono, iz niemal cata energia promienio-
wania (czyli roczne saldo Rn) zostaje zuzyta na parowanie (Q = 0,99 — zob. wstepna czes¢ tego roz-
dziatu): parowanie pochtania rocznie 1329 MJ/m?2 podczas gdy roczne saldo Rn wynosi 1344 MJ/m2.
Dyspozycyjna wielko$é dostepnej energii jest jednak wieksza od Rn = 1344 MJ/m? i jak pokazujg
zaprezentowane wyliczenia okre$la jg warto$¢ przychodu energii promieniowania w sezonie I11-X oraz
pozostajgca do wykorzystania w sezonie XI-II energia 147 MJ/m2. Mamy zatem saldo promieniowania
sezonu llI-X: Rn = 1568 MJ/m? i energie ,przeniesiong” w postaci ciepta jawnego na sezon jesienno-
zimowy XI-ll: G+S = 147 MJ/mZ. Lacznie jest to wiec 1715 MJ/m?2, a wobec rocznej wielkosci ciepta
zuzytego na parowanie LEtr = 1329 MJ/m? stosunek Q = 1329/1715 = 0,77. Mozna zatem powiedzie¢,
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ze na parowanie w Polsce zuzywa sie okoto % dostepnej energii promieniowania i ciepta jawnego oraz
podkresli¢, iz obie postacie dostepnej energii, jak i sam proces parowania majg swoje zrédto w bilansie
promieniowania, o ktérym z kolei decyduje przede wszystkim doptyw promieniowania stonecznego.
Zatem wniosek, ze parowanie zuzywa niemal cato$é energii okreslonej przez saldo promieniowania
nie jest by¢ moze btedny; potwierdzajg go zaréwno wywody Arystotelesa o obiegu wilgoci, jak i wnioski
wspotczesnych badaczy, méwigcych o saldzie promieniowania jako ,,sile napedowej” procesu paro-
wania.

Rozpatrywane tu srednie wartosci sktadnikéw bilansu wodnego z catego obszaru kraju nie pokazujg
ich geograficznego zréznicowania, ktére jest dos¢ znaczne. W tab. 9 przedstawiono przyktady danych,
ilustrujgcych przestrzenng zmiennos$¢ opadoéw (Psk), wartosci bilansu wodnego (opad Psk — parowanie
terenowe ETR), wskaznika suchosci klimatu (RIA) oraz wspétczynnika wykorzystania przychodéw
promieniowania w procesie parowania (Q). Dodatkowo, przedstawiono przyblizone wartosci odptywu
jednostkowego (H) w regionach, reprezentowanych przez wybrane stacje meteorologiczne (zaczerp-
nieto je z mapy Michalczyka 2017, str.156). Tabela 9 zawiera takze dane, $wiadczgce o znaczeniu
warunkow wilgotnosciowych dla srodowiska przyrodniczego: sg to oceny wielkosci rocznych przyrostow
biomasy w lasach tzw. krain przyrodniczo-lesnych (B, w t/km? rok), na terenie ktérych lezg poréwny-
wane w tab. 9 stacje meteorologiczne. Potencjalne przyrosty (produkcyjnos$é¢) biomasy B w krainach
przyrodniczo-lesnych Polski zaczerpnieto z pracy Tramplera i in. (1990).

Tab. 9. Sktadniki i wskazniki bilansu wodnego w wybranych miejscowosciach Polski - Srednie wartosci roczne (I-XII)
i Srednie z sezonu marzec-pazdziernik (1lI-X)*. Oprac. wtasne na podstawie danych z réznych zrodet.
Pogrubiona czcionka wyréznia wartoci wyzsze od $redniej krajowej

Rok (I-XII) Sezon * llI-X
Stacja Psk P-ETR RIA Q H P-ETR Q B
[mm] [mm] (Rn/Lpsk) | (LETr/Rn) | [dm3/s km?] [mm] (LETr/Rn) | [t/harok]
Ustka 836 306 0,65 0,98 6,0 114 0,73 413
Kotobrzeg 787 268 0,73 0,87 55 103 0,68 413
Suwatki 698 171 0,81 0,93 6,5 38 0,74 3,86
Chojnice 668 154 0,85 0,91 7,0 32 0,72 3,20
Bialystok 690 181 0,79 0,93 4,0 57 0,73 3,86
Gorzow W. 647 106 0,82 1,02 45 28 0,80 3,20
Warszawa 633 46 0,90 1,03 35 —51 0,81 3,64
Poznan 621 38 0,85 1,10 25 —68 0,85 3,20
Lodz 670 107 0,31 1,04 45 14 0,82 4,33
Putawy 674 165 0,38 0,36 35 51 0,69 4,33
Wielun 714 183 0,79 0,94 35 62 0,73 3,20
Krakow 793 295 0,66 0,95 6,5 175 0,73 4,33
Jelenia Gora 823 294 0,66 0,97 210 185 0,74 5,36
Ere.d”'e 71 175 076 0.99 56 22 0.77 4,06
rajowe

* — sezon salda promieniowania Rn = 0

Geografie klimatycznego bilansu wodnego oraz wskaznika suchosci klimatu przedstawiong na rys.
7 i 6, warto uzupetni¢ uwagag méwigca, ze mapy pokazuijg trafnie uktad przestrzenny tych wskaznikow,
ale zarazem zawierajg oceny, wynikajgce z zanizonych wysokosci opadéw atmosferycznych, reprezen-
towanych przez opady zmierzone. Oceny te powinny byé podniesione o okoto 20%. Niestety, takze
i inne oceny, w tym warto$ci podane w tabelach 8 i 9, mimo wykorzystania skorygowanych wysokosci
opaddw, nie sg pozbawione btedow, wynikajgcych m.in. z nie w petni poréwnywalnych danych Zré-
dtowych oraz zastosowania przyblizonych oszacowan miesiecznych wartosci ETR. Trzeba by zatem
wiele podanych w tym wyktadzie miar opatrzy¢ przystéwkiem ,okofo”...

Wskazniki bilansu wodnego przedstawione w tabeli 9 stanowig potwierdzenie quasi-strefowego
rozmieszczenia odptywow na obszarze Polski (Jokiel 2004, Michalczyk 2017). Podobny quasi-strefowy
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uktad reprezentujg opady i bilans wodny oraz wskaznik suchoéci klimatu RIA, ktére wskazujg na ist-
nienie rownoleznikowych stref nawigzujgcych wyraznie do znanych od dawna regionéw klimatycznych
Polski (Romer 1949, Guminski 1948). Mamy zatem strefe klimatu pobrzeza, strefe klimatéw pojezierzy,
pasa nizin srodkowych Polski, a dalej na potudnie — klimaty wyzyn, przedgérzy i gér. Niziny reprezen-
tujg najwyzszy stopien suchosci klimatu (RIA = 0,9), pobrzeze oraz regiony goérskie — sg najwilgotniej-
sze (RIA = 0,65). Na nizinach w czes$ci roku od marca do pazdziernika (1ll-X) bilans wodny reprezentuja
wartos$ci ujemne, a w ciggu catego roku — tylko niewielkie wartosci pozytywne® (w Poznaniu odpowied-
nio — 68 mm i +38 mm, tab. 9).

Na wybrzezu, podobnie jak w regionach podgoérskich przychodowa czesé rocznego bilansu wodnego
stanowi okoto 1/3 wysokosci opaddw, na nizinach — udziat ten zmniejsza sie do 6—7% (por. Poznan
i Warszawa, tab. 9). Odptywy jednostkowe korelujg z bilansem wodnym: wartosci H wyzsze od $redniej
krajowej (H = 5,64 dm3/s km?2) wystepujg na pétnocy i na potudniu Polski. W goérach odptywy mogg
znacznie przekracza¢ 10 dm3/s km?2 — Michalczyk (2017) podaje, ze w Karpatach i Sudetach siegajg
one do 15-30, a w Tatrach nawet do 40 dm3/s km2. Ten sam autor zwraca jednoczes$nie uwage na
pewne ,zaburzenia”, wystepujace w strefie niskich odptywow Polski nizinnej. Pisze on, ze ,na obszarze
Wzniesien todzkich izoreje 4 i 5 dm3/s km? tworzg rodzaj pétwyspu, obejmujgcego zlewnie gérnej
i Srodkowej Bzury, Neru, Srodkowej Pilicy i Warty...” (Michalczyk 2017, str. 156). Jak wynika z danych
prezentowanych w tab. 9 odptyw w okolicach todzi, nie jest wprawdzie wigkszy od Sredniego odptywu
krajowego, ale pozytywnie wyréznia sie na tle odptywdw z rejonu Poznania, Warszawy, Putaw i Wielunia.
Tymczasem pozytywny bilans wodny todzi (BW) nie doréwnuje bilansom w Putawach i Wieluniu,
roczne opady w todzi tez sg nieco nizsze (tab. 9).

Warto moze dodac¢ tu komentarz na temat znanej juz z historii obfitosci zasobéw wodnych i gestosci
sieci rzecznej w regionie todzkim: rzeki (rzeczki?) takie jak Ner, Jasien, todka, Sokotdowka i gérna
Bzura byly podstawg zaopatrzenia w wode, a takze hydroenergie rozwijajacego sie od poczatku XIX w.
przemystu widkienniczego w todzi i zarazem gwattownego rozwoju samego miasta. Obecnie rzeki
tédzkie mogg by¢ z trudem rozpoznawane wsréd miejskiej zabudowy, a sam przemyst widkienniczy —
tez prawie nie istnieje.

Opady i odptywy ulegajg znaczgcym zmianom z roku na rok. Wzgledna réznica srednich opadow
w najbardziej suchych i w najwilgotniejszych latach wynosi 53%, natomiast réznica wartosci catkowitych
odptywdéw z obszaru Polski osigga 89% wartosci odptywu Sredniego. Oznacza to, ze znaczna zmiennosé
opadow atmosferycznych przektada sie na jeszcze wiekszg zmienno$¢ zasobdéw wodnych

Zasoby wodne wptywajg nie tylko na industrializacje i urbanizacje, ale takze — jak juz wspomniano
— ksztattujg warunki wegetacji i produkcji biomasy w lasach. Przyktad todzi jest tu ponownie charakte-
rystyczny: wedtug regionalizacji przyrodniczo-lesnej (Trampler i in. 1990) Ziemia L6dzka zalicza sie do
Krainy Matopolskiej (VI), ktérej granice rozciggajg sie w formie ,potwyspu” kilkanascie kilometréw na
potnoc od todzi i odpowiadajg m.in. pétnocnemu zasiegowi wystepowania drzewostandw jodtowych,
wymagajgcych wzglednie wilgotnego klimatu. Potencjalne przyrosty biomasy w Krainie VI sg znaczaco
wyzsze od przyrostéw w Krainie Wielkopolsko-Pomorskiej (lll) i Krainie Mazowiecko-Podlaskiej (1V),
a nawet nieco wyzsze od srednich przyrostéw w catej Polsce. Przyrosty te podano w kolumnie ,B”
w tab. 8. Ponownie wida¢, ze stopien suchosci klimatu negatywnie oddziatuje na wegetacje roslinnoci
le$nej. Oddziatywania te wyraza réwnanie regresiji liniowej'®:

= — 4,56 RIA +8,40(0,28) t/ha rok

oraz istotny negatywny wspétczynnik korelacji: r = —0,87(%0,06).

18 Niewielkie”, ale jednak pozytywne wartosci bilansu wodnego w Wielkopolsce! Autorzy ,Mitu stepowienia Wiel-
kopolski” z pewnoscig zaakceptujg ten rezultat (zob. linicki i in. 2012).

19 Wg Kozuchowski 2017, przyrosty biomasy B wg Tramplera i in. (1990), wspdtczynnik RIA na podstawie zmierzo-
nych sum rocznych opadu.
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Pewnym zaburzeniem zwigzkéw miedzy przyrostami biomasy i stopniem suchosci klimatu sg
wzglednie niskie przyrosty, przypisane obszarowi Polski pdtnocno-wschodniej (Suwalki i Biatystok:
B = 3,86 t/lkm?2 rok). Zaburzenie wynika zapewne z ostrosci klimatu w okolicach ,bieguna zimna” Polski.
Roslinno$¢ wymaga zaréwno wilgoci, jak i ciepta.

Korelacja przyrostow biomasy i opadow, okreslajgcych indeks RIA, znajduje wyjasnienie w postaci
znanego lesnikom wspétczynnika transpiracji, ktory okresla stosunek masy wody przeptywajgcej
przez tkanki roslin i transpirujgcej na ich powierzchni do przyrostu suchej masy danej rosliny. Dla po-
wszechnie wystepujgcych w lasach gatunkéw drzew wspotczynniki te wynosza: dla jodty 86, dla sosny
123, dla swierka 242, dla debu 616 i dla buka 1043. Oznacza to, iz do produkcji 1 kg suchej masy
sosny potrzeba 123 kg wody, taka sama masa debu wymaga zuzytkowania 616 kg wody w procesie
transpiraciji itd.

W zimie wystepujg w naszym klimacie opady w postaci $niegu. Srednio w roku notuje sie 30-50
dni z opadem $niegu, w najchtodniejszej, pétnocno-wschodniej czesci kraju — do 70 dni. W okresie od
grudnia do marca przez okoto 46% dni zalega na powierzchni ziemi pokrywa $niezna?°. W goérach
zaréwno czesto$¢ opadow $niegu, jak i czas zalegania pokrywy Snieznej sg znacznie wieksze niz
w pozostatej czesci kraju; wysoko w Tatrach snieg utrzymuje sie w ciggu 200 dni w roku, a opady
$niezne pojawiajg sie takze w miesigcach letnich. Pokrywa $niezna stanowi specyficzng, sezonowa
forme retenciji; po $nieznych zimach topnienie $niegu tagodzi skutki rozwijajgcych sie wiosng niedobo-
réw wilgoci glebowej. Jednoczesnie wzrastajg przeptywy wod w rzekach.

Niekiedy gwaltowne topnienie pokrywy snieznej, podobnie jak nawalne opady, prowadzi¢ mogg do
wezbran powodziowych. Przyktadem powodzi roztopowej byto wezbranie wod Drwecy (prawobrzezny
doptyw Wisly, ujscie w okolicach Torunia) w marcu 2005 r. Pokrywa $niezna o grubosci 29 cm zawierata
69 mm wody i znikla w ciggu trzech dni. W ostatnim dniu roztopow z dorzecza Drwecy sptyneto 40 mm
wody, a ponadto spadt deszcz (8 mm). W rezultacie przeptyw Drwecy osiggngt 120 m?3/s i byt cztero-
krotnie wyzszy od Sredniego przeptywu wieloletniego. Poziom wdd Drwecy o 66 cm przekraczat stan
alarmowy (Sasim i Ceran 2006). Okazuje sig, ze retencja wod w pokrywie snieznej (ale i w sztucznych
zbiornikach retencyjnych, powodujacych zatory lodowe i powodzie zatorowe) nie zastuguje na jedno-
znacznie pozytywng ocene.

Na przychodowg czes¢ bilansu wodnego, poza opadami deszczu bgdz sniegu, skladajg sie jeszcze
takie produkty kondensacji pary wodnej, jak szron, sadz i rosa. W gérach, na dowietrznych stokach,
osady sadzi mogg stanowi¢ nawet 1/3 czes$¢ sumy i tak wysokich tam opaddéw rocznych. Ten obfity
osad bywa nazywany ,opadem poziomym”. Dos¢ istotng role w bilansie wodnym spetnia¢ moze tez
rosa; miejscami na Pojezierzu Mazurskim osad rosy stanowi 12% wystepujgcych tam opadoéw. Z drugiej
strony — w ramach strat bilansowych wystepuje sublimacja (,parowanie”) pokrywy $nieznej. Zapewne
jednak ten proces (podobnie jak powstawanie szronu czy rosy) nie ma wielkiego znaczenia w bilansie
wodnym. Ciepto sublimacji jest nieco wieksze od ciepta parowania cieklej wody, a ponadto wysokie
albedo $niegu nie sprzyja pochtanianiu energii promieniowania stonecznego.

Wedilug dominujacej opinii badaczy — klimatologéw i hydrologéw — zasoby wodne Polski sg co
najmniej skromne. Sktonno$¢ do czestych lat posusznych w nizinnej czesci Polski, przy niskich wyso-
kosciach opadéw normalnych i znikomej (lub Zadnej) nadwyzce opaddéw nad parowaniem terenowym
Swiadczg o bardzo ograniczonych zasobach wodnych tego obszaru, zajmujgcego wiekszg czesé tery-
torium kraju.

W ocenach prognozowanych na XXI wiek warunkéw higroklimatycznych przewaza teza moéwigca,
ze w przysziosci — wraz z postepujgcym ociepleniem — wystgpi tzw. efekt pobudzenia cyklu hydro-
logicznego. ,Procesy hydrologiczne bedg zachodzity szybciej i z wiekszg intensywnoscig wskutek
czego przeksztatceniu ulegnie ich rozktad sezonowy” (Gutry-Korycka i Jokiel, 2017, str. 302), Progno-

20 Czesto$¢ opaddw $niegu i czas trwania pokrywy $nieznej oceniono wedtug danych z drugiej potowy XX wieku.
Wspétczesna $nieznos¢ zim w Polsce ulega znaczacej redukcji w zwigzku z ociepleniem klimatu.
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zowane sg m.in. znaczace deficyty opaddéw letnich, przyrosty rocznych odptywéw rzecznych, a wsku-
tek wydtuzenia okresu wegetacji — wzrost transpiracji roslin. Nasilg sie takie ekstremalne zjawiska jak
powodzie (w tym wezbrania zimowe), susze glebowe oraz sezonowe nizéowki przeptywéw rzecznych
i trwate obnizenie poziomu wod podziemnych.

Autorzy tzw. scenariuszy klimatycznych z dystansem traktujg prognozy zmian wysokosci opadow
w XXI wieku. Wsréd réznych opinii najpewniejszg jest prognoza przyrostu w Polsce opadéw zimowych
oraz mozliwe zmniejszenie opaddw letnich — zgodnie z postepujgca ku poétnocy ,ekspansjg” klimatu
srodziemnomorskiego. Byé moze wniosek ten znajduje juz potwierdzenie w postaci obserwowanego
w ciggu ostatnich lat istotnego przyrostu opadéw w marcu, a takze wzrostu insolacji i temperatury
powietrza w sezonie letnim.

*kk

Opis perspektywy wspoétczesnych zmian klimatycznych wykracza poza zakres rozwazan Arystote-
lesa na temat obiegu ,wilgoci i suchosci” w atmosferze Ziemi. Wzmianka o scenariuszach zmian klimatu
powinna wiec zakohczy¢ ten wyktad o zjawisku opadu i jego korelatach stwierdzeniem, eksponujgcym
zwigzek bilansu wodnego z bilansem energii promieniowania. Cykl krazenia wody wymaga
wody, energii i... grawitacji, bez ktérej deszcz by nie padal, a rzeki nie sptywaly do morza...
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