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พื้นฐานฟิสิกส์บรรยากาศ 
 

                             บทที่ 1 บรรยากาศของโลก (The Earth's Atmosphere) 
 
1. ส่วนประกอบของบรรยากาศ  
      บรรยากาศ หมายถึง อากาศท่ีปกคลุมและห่อหุ้มพื้นผิวของโลกท้ังหมดอากาศ หมายถึง อากาศท่ีปกคลุม
บริเวณพื้นท่ีท่ีเล็กกว่า 
     1.1 บรรยากาศประกอบด้วยแก๊สนานาชนิด ตามตารางข้างล่าง 
 

 % by volume % by mass 
Nitrogen              N2 
Oxygen               O2 
Argon                 Ar 
Carbon dioxide    CO2 

78.09 
20.95 
0.93 
0.03 

75.51 
23.15 
1.23 
0.05 

Plus traces of hydrogen, neon helium, kripton, xenon, O2one, methane and 
radon 

       
   1.2 บรรยากาศประกอบด้วยปัจจัยหลัก 3 อย่างคือ :-     
 
 
 
 
 
 
 
 
 
  
 

 
1.2.1 แก๊สท่ีมีส่วนผสมคงท่ี (Permanent or Fixed Amount of Gases) หรือท่ีเรียกว่าอากาศแห้ง,

อากาศบริสุทธิ์ (Dry Air, Pure Air) นั่นเอง ซึ่งประกอบด้วย ไนโตรเจน 78% ออกซิเจน 21% และแก๊สเฉื่อย 1%  
เช่น Argon, Helium, Kripton, Xenon, Radon, Thoron, Actinon, Neon. 

1.2.2 แก๊สท่ีมีส่วนผสมไม่คงท่ี (Variable Gases) ท่ีมีความส าคัญในทางอุตุนิยมวิทยาได้แก่ ไอน้ า            
(Water Vapour) คาร์บอนไดออกไซด์ (CO2) และโอโซน (O3)  
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 ปริมาณของแก๊สแต่ละชนิดจะแปรเปล่ียนไปตามสถานท่ีและเวลา ท้ังนี้ขึ้นอยู่กับค่าตัวแปรท้ังทาง
ธรรมชาติ และการกระท าของมนุษย์ (Human Activities ) เช่น การตัดไม้ท าลายป่าเป็นผลท าให้เกิดน้ าท่วม
ฉับพลัน ( Flash Flood ) ปริมาณการเพิ่มข้ึนของแก๊สคาร์บอนไดออกไซด์ เป็นผลท าให้ค่าอุณหภูมิเฉล่ีย       ของ
โลกเพิ่มขึ้น 
      ไอน้ าเป็นตัวการส าคัญอันหนึ่งท่ีท าให้เกิดสภาพอากาศ และท าให้บรรยากาศของโลกมีสถานะไม่แห้งจริง  
ปริมาณไอน้ านั้นกล่าวกันว่ามีมากในบรรยากาศช้ันโทรโพสเฟียร์ ณ ระดับ 10 กม. แรก ท่ีขั้วโลก และ ณ ระดับ 
16 กม. แรก ท่ีศูนย์สูตร 

1.2.3 ส่ิงเจือปน (Impurities or Non-Gaseous) เป็นส่วนประกอบท่ีอยู่ในรูปของ ของแข็ง (Solid) ใน
รูปแบบของอนุภาคต่างๆ หลายชนิดปะปนกันอยู่ ท่ีส าคัญได้แก่ อนุภาคของผงฝุ่น (Dust Particles), อนุภาคของ
ผงเกลือ (Salt Particles) ซึ่งเกิดจากการระเหยของน้ าทะเล, ควัน (Smoke) และ/หรือเถ้าถ่านจากการระเบิดของ
ภูเขาไฟ (Volcanic Ash) อนุภาคเหล่านี้จะเป็นแกนกลางในการกล่ันตัว (Condensation Nuclei) ของ
ปรากฏการณ์ทางอุตุนิยมวิทยา เช่น หมอก หมอกแดด และน้ าฟ้าอื่นๆ 
 
2. การแบ่งชั้นบรรยากาศ  
      บรรยากาศของโลกได้ถูกจัดแบ่งเป็นช้ันต่างๆ ตามโครงสร้างการเปล่ียนแปลงของอุณหภูมิในแนวดิ่งดังนี้   

2.1 ช้ันโทรโพสเฟียร์ (Troposphere)  มีความสูงจากพื้นดินขึ้นไปประมาณ 15-16 กม. ท่ีศูนย์สูตร และ
ประมาณ 8-10 กม. ท่ีขั้วโลก ในบรรยากาศช้ันนี้มีอากาศหนาแน่นและไอน้ ามาก อุณหภูมิลดลงตามความสูง  ด้วย
อัตราประมาณ 6°C ต่อ 1 กม. หรือ 2°C ต่อ 1,000 ฟุต ยิ่งสูงขึ้นไปอุณหภูมิก็ยิ่งลดลง บางครั้งลดลงถึง -80°C  
ค าว่าโทรโพส (Tropos) ในภาษากรีก แปลว่าหมุนหรือผสม (Turn or Mix) ซึ่งหมายความว่า ในบรรยากาศช้ันนี้มี
การหมุนเวียนผสมคลุกเคล้ากันมาก มีกระแสอากาศเคล่ือนท่ีท้ังในทางระดับ และทางด่ิง ท าให้เกิดสภาพลมฟ้า
อากาศต่างๆ เช่น มีเมฆ หมอก ฝน และลมแรง หรือพายุ เป็นบรรยากาศช้ันท่ีมีความส าคัญทางอุตุนิยมวิทยา 

2.2 ช้ันสตราโตสเฟียร์ (Stratosphere) ค าว่า Stratos ในภาษากรีก แปลว่า Stratify หรือ Smoothing 
Out หมายความว่า เป็นขอบเขตของบรรยากาศท่ีสงบเงียบ หรือเขตท่ีมีกระแสลมพัดในทางระดับทางเดียว ไม่มี
กระแสอากาศไหลในทางด่ิง ดังนั้นจึงเป็นเขตท่ีไม่มีพายุ ไม่มีเมฆ แต่มีลมพัดแรงความสูงของบรรยากาศช้ันนี้ 
ประมาณ 48-50 กม. จากพื้นผิวโลก เป็นช้ันบรรยากาศท่ีมีอุณหภูมิคงท่ี ท่ีระดับ 10 กม. แรก  ต่อจากนั้นขึ้นไป
อุณหภูมิของอากาศจะสูงขึ้นเรื่อยๆ อย่างสม่ าเสมอ ซึ่งมีค่าอยู่ระหว่าง -80°C ถึง 0°C และ ณ ระดับสูง 50 กม. 
เหนือพื้นโลก ซึ่งเป็นเขตสูงสุดของบรรยากาศช้ันนี้ อุณหภูมิของอากาศจะสูงเกือบเท่าๆ กับอุณหภูมิท่ีพื้นโลก เขต
ติดต่อระหว่างโทรโพสเฟียร์กับสตราโตสเฟียร์ เรียกว่า โทรโพพอส (Tropopause) ซึ่งปรากฏอยู่ในระดับสูง
ประมาณ 17-18 กม. ท่ีศูนย์สูตร และประมาณ 11-12 กม. ท่ีขั้วโลก เป็นช้ันท่ีเกิดกระแสลมเจ็ต (Jet Stream) 
เป็นช้ันท่ีมีอุณหภูมิเท่าซึ่งเรียกว่า Isothermal Layer นั่นก็คือ อุณหภูมิคงท่ีตามความสูงนั่นเอง 
      นอกจากนี้แล้วบรรยากาศช้ันสตราโตสเฟียร์  ยังเป็นเขตของบรรยากาศท่ีมีแก๊สโอโซน (O3) สะสมอยู่
หนาแน่นอีกด้วย ณ ระดับความสูงประมาณ 25-30 กม. โอโซนในบรรยากาศช้ันนี้จะท าหน้าท่ีกรองรังสีอุลตรา    
ไวโอเล็ตจากดวงอาทิตย์ส่วนใหญ่ไว้ รังสีนี้ถ้าได้รับเป็นจ านวนมากๆ จะก่อให้เกิดอันตรายต่อชีวิตมนุษย์ และสัตว์
ได้ ดังนั้นโอโซนจึงเปรียบเสมือนแนวป้องกันอันตรายจากรังสีของดวงอาทิตย์ท่ีเป็นอันตรายต่อส่ิงมีชีวิตบนพื้นโลก     
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และผลจาการท่ีโอโซนดูดรับรังสีอุลตราไวโอเล็ตจากดวงอาทิตย์ไว้นี้เองท าให้อุณหภูมิของบรรยากาศช้ันนี้เพิ่มขึ้น
ถึง 76°C (170°F) เขตของบรรยากาศท่ีมีโอโซนหนาแน่นนี้ บางครั้งเรียกว่า Ozonosphere 
      2.3 ช้ันเมโสสเฟียร์ (Mesosphere) ค าว่า Meso เป็นภาษากรีก แปลว่า Middle ความสูงของบรรยากาศ
ช้ันนี้ประมาณ 80 กม. เหนือพื้นโลก อุณหภูมิของอากาศในช้ันนี้จะลดลงอย่างรวดเร็วตามความสูง มีค่าต่ าสุดถึง   
-120°C ซึ่งเย็นกว่าอุณหภูมิท่ียอดของช้ันโทรโพสเฟียร์เสียอีกเขตติดต่อระหว่างช้ันเมโสสเฟียร์ กับสตราโตสเฟียร์
เรียกว่าสตราโตพอส (Stratopause) อยู่ท่ีระดับสูงประมาณ 50-60 กม. บรรยากาศช้ันนี้มีผลทางอุตุนิยมวิทยาน้อย 

2.4 ช้ันเทอร์โมสเฟียร์ (Thermosphere) หรือช้ัน เฮทเตอร์โรสเฟียร์ (Heterosphere, Hetero = 
แตกต่าง) เป็นบรรยากาศช้ันท่ีมีความแตกต่างกันในด้านคุณสมบัติทางเคมี ประกอบด้วย แก๊สไนโตรเจน ออกซิเจน 
ฮีเล่ียม (มากท่ีสุด) และไฮโดรเจน ความสูงของบรรยากาศช้ันนี้ประมาณ 500 กม. อุณหภูมิจะเพิ่มขึ้นอย่างรวดเร็ว
ตามความสูงโดยมีค่าประมาณ +500°C และบางครั้งอุณหภูมิเพิ่มขึ้นถึง +2000°C 

ส่วนบรรยากาศต้ังแต่ช้ัน Troposphere ถึง Mesosphere เมื่อแบ่งตามคุณสมบัติทางเคมีรวมเรียกว่า 
ช้ันโฮโมสเฟียร์ (Homosphere) เป็นช้ันบรรยากาศท่ีมีส่วนผสมของแก๊สไนโตรเจน ออกซิเจน และแก๊สเฉื่อย  ใน
อัตราส่วนผสมท่ีคงท่ี 

นอกจากนี้แล้วในบรรยากาศช้ันนี้ยังมีช้ันไอโอโนสเฟียร์ (Ionosphere) ซึ่งเป็นช้ันบรรยากาศท่ีบางมาก  
และเป็นช้ันบรรยากาศท่ีเป็นส่ือไฟฟ้า แบ่งตามคุณสมบัติของการสะท้อนคล่ืนวิทยุได้ดังนี้ :- 

- ช้ันอากาศ D (D Layer) เป็นช้ันบรรยากาศท่ีสะท้อนคล่ืนวิทยุช่วงคล่ืนยาว (103 - 105 Metres)  
กลับมายังพื้นโลกมีระดับความสูงประมาณ 64-97 กม. หรือ 40-60 ไมล์ เหนือพื้นโลก 

- ช้ันอากาศ E (E Layer) เป็นช้ันบรรยากาศท่ีสะท้อนคล่ืนวิทยุช่วงคล่ืนกลาง (102- 103 Metres) มีระดับ 
สูงประมาณ 110 กม. หรือ 70-90 ไมล์  เหนือพื้นโลก 

- ช้ันอากาศ F (F Layer)  เป็นช้ันบรรยากาศท่ีสะท้อนคล่ืนวิทยุช่วงคล่ืนส้ัน (0.5 - 102 Metres)  ในช้ันนี้
แบ่งได้เป็น 2 ระดับคือ F1 สูงประมาณ 150-240 กม. หรือ 90-150 ไมล์ และ F2 สูงประมาณ 300 กม. หรือ 190 ไมล์ 

บรรยากาศท่ีอยู่เหนือช้ันเทอร์โมสเฟียร์ขึ้นไป เรียกว่า ช้ันเอ็กโสสเฟียร์ (Exosphere) มีความสูงต้ังแต่ 
500 กม. ขึ้นไปถึงส่วนบนสุดของบรรยากาศซึ่งมีขอบเขตท่ีไม่แน่นอน ส่วนใหญ่ประกอบด้วยแก๊สนานาชนิด เป็น
ช้ันท่ีไม่มีผลทางอุตุนิยมวิทยา 
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บทท่ี 2  ความช้ืน (MOISTURE) 
 
1. สถานะของน้้า  (State of Water) 
 น้ าท่ีมีอยู่ในบรรยากาศจะมีอยู่ 3 สถานะ (3 States) คือ 
 1.1 ของแข็ง (Solid) จะอยู่ในรูปของน้ าแข็ง เช่น หิมะ (Snow), ลูกเห็บ (Hail), ลูกปรายน้ าแข็ง (Ice 
Pellets), หมอกแข็ง (Ice Fog) เป็นต้น 
 1.2 ของเหลว (Liquid) จะอยู่ในรูปของของเหลว เช่น ฝน (Rain), ฝนละออง (Drizzle) และหยดน้ าเล็กๆ 
ท่ีรวมตัวกันเป็นเมฆ และหมอก 
 1.3 แก๊ส (Gas) จะอยู่ในรูปของไอน้ า ซึ่งไม่สามารถจะมองเห็นได้ด้วยตาเปล่า ไอน้ า (Water Vapor) เป็น
องค์ประกอบท่ีส าคัญท่ีสุด ซึ่งจะท าให้เกิดเมฆและปรากฏการณ์ของลักษณะอากาศอื่นๆ ท่ีสามารถมองเห็นได้ 
อย่างไรก็ตาม ไอน้ าก็สามารถท่ีจะท าให้เกิดสภาพอากาศรุนแรง ซึ่งจะสร้างปัญหาให้กับผู้ท าการบินในอากาศ  เมื่อ
ไอน้ าเหล่านั้นเปล่ียนสถานะเป็นของเหลวหรือของแข็ง 

ส่วนใหญ่ของไอน้ าในอากาศ จะอยู่ในระดับต่ าๆ ของบรรยากาศช้ันโทรโพสเฟีย (Troposhere) แต่เหนือ
ระดับช้ันโทรโพพอส (Tropopause) ขึ้นไป จ านวนไอน้ าจะลดน้อยลง 

มหาสมุทรเป็นแหล่งก าเนิดหลักของไอน้ าท่ีมีอยู่ในบรรยากาศ แต่ทะเลสาป แม่น้ า ห้วย หนอง คลอง บึง 
พื้นดินท่ีช้ืน หิมะ พื้นแผ่นดินท่ีถูกปกคลุมด้วยน้ าแข็ง และพืชชนิดต่างๆ ก็เป็นแหล่งท่ีช่วยท าให้เกิดไอน้ าใน
บรรยากาศด้วย 

 
2. การเปลี่ยนสถานะของน้้า (Change of State of Water) 
  น้ าอาจเปล่ียนสถานะหนึ่งไปยังอีกสถานะหนึ่งได้ท้ังทางตรง และทางอ้อม ซึ่งก็เป็นสาเหตุท่ีท าให้เกิด
สภาพอากาศขึ้น  
กรรมวิธีท่ีน้ าเปล่ียนสถานะมีดังต่อไปนี้ 
 การระเหย      (Evaporation) 
 การกล่ันตัว      (Condensation) 
 การระเหิด      (Sublimation) หรือ การระเหิดกลับ (Deposition) 
 การแข็งตัว      (Freezing) และ การระลาย (Melting) 
 2.1  การระเหย (Evaporation) เป็นการเปล่ียนสถานะของน้ าจากของเหลวมาเป็นแก๊ส ซึ่งพื้นผิวหน้า
ของของเหลว (น้ า) จะหายไป และเปล่ียนรูปเป็นไอน้ าลอยอยู่ในอากาศ ซึ่งอัตราการหายไปจะเพิ่มขึ้นเมื่ออุณหภูมิ
ของพื้นผิวหน้าของของเหลวนั้นๆ เพิ่มข้ึน เป็นกรรมวิธีท่ีไอน้ าในบรรยากาศเกิดมาจากน้ า (ของเหลว) การระเหย
เกิดขึ้นได้เสมอทุกอุณหภูมิจนกว่าอากาศจะอิ่มตัว แม้อุณหภูมิของอากาศต่ า การระเหยก็เกิดขึ้นได้ โดยใช้ความ
ร้อนแฝง (Latent Heat)  การกลายเป็นไอจ าเป็นจะต้องใช้ความร้อนเป็นจ านวนมาก (600 แคลลอรี่ต่อกรัม) และ
ความร้อนนี้จ าเป็นจะต้องเอามาจากบริเวณใกล้เคียงดังนั้นการระเหยจึงเป็นกรรมวิ ธีท่ีท าให้เกิดความเย็น 
(Cooling Process) วิธีหนึ่งอัตราการกลายเป็นไอของผิวน้ าจะเพิ่มข้ึน เนื่องด้วยสาเหตุต่างๆดังต่อไปนี้ 
  -  ความเร็วลมเพิ่มข้ึน 
            -  ความแตกต่างของอุณหภูมิของอากาศกับอุณหภูมิของน้ ามากขึ้น 
            -  ความแตกต่างระหว่างอุณหภูมิของอากาศกับอุณหภูมิของจุดน้ าค้างมากขึ้น 
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 2.2 การกล่ันตัว (Condensation) เป็นขบวนการท่ีไอน้ าในบรรยากาศเปล่ียนสถานะกลายมาเป็นน้ าใน
บรรยากาศการกล่ันตัวจะเริ่มขึ้นเมื่ออากาศนั้นถึงจุดอิ่มตัว ในระหว่างกรรมวิธีของการกล่ันตัว อากาศจะคายความ
ร้อนแฝงออกมา (600 แคลอรี่ต่อกรัม) นั่นคือเพิ่มอุณหภูมิให้กับอากาศท่ีอยู่ใกล้เคียง ดังนั้นขบวนการกล่ันตัวจึง
เป็นกรรมวิธีท าให้เกิดความร้อนซึ่งพายุฟ้าคะนอง ทอร์นาโด ใต้ฝุ่น ฯลฯ ก็ใช้พลังงานความร้อนจากผลของการ
กล่ันตัวดังกล่าว 
          การกล่ันตัวมักจะเกิดจากการที่อากาศเย็นลง ซึ่งหลังจากเย็นลงแล้วอากาศจะเกิดการอิ่มตัว และท าให้เกิด
การกล่ันตัวกลายเป็นเมฆ และหมอก 
          ในบรรยากาศ การเย็นลงบางทีเกิดจากอากาศไหลทับพื้นท่ีท่ีเย็นกว่า (Advection) หรือเกิดจากการยกตัว
ขึ้นของอากาศ ท าให้อากาศขยายตัวและเย็นลง (Expanding and Cooling) ซึ่งเรียกกระบวนการนี้ว่า 
ADIABATIC PROCESSES หรือการที่ผิวพื้นเบ้ืองล่างของอากาศเย็นลง ท าให้อากาศท่ีติดกับผิวพื้นเย็นลงด้วยการ
แผ่รังสี (Radiation Cooling) ซึ่งวิธีการนี้จะท าให้เกิดหมอกมากกว่าเมฆ ถ้าหากลมแรงหมอกจะยกตัวกลายเป็น
เมฆสเตรตัส (Stratus) ซึ่งเรียกกระบวนการนี้ว่า NONADIABATIC PROCESSES  
  ในการเย็นลงตามอะเดียเบติก (Adiabatic Cooling) หรือการเย็นลงเนื่องจากการขยายตัว (Cooling By 
Expansion) เกิดขึ้นเมื่ออากาศถูกยกตัวให้สูงขึ้นซึ่งจะท าให้ความกดอากาศลดน้อยลงอากาศก้อนนั้นจะขยายตัว
และเย็นลง การยกตัวขึ้นของอากาศนี้จะเกิดขึ้นจากธรรมชาติ ซึ่งเกิดจากความร้อน (Thermal) และเกิดจากการ
ยกตัวตามหลักแมคคานิค (Mechanical Lifting) 
          การยกตัวเนื่องจากความร้อน (Thermal Lifting) เกิดจากการที่อากาศท่ีผิวพื้นร้อนขึ้นอันเนื่องมาจากการ
ถ่ายเทความร้อนจากพื้นผิวนั้น อากาศก็จะถูกยกตัวขึ้นเรียกว่า การยกตัวในทางต้ัง (Convection Lifting) ส าหรับ
การยกตัวเนื่องจากแมคแคนิกนั้น คือผลอันเกิดจากอากาศถูกบังคับให้ลอยสูงขึ้นตามลาดภูเขา (Orographic 
Lifting) หรือการถูกบังคับให้ลอยตัวสูงขึ้นเหนือมวลอากาศเย็น (Frontal Lifting) หรือท าให้   ลอยขึ้นโดยการท่ี
อากาศไหลสอบเข้าหากัน (Convergence) อากาศท่ีเคล่ือนท่ีมาทับอากาศท่ีเย็นกว่าจะถูกท าให้เย็นลง การกล่ันตัว
ก็จะเกิดขึ้นเป็นผลท าให้เกิดหมอก และเมฆช้ันต่ า 
  2.3  การระเหิด (Sublimation) หรือการระเหิดกลับ (Deposition) 
  น้ าแข็งเปล่ียนสถานะกลายเป็นไอน้ าโดยไม่ผ่านการเป็นน้ ามาก่อน โดยน้ าแข็งรับเอาความร้อนท่ีอยู่ใน
บรรยากาศโดยรอบมาท าให้เกิดการระเหยกลายเป็นไอน้ าในท่ีสุด กระบวนการนี้เรียกว่า การระเหิด หรือ 
SUBLIMATION เช่น หิมะกลายเป็นไอน้ า เป็นต้น 
      ในกรณีท่ีไอน้ าเปล่ียนสถานะเป็นน้ าแข็งในขณะท่ีมีอุณหภูมิต่ ากว่า 0°C โดยไม่ผ่านการเป็นน้ ามาก่อน
และปล่อยความร้อนในตัวเองให้กับบรรยากาศโดยรอบ กระบวนการนี้เรียกว่า การระเหิดกลับหรือ DEPOSITION 
เช่น การเกิดน้ าค้างแข็ง (Frost) บนพื้นดิน เป็นต้น 
      2.4 การแข็งตัว (FREEZING) และการละลาย (MELTING) น้ าจะแข็งตัวเมื่อมีอุณหภูมิ 0°C หรือต่ ากว่า  
แต่น้ าก็สามารถท าให้เย็นต่ ากว่า 0°C ได้โดยท่ีน้ านั้นไม่แข็งตัว หยดน้ าเช่นนี้เรียกว่า SUPERCOOLED WATER 
DROPLETS สภาพ Supercooled นี้อาจจะพบได้ในอุณหภูมิต่ าลงไปจนถึง -40°C อย่างไรก็ตามในระหว่าง
ขบวนการแข็งตัว อุณหภูมิยังคงอยู่ท่ี 0°C และปริมาณความร้อนท่ีสะสมไว้เมื่อตอนขบวนการละลาย 80 แคลอรี่
ต่อกรัมนั้นจะถูกคายออกมา 
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การท่ีน้ าแข็งกลายเป็นน้ าจ าเป็นจะต้องใช้ความร้อน แต่อุณหภูมิของน้ าขณะนั้นไม่ได้สูงขึ้นกว่าเดิมท้ังนี้เพราะว่า
ความร้อนท่ีได้มานั้นไปช่วยในการละลายน้ าแข็ง และความร้อนนี้เรียกว่า ความร้อนแฝงในการละลาย  (Latent 
Heat of Melting) 
      การเปล่ียนสถานะแบบใดๆ ก็ตามจะต้องมีการแลกเปล่ียนความร้อนเข้ามาเกี่ยวข้องด้วยทุกครั้ง ซึ่ง
หมายถึงพลังงานความร้อนท่ีกล่าวถึงนี้จะน าเข้ามาใช้หรือปล่อยออกไปก็ตาม 
   การแลกเปล่ียนความร้อนระหว่างสถานะของน้ าท่ีแตกต่างกัน ในระหว่างมีการระเหย (Evaporation) 
เกิดขึ้น โมเลกุลของน้ าจะหายไปโดยใช้พลังงานความร้อนท าให้เกิดแตกตัวแยกออกไปจากโมเลกุลอื่นๆ           
น้ าจะเย็นลงเมื่อความร้อนนั้นลดน้อยลง ความร้อนจะใช้ส าหรับกรรมวิธีท่ีมีการระเหยเกิดข้ึน และจะไม่สูญหายไป
ไหน จะยังคงอยู่ในรูปของความร้อนแฝงท่ีมีอยู่ในไอ และเมื่อไอน้ านั้นกล่ันตัวเป็นหยดน้ า หรือระเหิดกลับ 
(Deposition) กลายเป็นน้ าแข็ง พลังงานความร้อนเหล่านั้นจะถูกปล่อยออกมาในบรรยากาศ ซึ่งจะท าให้อากาศ
โดยรอบเริ่มอุ่นขึ้น 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

รูปท่ี 2.1 การเปล่ียนสถานะของน้ า 
 

น้ าอาจเปล่ียนสถานะหนึ่งไปยังอีกสถานะหนึ่งได้ท้ังทางตรงและทางอ้อม กรรมวิธีซึ่งน้ าเปล่ียนจากสถานะ
หนึ่งไปยังอีกสถานะหนึ่ง โดยสรุปมีดังต่อไปนี้ 
 
                       

                                

สถานะแรก สถานะสุดท้าย กรรมวิธ ี
น้ าแข็ง 
น้ าแข็ง 

น้ า 
ไอน้ า 
ไอน้ า 
น้ า 

น้ า 
ไอน้ า 
ไอน้ า 
น้ า 

น้ าแข็ง 
น้ าแข็ง 

การละลาย (Melting) 
การระเหิด (Sublimation) 
การระเหย (Evaporation) 
การกล่ันตัว (Condensation) 
การระเหิดกลับ (Deposition) 
การแข็งตัว (Freezing)
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3. แกนการกลั่นตัวและการแข็งตัว (Condensation and Freezing Nuclei) 
      3.1 แกนการกล่ันตัว (Condensation Nuclei) หมอกและเมฆประกอบด้วยเม็ดละอองน้ าเล็กๆ หรือ
ละอองน้ าแข็ง ซึ่งละอองน้ าและละอองน้ าแข็งเหล่านี้จะเกิดขึ้นและรวมตัวอยู่กับละอองเล็กๆ ของของแข็ง ใน
อากาศ เช่น ผงฝุ่น ควัน ผงเกลือ หรือผลอันเกิดจากการเผาไหม้ พวกส่ิงเจือปน (Impurities) เหล่านี้จะท าหน้าท่ี
เป็น Nucleus เรียกว่า แกนการกล่ันตัว ถ้าหากอากาศไม่มีส่ิงอื่นเจือปนเลยการกล่ันตัวจะเกิดขึ้นได้จะต้องใช้
ความช้ืนสัมพัทธ์ (Relative Humidity) ถึง 300% ดังนั้นการท่ีอากาศมีส่ิงอื่นเจือปนจึงช่วยให้เกิดการกล่ันตัวท่ีมี
ความช้ืนสัมพัทธ์ 100% หรือต่ ากว่าได้ ท้ังนี้เพราะว่าแกนการกล่ันตัวบางส่วนท าให้เกิดการกล่ันตัว ณ ท่ีความช้ืน
สัมพัทธ์ต่ ากว่า 100% ซึ่งหมายความว่าเกิดการกล่ันตัวเสียก่อนอากาศจึงจะอิ่มตัว ส่วนมากจะเกิดขึ้นในบริเวณท่ีมี
โรงงานอุตสาหกรรมหนาแน่นมากๆ 
      3.2 แกนการแข็งตัว (Freezing Nuclei) เช่นเดียวกับการกล่ันตัวการเปล่ียนสภาวะจากไอน้ ามาเป็นผลึก
น้ าแข็งก็จ าเป็นจะต้องมีละอองของของแข็ง หรือส่ิงเจือปน (Impurities) มาเป็นแกนกลาง (nucleus) เช่นกัน
ละอองของของแข็งเหล่านี้เรียกว่า แกนการแข็งตัว ในเมฆจะพบหยดน้ าท่ีมีอุณหภูมิต่ าถึง -12°C แต่ถ้าท าให้
อุณหภูมิลดลงจะท าให้เกิดผลึกน้ าแข็งมากขึ้น ผลึกน้ าแข็งในบรรยากาศในบางครั้งมีอุณหภูมิต่ าถึง -40°C   ดังนั้น
จึงรู้กันว่าผลึกน้ าแข็งนั้นอาจจะมาจากหยดน้ าท่ีเย็นกว่าจุดเยือกแข็ง (Supercooled Water Droplet)  ได้ 
อุณหภูมิของหยดน้ าท่ีเย็นกว่าจุดเยือกแข็งจะกลายเป็นผลึกน้ าแข็งนั้น ขึ้นอยู่กับขนาดของหยดน้ าธรรมชาติ   ของ
แกนกลางของหยดน้ าท่ีก่อตัวขึ้น แกนกลางท่ัวๆ ไปจะท าหน้าท่ีเป็นแกนการแข็งตัว ณ อุณหภูมิต่างๆ กัน อุณหภูมิ
ระหว่าง 0°C ถึง -12°C จะมีแกนกลางบางอันท าหน้าท่ีเป็นแกนการแข็งตัวได้บ้างแล้ว ดังนั้นเมฆท่ีมีอุณหภูมิ
ระหว่างนี้จึงมีหยดน้ าท่ีเย็นกว่าจุดเยือกแข็งมากท่ีสุด ยิ่งอุณภูมิลดต่ าลงการเป็นแกนการแข็งตัวก็มี   มากขึ้น และ
จะมีผลึกแข็งเพิ่มข้ึนด้วยจนถึงอุณหภูมิต่ ากว่า -35°C แกนกลางจะท าหน้าท่ีเป็นแกนการแข็งตัวจนหมดส้ิน ดังนั้น
จึงมีหยดน้ าท่ีมีสภาพเป็น Supercooled อยู่น้อยมากในเมฆท่ีมีอุณหภูมิระดับนี้ 
      ผลึกน้ าแข็งเม็ดเล็กๆ ท่ีเกิดขึ้นนั้นบางครั้งก็จะแสดงเป็นแกนกลางอีกอันหนึ่ง  ซึ่งเป็นผลท าให้เกิดการ
เจริญเติบโตของผลึกน้ าแข็งได้ต่อไป 
 
4. ปริมาณความชื้นในอากาศ (Moisture Content) 
  ปริมาณของไอน้ าในอากาศจะมีขีดจ ากัดตามความสูงต่ าของอุณหภูมิอากาศ ท่ีมีอุณหภูมิสูงกว่าย่อม
สามารถรับจ านวนไอน้ าไว้ได้มากกว่าก่อนท่ีจะถึงจุดอิ่มตัว (Saturation Air) และเกิดการกล่ันตัวขึ้น ดังตัวอย่างใน
หัวข้อ 5 ซึ่งจะได้ค่าเฉล่ียของอุณหภูมิจากการทดลองโดยประมาณดังนี้  ถ้าอุณหภูมิเพิ่มขึ้นทุกๆ 11°C 
ความสามารถในการรับจ านวนไอน้ าของอากาศจะเพิ่มขึ้นเป็น 2 เท่า อากาศท่ียังไม่อิ่มตัว (Unsaturation Air) 
สามารถรับจ านวนไอน้ าได้ต่อไปจนกระท่ังถึงจุดอิ่มตัวถ้าอุณหภูมิของอากาศลดลงอย่างพอเพียงเมื่อถูกท าให้  เย็น
ลงไอน้ าในอากาศนั้นๆ จะกล่ันตัวเป็นหมอก,เมฆหรือน้ าฟ้าชนิดต่างๆ ได้ 
      ในกรณีท่ีอากาศท่ีอิ่มตัวแล้ว (Saturation Air) ถูกท าให้เย็นลงไปอีกจะเรียกว่าอากาศเกินจุดอิ่มตัว
(Supersaturated Air) 
      การวัดปริมาณความช้ืนในอากาศมีหลายวิธีด้วยกัน โดยท่ัวๆ ไปแล้วมักรายงานผลการวัดในรูปของส่ิง
ต่อไปนี้ 
 

https://sabaidict.com/th/en/th/impurities
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          4.1 ความช้ืนสัมพัทธ์ (Relative Humidity) ใช้อักษรย่อว่า R.H. คืออัตราส่วนระหว่างความดันไอน้ า ของ
อากาศท่ีแท้จริง (Actual Vapor Pressure) ขณะนั้นกับความดันไอน้ าท่ีอิ่มตัว (Saturated Vapor Pressure) ณ 
อุณหภูมินั้นมักจะแสดงเป็นร้อยละ (%) ซึ่งหาได้จากสูตร 
  ความช้ืนสัมพัทธ์ = ความดันของไอน้ าท่ีแท้จริง  x 100 % 
                                   ความดันไอน้ าท่ีอิ่มตัว 
 และสามารถหาได้จากอีกสูตรหนึ่งดังนี้ 
            ความช้ืนสัมพัทธ์ =       ความช้ืนท่ีมีจริงในอากาศ         x 100 % 
                           ความช้ืนท่ีสามารถมีได้สูงสุดในขณะนั้น           
 
 ส าหรับอากาศท่ีแห้งอย่างแท้จริง ความช้ืนสัมพัทธ์จะมีค่าเท่ากับ 0% ถ้าอากาศอิ่มตัวอยู่แล้ว และเพิ่ม ไอ
น้ าลงไปอีกจะท าให้เกิดการควบแน่น หมายความว่าในขณะนั้นมีความช้ืนสัมพัทธ์ 100% เราจะเห็นว่า ถ้าลด
อุณหภูมิให้ต่ าลงค่าความช้ืนสัมพัทธ์จะเพิ่มขึ้น และถ้าเพิ่มอุณหภูมิค่าความช้ืนสัมพัทธ์จะลดลง ท้ังนี้เนื่องจาก
อากาศสามารถมีไอน้ าได้เพิ่มขึ้นในขณะท่ีอุ่นขึ้น ดังนั้นความช้ืนสัมพัทธ์สามารถเปล่ียนแปลงได้โดย  เพิ่มหรือลด
ความร้อน ถึงแม้ว่าจะไม่มีการเพิ่มหรือลดความช้ืนให้กับอากาศก็ตาม 
      ความช้ืนสัมพัทธ์สามารถเปล่ียนแปลงตามความกดอากาศได้ด้วย เช่นถ้าหากขณะนั้นความกดของอากาศ
ต่ า อากาศจะขยายตัว อุณหภูมิจะลดลง และความดันไอน้ าอิ่มตัวจะลดลงด้วย ซึ่งจะท าให้ความช้ืนสัมพัทธ์เพิ่มขึ้น 
เช่น ในกรณีท่ีอากาศลอยตัวสูงขึ้น และในทางตรงกันข้ามเม่ืออากาศจมตัวลงความช้ืนสัมพัทธ์จะลดลงด้วย 
 4.2 ความช้ืนสัมบูรณ์ (Absolute Humidity) เป็นวิธีการวัดความช้ืนท่ีมีอยู่ในอากาศโดยตรง ซึ่งก็คือการ
วัดมวลของไอน้ าในหนึ่งหน่วยปริมาตร นั่นคือ 
                     ความช้ืนสัมบูรณ์   =  มวลของไอน้ า         
                                         ปริมาตร           มีหน่วยเป็น  กรัม/ลูกบาศก์เมตร  หรือ gm/m3 
 จะเห็นได้ว่าถ้าอากาศขยายตัวหรือหดตัวค่าความช้ืนสัมบูรณ์จะเปล่ียนแปลง ดังนั้นจึงไม่นิยมใช้ในทาง
อุตุนิยมวิทยา 
 4.3 ความช้ืนจ าเพาะ (Specific Humidity) หมายถึง  มวลของไอน้ าท่ีมีอยู่ต่อมวลท้ังหมดของอากาศช้ืน
หรืออากาศผสม (ไอน้ า + อากาศแห้ง) นั่นคือ 
               ความช้ืนจ าเพาะ =     มวลของไอน้ า       หรือ           กรัมของไอน้ า      
                                        มวลของอากาศช้ืน            กิโลกรัมของอากาศผสม 
 ยกตัวอย่างเช่น อากาศ 1 กก. มีไอน้ าอยู่ 12 กรัม จะมีความช้ืนจ าเพาะเท่ากับ 12 กรัม/กก. จะเห็นว่าถ้า
มวลของอากาศท่ีมีไอน้ าอยู่ลอยตัวสูงขึ้น หรือลดระดับต่ าลงมาจะท าให้ปริมาตรเปล่ียนไป และจะท าให้ความช้ืน
สัมพัทธ์เปล่ียนแปลงไปด้วย แต่ความช้ืนจ าเพาะไม่เปล่ียน ดังนั้นความช้ืนจ าเพาะจึงมีคุณสมบัติคงท่ี 
          4.4 อัตราส่วนผสมของไอน้ ากับอากาศแห้ง (Mixing Ratio) เป็นการแสดงถึงปริมาณไอน้ าในอากาศ  โดย
ไม่เปล่ียนแปลงตามความกดอากาศซึ่งก็คือ อัตราส่วนระหว่างความแน่นของไอน้ ากับความแน่นของอากาศแห้ง 
โดยปกติจะหมายถึง จ านวนกรัมของไอน้ าต่อหนึ่งกิโลกรัมของอากาศแห้ง  ซึ่งอัตราส่วนผสมนี้จะมีค่าคงท่ีตาม
ส่วนสูงตราบใดท่ีไม่มีความช้ืนให้กับอากาศ หรือความช้ืนในอากาศนั้นไม่กล่ันตัวไปเสียก่อน 
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5  จุดน้้าค้าง (Dew Point) 
 ใช้อักษรย่อว่า "Td" หมายถึงค่าอุณหภูมิของอากาศ ณ ความกดบรรยากาศท่ีก าหนดให้ และอากาศถูกท า
ให้เย็นลงจนกระท่ังอากาศมีไอน้ าอิ่มตัว โดยรักษาให้ความกดอากาศคงท่ี 
 อุณหภูมิจุดน้ าค้างแสดงถึงจ านวนของไอน้ าท่ีมีในอากาศ ถ้าสูงขึ้นจ านวนของไอน้ าในอากาศจะสูงขึ้นด้วย 
และใช้ประโยชน์ในการหาต าแหน่งของแนวปะทะอากาศได้ดีเพราะว่าเมื่อเปรียบเทียบกับอุณหภูมิของอากาศแล้ว 
อุณหภูมิจุดน้ าค้างมีการเปล่ียนแปลงเพียงเล็กน้อยตามความกดอากาศ 
 อุณหภูมิจุดน้ าค้างนั้นเปล่ียนแปลงไปตามจ านวนของไอน้ า ท่ีมีอยู่ในมวลอันหนึ่งของอากาศ โดยการ
เปรียบเทียบระหว่างความดันไออิ่มตัวท่ีอุณหภูมิของจุดน้ าค้างกับความดันไออิ่มตัว ท่ีอุณหภูมิของอากาศอิสระ เรา
ก็สามารถหาความช้ืนสัมพัทธ์ได้ 
 เมื่ออุณหภูมิจุดน้ าค้างต่ ากว่าจุดเยือกแข็งจะเรียกว่าจุดน้ าค้างแข็ง (Frost Point)  ซึ่งค่าแตกต่างระหว่าง
ค่าอุณหภูมิของอากาศท่ีแท้จริง และค่าอุณหภูมิจุดน้ าค้างจะเป็นเครื่องช้ีว่าอากาศใกล้จะอิ่มตัวแล้วหรือไม่ ซึ่งค่า
แตกต่างของอุณหภูมิท้ังสองดังกล่าวแล้วจะเรียกว่า ช่วงห่าง (Spread) หรือ Dew Point Depression และเมื่อค่า
ความช้ืนสัมพัทธ์เพิ่มขึ้นจนกระท่ังมีค่า 100% แล้ว ค่าช่วงห่าง (Spread) ระหว่างอุณหภูมิ และอุณหภูมิจุดน้ าค้าง
จะมีค่าเท่ากับ 0  
      ค่าอุณหภูมิจุดน้ าค้างใช้เป็นข้อสังเกตในการรายงานข่าวอากาศเพื่อการบินด้วยเนื่องจากว่าใช้เป็นเครื่องช้ี
ให้หน่วยบินมีการเตรียมพร้อมส าหรับการเกิด หมอก และเมฆช้ันต่ าได้ทุกเวลาเมื่อค่าอุณหภูมิของอากาศ กับ
อุณหภมูิจุดน้ าค้างมีช่วงห่างกันประมาณ 1.4°C และลดลงเรื่อยๆ ในทางตรงกันข้าม เมื่ออุณหภูมิของอากาศเพิ่ม
สูงขึ้น ประกอบกับช่วงห่าง (Spread) ระหว่างค่าอุณหภูมิท้ังสองยิ่งเพิ่มมากขึ้น หมอกและเมฆช้ันต่ าก็จะค่อยๆ 
สลายตัวไป เนื่องจากว่าอากาศสามารถท่ีจะรับไอน้ าได้เพิ่มมากขึ้น 
 
6. ความดันไอน้้า หรือความกดไอน้้า (Water Vapor Pressure) 
      ถ้าหากว่ามีอากาศปะปนกันหลายชนิด เช่นอากาศในช้ันบรรยากาศหนึ่ง  ความกดอากาศท่ีเกิดขึ้นใน
ส่วนผสมนั้นจะเท่ากับผลรวมของความกดของแต่ละแก๊สในปริมาตรนั้น ส่วนความกดท่ีเกิดขึ้นจากไอน้ าเรียกว่า
ความดันไอน้ า และถ้าอากาศนั้นอิ่มตัวแล้วความกดของไอน้ าในท่ีนั้น เรียกว่าความกดไอน้ าอิ่มตัว หรือ ความดัน 
ไอน้ าอิ่มตัว (Saturation Vapor Pressure) 
      ตามท่ีทราบแล้วว่าอากาศอุ่นสามารถรับไอน้ าได้มากกว่าอากาศเย็น ดังนั้นความกดไอน้ าอิ่มตัวจึงเพิ่มขึ้น
ตามการเพิ่มของอุณหภูมิ นอกจากนี้ยังขึ้นอยู่กับพื้นผิวของน้ าอีกด้วย กล่าวคือ ความกดไอน้ าอิ่มตัวบนพื้นผิวน้ าท่ี
ขรุขระจะมีค่ามากกว่าบนพื้นผิวน้ าท่ีราบเรียบ ท่ีผิวน้ าบริสุทธิ์จะมากกว่าท่ีผิวน้ าปนเกลือ ท่ีผิวน้ าท่ีมีอุณหภูมิต่ า
กว่าจุดเยือกแข็งจะมากกว่าท่ีผิวของน้ าแข็ง ดังนั้นเมื่อกล่าวถึงความดันไอน้ าอิ่มตัว หรือความกดไอน้ าอิ่มตัว มักจะ
หมายถึงท่ีผิวของน้ าบริสุทธิ์ 
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7. กรรมวิธีที่น้าไปสู่การอิ่มตัวของไอน้้า (Processes Leading to Saturation) 
      อากาศจะอิ่มตัวได้นั้นมี 3 วิธี คือ 
 7.1 การท าให้เย็นลง (Cooling)  เมื่ออากาศถูกท าให้เย็นลงมีอุณหภูมิเท่ากับอุณหภูมิจุดน้ าค้าง การ กล่ัน
ตัวก็จะเกิดขึ้นและถ้าท าให้อากาศเย็นลงมากกว่านี้จะเกิดเป็นอากาศเกินจุดอิ่มตัว การท าให้เย็นลงนี้  เป็นวิธีการท่ี
ส าคัญท่ีสุดในบรรยากาศท่ีท าให้เกิดการกล่ันตัวขึ้น ซึ่งจะน าไปสู่การเกิดเมฆไม่ว่าการเย็นลงจะเป็นแบบการแผ่รังสี 
หรือการเย็นลงโดยการขยายตัว (Expansion) 
 7.2 การเพิ่มความช้ืน (Supply of Humidity) เข้าไปในอากาศ จะท าให้อากาศนั้นอิ่มตัว 
 7.3 การรวมกับอากาศท่ียังไม่อิ่มตัว (Mixing with other Unsaturated Air) 
 ท้ัง 3 วิธีนี้บางครั้งก็เกิดร่วมกันไม่จ าเป็นจะต้องโดยวิธีใดวิธีหนึ่ง เช่นการอิ่มตัวจะเกิดจากการท าให้เย็นลง 
และขณะเดียวกันก็เกิดจากการให้ความช้ืนเข้าไปอีกด้วยก็ได้ 
 
8. น้้าที่มีอุณหภูมิต้่ากว่าจุดเยือกแข็ง (Supercooled Water) 
      บางครั้งท าให้น้ าเย็นลงต่ ากว่า 0°C แต่ก็ยังไม่แข็งตัว เรียกน้ านั้นว่า Supercooled Water ในการทดลอง
จะพบว่าบางครั้งท าให้เย็นลงถึง -40°C ก่อนจึงจะแข็งตัว สังเกตจากการเกิดน้ าแข็งบนเครื่องบินจะพบว่าหยดน้ า
จะเย็นถึง -55°C ก็มี 
      หยดน้ าท่ีมีอุณหภูมิต่ ากว่าจุดเยือกแข็ง SUPERCOOLED DROPLET หมายถึงหยดน้ าท่ียังคงเป็น
ของเหลวอยู่ แต่อุณหภูมิต่ ากว่า 0°C และมักจะพบในอากาศท่ีไม่ทรงตัว UNSTABLE มากๆ 
 
9. น้้าฟ้า (Precipitation) 
      น้ าฟ้า หมายถึงความช้ืนท่ีอยู่ในรูปของของเหลว หรือของแข็งซึ่งสามารถมองเห็นได้ ขณะท่ีตกลงมาจาก
บรรยากาศในรูปของฝน (Rain) ฝนละออง (Drizzle) ลูกปรายน้ าแข็ง (Ice Pellets)  หิมะ (Snow) หรือท้ังหมด
รวมกัน ซึ่งชนิดของน้ าฟ้าเหล่านี้จะเป็นชนิดใดขึ้นอยู่กับสภาวะของอุณหภูมิ และความรุนแรงของกระแสอากาศ
ปั่นป่วนท่ีเกิดขึ้นในขณะนั้น น้ าฟ้าต่างๆ เหล่านี้จะเกิดขึ้นไม่ได้ถ้าปราศจากเมฆ แต่ถึงแม้ว่ามีเมฆมากเต็มท้องฟ้า ก็
อาจจะไม่มีน้ าฟ้าเกิดขึ้นเลยก็ได้ 
      น้ าฟ้าเกิดขึ้นได้เมื่ออนุภาคของความช้ืนท่ีอยู่ในรูปของของเหลว และของแข็งมีขนาดใหญ่ขึ้นอย่าง
พอเพียง และมีน้ าหนักมากจนไม่สามารถลอยตัวอยู่ในอากาศได้จะตกลงมาตามแรงดึงดูดของโลก โดยท่ีน้ าฟ้ามี
ความรุนแรงขั้นเบา (Light) จะเกิดขึ้นได้เมื่อก้อนเมฆมีความหนาเกิน 4,000 ฟุต ถ้ากระแสอากาศไหลในทางต้ังใน
ก้อนเมฆมีความรุนแรงจะท าให้ Supercooled Water Droplets หรืออนุภาคของน้ าแข็ง (Ice Particles) ถูกยก
ตัวขึ้นไปในบรรยากาศช้ันสูงๆ จนกระท่ังหยดน้ าหรืออณุภาคเหล่านั้นมีขนาดใหญ่ขึ้นและตกลงมาสู่พื้นโลกในรูป
ของฝนหนักหรือหิมะหนัก (Heavy Rain or Heavy Snow) 
      น้ าฟ้าสามารถเปล่ียนสถานะได้เมื่ออุณหภูมิท่ีอยู่แวดล้อมนั้นเปล่ียนแปลงไป เช่น หิมะจะละลายเมื่อผ่าน
ช้ันบรรยากาศระดับต่ า (low altitude) ท่ีมีอุณหภูมิสูงกว่า และจะกลายเป็นฝน ในทางตรงกันข้ามเมื่อฝนตกผ่าน
ช้ันบรรยากาศท่ีเย็นกว่าก็จะแข็งตัวกลายเป็น ลูกปรายน้ าแข็ง (Ice Pellets) ก่อนท่ีจะตกถึงพื้นดิน 
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      ในบางครั้งกระแสอากาศไหลขึ้นในทางต้ังมีความรุนแรงมากพอ สามารถท่ีจะพัดพาเอาหยดน้ าท่ีเย็นกว่า
จุดเยือกแข็ง (Supercooled Water Drops) ขึ้นไปจนถึงระดับท่ีหยดน้ านั้นกลายเป็นน้ าแข็ง ซึ่งภายหลังหยดน้ า
อื่นๆ จะรวมกันแข็งตัวและกลายเป็นลูกเห็บ (Hail) ในท่ีสุด 
      น้ าฟ้าทุกชนิดไม่จ าเป็นจะต้องตกลงถึงพื้นดินทุกครั้ง ซึ่งในบางครั้งแล้วจะระเหยกลายเป็นไอเสียก่อน เมื่อ
ตกผ่านช้ันบรรยากาศท่ีแห้งใต้ฐานของเมฆ เรียกว่า VIRGA หรือฝนท่ีตกลงมาไม่ถึงพื้นดิน ซึ่งปรากฏการณ์เช่นนี้จะ
เกิดขึ้นได้ในบริเวณท่ีมีอากาศร้อนและแห้ง เช่นบริเวณภาคตะวันออกเฉียงเหนือของไทย 
      ต่อไปจะอธิบายถึงรูปร่างลักษณะของน้ าฟ้าแต่ละชนิดซึ่งมีดังนี้ 
 9.1 ฝน (Rain) คือน้ าฟ้าท่ีตกลงมาจากเมฆในรูปของหยดน้ า ซึ่งอยู่ ในสถานะของขอ งเหลว มี
เส้นผ่าศูนย์กลางมากกว่า 0.5 มม. หรือถ้าไม่มากกว่า 0.5 มม. จะมีจ านวนเม็ดฝนน้อยกว่าในกรณีของฝนละออง 
      หยดฝนท่ีตกผ่านระดับท่ีมีอุณหภูมิเย็นกว่า 0°C จะแข็งตัวเมื่อกระทบกับพื้นดิน หรือวัตถุบนพื้นดินหรือ
เครื่องบินในขณะบิน เรียกว่า ฝนแข็ง (Freezing Rain)  
 9.2 ฝนละออง (Drizzle) เป็นน้ าฟ้าท่ีมีรูปร่างแน่นอนมีขนาดเม็ดเล็กมาก และดูเสมือนว่าจะสามารถลอย
อยู่ในอากาศได้เลยทีเดียว เส้นผ่าศูนย์กลางของเม็ดฝนเล็กกว่า 0.5 มิลลิเมตร มักจะตกลงมาจากเมฆ สเตรตัส 
(ST) 
      หยดฝนละอองท่ีตกผ่านระดับท่ีมีอุณหภูมิเย็นกว่า 0°C จะแข็งตัวเมื่อกระทบกับพื้นดินหรือวัตถุบน
พื้นดินเรียกว่า ฝนละอองแข็ง (Freezing Drizzle) 
 

 
รูปท่ี 2.2 

 
 9.3 หิมะ (Snow) เป็นน้ าฟ้าท่ีอยู่ในรูปของผลึกน้ าแข็ง โดยมากมีรูปร่างคล้ายดาว 6 แฉก (Six Pointed 
Star) ดังแสดงในรูปท่ี 2.2 
            9.3.1 หิมะปลิว (Drifting snow) เกิดขึ้นเนื่องจากลมพัดพาหิมะลอยขึ้นไปสูงจากพื้นดินเล็กน้อย 
ไม่เกิน 6 ฟุต ทัศนวิสัยในบางระดับจะไม่ลดลงต่ ากว่า 7 ไมล์ 
            9.3.2 Blowing Snow เป็นพายุหิมะ (Snow storm) ชนิดหนึ่ง เกิดจากลมพัดพาหิมะลอยฟุ้งขึ้น
จากพื้นดินปานกลาง 6 ฟุตหรือมากกว่า ท าให้ทัศนวิสัยในทางระดับเหลือ 6 ไมล์หรือต่ ากว่า 
          9.4 ลูกปรายหิมะ (Snow Pellets) คือน้ าฟ้าท่ีเป็นน้ าแข็ง และมีสีขาวขุ่นมีรูปร่างกลมหรือบางครั้งจะ
เหมือนรูปกรวย มีเส้นผ่าศูนย์กลางประมาณ 2-5 มิลลิเมตร เปราะและแตกง่าย เมื่อตกลงมากระทบพื้นท่ีแข็ง 
          9.5 เม็ดหิมะ (Snow Grains) คือน้ าฟ้าชนิดหนึ่ง ซึ่งเป็นเม็ดน้ าแข็งเล็กๆมีสีขาวขุ่น รูปร่างแบนหรือ    
ยาวเรียว เส้นผ่าศูนย์กลางน้อยกว่า 1 มม. และตกลงมาจากเมฆ ST (Stratus) 
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          9.6 ลูกปรายน้ าแข็ง (Ice Pellets) เป็นน้ าฟ้าท่ีเป็นเม็ดน้ าแข็งมีรูปร่างกลม หรือค่อนข้างกลม มี
เส้นผ่าศูนย์กลางประมาณ 5 มม. หรือน้อยกว่า 
          9.7 หิมะเปียก (Sleet) ก็คือหิมะท่ีก าลังจะละลาย หรือเกิดจากการปะปนกันระหว่างหิมะกับฝน ในแลตติ
จูดกลางๆ จะพบว่าเป็นหิมะอยู่เบ้ืองบนตกลงมายังอากาศอุ่นเบ้ืองล่าง ซึ่งอุณหภูมิสูงกว่า 0°C จะละลายเป็นหิมะ
เปียก และกลายเป็นฝนเมื่อตกลงสู่พื้นดิน 
          9.8 ลูกเห็บ (Hail) เป็นน้ าฟ้าท่ีมีรูปร่างคล้ายลูกบอลเล็กๆ หรือก้อนน้ าแข็งท่ีมีรูปอย่างอื่นๆ ท่ีตกลงมา
อย่างโดดเด่ียว หรือตกลงมาอย่างหนาแน่น ลูกเห็บจะประกอบด้วยชนิดท่ีมีสีขุ่นและชนิดใส ปกติจะเกิดร่วมกันกับ
พายุฝนฟ้าคะนอง และอุณหภูมิผิวพื้นจะสูงกว่าจุดเยือกแข็ง มีขนาดเส้นผ่าศูนย์กลาง 5-50 มม. หรือมากกว่า 
          9.9 ผลึกน้ าแข็ง (Ice Crystal) เป็นผลึกน้ าแข็งท่ีตกลงมา และมีรูปร่างคล้ายเข็มซึ่งเป็นล ายาวหรือแผ่น ซึ่ง
จะเรียกผลึกน้ าแข็งชนิดนี้ว่า “ปริซึมน้ าแข็ง” (Ice Prisms) ผลึกน้ าแข็งชนิดนี้จะมองเห็นเล็กมาก จนสามารถลอย
แขวนตัวอยู่ในอากาศได้ ซึ่งจะตกลงมาจากเมฆ หรือเมื่อลักษณะอากาศดี  สามารถมองเห็นได้เมื่อกระทบกับ
แสงอาทิตย์หรือแสงไฟอื่นๆ ท่ีสว่างมากๆ ซึ่งจะปรากฏเป็นล าแสง หรือปรากฏการณ์อื่นๆ ท่ีสายตาสามารถ
มองเห็นได้ส่วนมากจะเกิดบริเวณขั้วโลกท่ีอากาศมีการทรงตัวดี และมีอุณหภูมิของอากาศต่ า 
      ความจริงแล้วเมฆไม่ใช่น้ าฟ้าเพราะเหตุว่าครั้งแรกไอน้ าท่ีกล่ันตัวมาเป็นเมฆใหม่ๆ นั้นจะประกอบด้วย
หยดน้ าเล็กๆ และแขวนตัวลอยอยู่ในอากาศ น้ าฟ้าเกิดข้ึนเมื่อหยดน้ าเล็กๆเหล่านั้น เจริญเติบโตขึ้นจนอากาศ   ไม่
สามารถพยุงไว้ได้ จึงตกลงมาจากเมฆเป็นน้ าฟ้าดังกล่าว การเจริญเติบโตของหยดน้ าเล็กๆ เหล่านั้นเกิดจาก
กรรมวิธีต่างๆ กัน มีวิธีหนึ่งซึ่งเรียกว่า THE BERGERON PROCESS ซึ่งใช้อธิบายเมฆท่ีมีอุณหภูมิถึงจุดเยือกแข็ง
หรือต่ ากว่า จ าเป็นจะต้องมีหยดน้ าท่ีเย็นกว่าจุดเยือกแข็งและผลึกน้ าแข็งรวมอยู่ด้วยกัน ผลึกน้ าแข็งเจริญ   เติบโต
ขึ้นจากหยดน้ าท่ีเย็นกว่าจุดเยือกแข็ง และกลายเป็นเกล็ดหิมะ (Snow Flakes) และถ้าเกล็ดหิมะนั้นๆ   ตกลง
มายังอากาศท่ีอุณหภูมิสูงกว่า 0°C แล้วจะละลายกลายเป็นเม็ดฝนตกลงมายังพื้นโลก 
      อีกวิธีหนึ่งใช้อธิบายถึงการเจริญเติบโตของหยดน้ าเล็กๆในก้อนเมฆท่ีเจริญเติบโตจนกระท่ังเป็นเม็ดฝนโดย
การกระทบโดยตรงและการเกาะกันของหยดน้ าอื่นๆ ท่ีอยู่ใกล้เคียงกัน ท าให้เม็ดฝนเหล่านั้นโตขึ้นจนไม่สามารถจะ
ลอยตัวอยู่ในอากาศได้จึงตกลงมาเป็นฝน กรรมวิธีนี้เรียกว่า COLLISION  
          9.10 น้ าค้าง (Dew) หมายถึงหยดน้ าเล็กๆ ท่ีรวมตัวกันจับอยู่บนวัตถุท่ีพื้นดิน หรือใกล้ๆ กับพื้นดิน 
เกิดขึ้นเมื่ออุณหภูมิของอากาศลดลงต่ าจนไอน้ าท่ีมีอยู่ในอากาศเกิดการควบแน่น หรือกล่ันตัวเป็นหยดน้ า เมื่อ
อุณหภูมิของอากาศมีค่าเท่ากับหรือต่ ากว่าอุณหภูมิจุดน้ าค้าง ตามธรรมดาน้ าค้างจะเกิดในเวลากลางคืนท่ีอากาศ
แจ่มใส แต่ส่วนมากเกิดในตอนใกล้รุ่ง ซึ่งเป็นระยะเวลาท่ีอุณหภูมิของอากาศประจ าวันลดลงต่ าสุด 
          9.11 น้ าค้างแข็ง (Frost) หมายถึงน้ าแข็งท่ีรวมตัวกันมีลักษณะเป็นผลึก โดยท่ัวๆ ไปมีรูปร่างคล้ายเกล็ด
เข็ม หรือพัด เกิดขึ้นเมื่อไอน้ าในอากาศรวมตัวกันท่ีผิวพื้นท่ีมีอุณหภูมิเท่ากับหรือต่ ากว่าจุดเยือกแข็ง ซึ่งต่างจาก
น้ าค้างตรงท่ีน้ าค้างแข็งจะมีลักษณะทึบแสง แต่น้ าค้างเมื่อแข็งตัวภายหลังจะมีลักษณะโปร่งแสงกว่า 
      ในบางครั้งจะเกิดน้ าค้างแข็งจับตามล าตัวเครื่องบินขณะจอดท่ีพื้นซึ่งจะต้องก าจัดออกก่อนท าการบินทุก
ครั้ง เพราะน้ าค้างแข็งจะท าให้เครื่องบินสูญเสียแรงยกไปมาก 
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10. เคร่ืองมือและวิธีการวัดค่าความชื้น เครื่องมือท่ีใช้วัดความช้ืน หรือความจุของไอน้ าเรียกว่า HYGROMETERS 
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บทท่ี 3  อุณหภูมิ (Temperature) 
 
 ค าว่า "อุณหภูมิ" หมายถึงการบอกระดับความร้อน ความเย็น เป็น "องศา" การท่ีสสารต่างๆ มีอุณหภูมิ
ต่างกันนั้น นอกจากเป็นเพราะได้รับพลังงานความร้อนไม่เท่ากันแล้วยังเป็นเพราะมีโครงสร้างทางโมเลกุลแตกต่าง
กันอีกด้วย เมื่อให้ความร้อนจ านวนเท่ากันต่อสสารสองชนิดท่ีมีปริมาตรเท่าๆ กัน สสารชนิดหนึ่งจะร้อนกว่าอีก
ชนิดหนึ่ง 
 
1. การวัดค่าอุณหภูมิ 
 เทอร์โมมิเตอร์ท่ีใช้กันท่ัวไปในงานหลายสาขาปัจจุบันนี้ได้แก่ เทอร์โมมิเตอร์ปรอท เพราะปรอทเป็นสารท่ี
มีความไวในการขยายและหดตัว เมื่ออุณหภูมิเปล่ียนแปลง แต่มีแนวโน้มว่าในอนาคตเทอร์โมมิเตอร์ไฟฟ้า จะได้รับ
การพัฒนาขึ้นมาใช้งานอย่างกว้างขวางแทนเพราะให้ค่าเท่ียงตรงมาก เนื่องจากท างานด้วยระบบวงจรไฟฟ้า 
ส าหรับแอลกอฮอล์เทอร์โมมิเตอร์นั้น นิยมใช้ในการวัดค่าอุณหภูมิต่ าๆ (เพราะแอลกอฮอล์มีจุดเยือกแข็งต่ าถึง      
-130°ซ) แม้แต่ Minimum Thermometer ก็เป็นเทอร์โมมิเตอร์แบบใช้แอลกอฮอล์ ส่วนเทอร์โมมิเตอร์โลหะ ใช้
โลหะบางๆ 2 ชนิด ท่ีมีการหด-ขยายตัวไม่เท่ากัน (เมื่อได้รับอุณหภูมิเท่ากัน) มาประกบติดกัน เหมาะในการตรวจ-
บันทึก ค่าอุณหภูมิเป็นระยะเวลายาวนาน เช่นเทอร์โมมิเตอร์แบบจดบันทึก (Thermograph) เป็นต้น 
 1.1 มาตราท่ีใช้วัด การวัดค่าอุณหภูมินิยมแสดงหน่วยเป็น "องศา" (Degree) ได้มีนักวิทยาศาสตร์หลาย
ท่านคิดก าหนดมาตราวัดอุณหภูมิข้ึนมาต่างๆ กัน เพื่อให้เหมาะกับงานสาขาต่างๆ เช่น   
 เซลเซียส (Celsius, เซ็นติเกรดเดิม, °ซ) เป็นมาตราท่ีเรา และบรรดาประเทศท่ีนิยมใช้ระบบเมตริกคุ้นเคย
กันดี นักวิทยาศาสตร์ด้านอวกาศของประเทศสวีเดนเป็นผู้ก าหนดมาตรานี้ขึ้น โดยให้จุดเยือกแข็งอยู่ท่ี 0°C และ
จุดน้ าเดือดอยู่ท่ี 100°C จากจุดเยือกแข็งถึงจุดเดือดจึงแบ่งออกเป็น 100 ช่ององศาเท่าๆ กัน  
 ฟาเรนไฮต์ (Fahrenheit, °F) เป็นมาตราท่ีนิยมใช้กันในกลุ่มประเทศยุโรปและอเมริกา มาตรานี้ถูก
ก าหนดขึ้นโดยนักฟิสิกส์เยอรมัน ให้จุดเยือกแข็งอยู่ท่ี 32°F และจุดน้ าเดือดอยู่ท่ี 212°F มาตรานี้แบ่งออกเป็น 
180 ช่ององศาเท่าๆ กัน ส าหรับค่า 0 องศาซึ่งเป็นค่าต่ าสุดของมาตรานี้ได้จากการน าเทอร์โมมิเตอร์วางไว้ใน
ส่วนผสมอย่างละเท่าๆ กันของน้ าแข็งและเกลือ ซึ่งในสมัยนั้นผู้ประดิษฐ์เช่ือว่า ไม่มีวิธีการใดท่ีท าในห้องทดลอง 
จะสามารถท าอุณหภูมิให้ต่ ากว่านี้ได้อีกแล้ว 
 โรเมอร์ (Reaumur, °R) เคยนิยมใช้กันในยุโรปกลาง แต่เส่ือมความนิยมไปแล้วเมื่อต้นศตวรรษท่ี 20 นี้   
นักฟิสิกส์ชาวฝรั่งเศสเป็นผู้ก าหนด มีจุดเยือกแข็งอยู่ท่ี 0°R  จุดน้ าเดือดท่ี 80°R 
 เคลวิน (Kelvin, หรือ องศาสัมบูรณ์, Absolute, K หรือ A นิยมใช้ในงานด้านวิทยาศาสตร์มาตรานี้
ก าหนดโดย ลอร์ด เคลวิน นักฟิสิกส์และนักคณิตศาสตร์ชาวอังกฤษ ก าหนดจุดเยือกแข็งอยู่ท่ี 273 K และจุดเดือด
อยู่ท่ี 373 K นั่นคือจากจุดเยือกแข็งถึงจุดเดือดแบ่งออกเป็น 100 ช่ององศาเช่นเดียวกับมาตราเซลเซียสนั่นเอง 
ควรสังเกตว่ามาตรานี้ไม่มีอุณหภูมิท่ีเป็นค่าลบ เนื่องจากค่าต่ าสุดในมาตรานี้ (0 K) นั้นเป็นศูนย์อย่างแท้จริง (ศูนย์
องศาสัมบูรณ์) ไม่มีพลังงานความร้อนท่ีจะไปกระตุ้นโมเลกุลของสารให้เคล่ือนไหว แม้แต่โมเลกุลของแก๊สก็ยัง 
หยุดนิ่ง และการเขียนค่าอุณหภูมิเคลวินจะไม่ใส่เครื่องหมายองศา ( ° ) 
 1.2 การแปลงมาตรา จะเห็นได้ว่าในมาตราเซลเซียสนั้นแบ่งช่ององศาออกเป็น 100 ช่อง ส่วนฟาเรนไฮต์
มี 180 ช่อง อัตราส่วนระหว่างองศาเซลเซียส ต่อองศาฟาเรนไฮต์ จึงเป็น 1 ต่อ 9/5 ซึ่งสามารถเขียนเป็นสูตรง่ายๆ 
ส าหรับการแปลงมาตราท้ังสองได้ดังนี้  C/5 = (F-32)/9 
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ตัวอย่าง  การแปลงค่า 40°C ให้เป็น °F 
                จากสูตร       C/5 = (F-32)/9 
                แทนค่า      40/5 = (F-32)/9 
                            360 = 5F-160 
                               5F = 520 
                                F  =  520/5    =    104°F 
 ส่วนมาตราเซลเซียส กับเคลวินนั้นต่างก็แบ่งออกเป็น 100 ช่องเหมือนกันแต่จุดเยือกแข็งและจุดเดือดของ
เคลวินอยู่ห่างจากของเซลเซียสอยู่ 273 ช่ององศา ฉะนั้น สูตรในการแปลงหน่วยระหว่างมาตราท้ังสองจึงเป็น     
K = 273 + C (หรือ C = K - 273) 
            ตัวอย่าง  การแปลงค่า 40°C เป็นองศา K 
            จากสูตร           K = 273 + C 
            แทนค่า            K = 273 + 40 
                                K = 313  
      *** จุดเยือกแข็ง หมายถึงจุดแห่งการเปล่ียนสถานะ จากของเหลวเป็นของแข็ง  

("จุดเยือกแข็ง" Freezing Point)  และในทางกลับกันจากของแข็งกลายเป็นของเหลว  
("จุดหลอมละลาย" Melting Point) ซึ่งท้ังสองจุดนี้อยู่ท่ีค่าอุณหภูมิเดียวกัน (0°C) 
 

2. กรรมวิธีถ่ายเทความร้อน (Heat Transfer Process) และการเปลี่ยนแปลงของอุณหภูมิ (Temperature 
Changes) 
 การถ่ายเทพลังงานความร้อนระหว่างส่ิงต่างๆ ตามธรรมชาตินั้นมีอยู่ตลอดเวลา เหมือนกับเป็นการเฉล่ีย
กระจายความร้อนออกไป หากวางวัตถุต่างอุณหภูมิ 2 ช้ินไว้ใกล้ๆ กัน พลังงานความร้อนของวัตถุท่ีมีอุณหภูมิสูง
กว่าจะถ่ายเทไปสู่วัตถุท่ีมีอุณหภูมิต่ ากว่าโดยวิธีใดวิธีหนึ่งต่อไปนี้คือ การน าความร้อน (Conduction), การ       
พาความร้อน (Convection), การแผ่รังสี (Radiation) และมีแนวโน้มท่ีเป็นไปได้ว่า ในท่ีสุดอุณหภูมิของวัตถุ ท้ัง
สองจะเท่ากัน 
 2.1 การน าความร้อน (Conduction)  เป็นวิธีท่ีความร้อนถ่ายเทผ่านระหว่างโมเลกุลต่อโมเลกุลของ   
วัตถุท่ีสัมผัสกันโดยวัตถุตัวน านั้นไม่ต้องเคล่ือนท่ี เช่น ท่อนเหล็กท่ีเผาไฟ แม้ปลายเหล็กจะสัมผัสไฟเพียงด้านเดียว  
แต่ปลายด้านตรงข้ามก็ร้อนด้วย โลหะส่วนมากเป็นตัวน าความร้อนท่ีดีแต่อากาศเป็นตัวน าความร้อนท่ีเลว และ
ถ่ายเทความร้อนได้ช้า เมื่อพื้นดินร้อนในตอนกลางวัน อากาศท่ีอยู่ติดกับผิวดินเท่านั้นท่ีร้อนขึ้นด้วยการน าความ
ร้อน ในเวลากลางคืนพื้นดินคายความร้อนได้เร็วกว่าจึงมีอุณหภูมิต่ ากว่าอากาศ จะมีก็เพียงช้ันบางๆ ของอากาศท่ี
อยู่ติดผิวดินเท่านั้นท่ีเย็นเนื่องจากการสัมผัสกับพื้นดิน จึงเป็นต้นเหตุส าคัญของการเกิดน้ าค้าง เมื่อวัตถุต่างๆ   
คายความร้อนออกอย่างรวดเร็วในเวลากลางคืน จนพื้นผิวของมันมีอุณหภูมิต่ ากว่าอากาศ ท าให้ความช้ืนในอากาศ
ท่ีมาสัมผัสมีอุณหภูมิถึงจุดน้ าค้างได้โดยง่าย 
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 2.2 การพาความร้อน (Convection)  คือการท่ีตัวส่ือพาเอาความร้อนติดไปด้วยเมื่อเคล่ือนท่ีจากแหล่ง
เดิมในวิชาอุตุนิยมวิทยาจะมุ่งถึงความหมายของ Convection แต่เฉพาะในกรณีของ "การพาความร้อนในทางด่ิง
เท่านั้น" เช่นอากาศเหนือต าบลหนึ่งถูกความร้อนแล้วยกตัวขึ้น อาการเช่นนี้เราเรียกว่า Convection ส่วนการพา
ความร้อนทางระดับ (แนวระนาบ) เช่นการท่ีอากาศโดยรอบเคล่ือนตัวในแนวระนาบเข้ามาแทนท่ีอากาศ ณ ต าบล
ข้างต้นเรียกว่า Advection 
 2.3 การแผ่รังสี (Radiation)  เป็นการเคล่ือนท่ีของความร้อนโดยไม่ต้องผ่านตัวกลางพลังงานความร้อน
แผ่ออกมาจากต้นก าเนิดในรูปของคล่ืนแม่เหล็กไฟฟ้า เช่นพลังงานความร้อนจากดวงอาทิตย์แผ่รังสีผ่านอวกาศ มา
ในรูปของคล่ืนส้ัน (Short Wave Radiation) และโลกแผ่รังสีกลับไปในรูปของคล่ืนยาว (Long Wave Radiation) 
 
3. คุณสมบัติบางประการของการแผ่รังสี  
 การแผ่รังสีท่ีเรารู้จักกันดีคือ การแผ่รังสีจากดวงอาทิตย์เป็นพลังงานในรูปคล่ืนแม่เหล็กไฟฟ้าเคล่ือนตัว
ด้วยความเร็วของแสง เป็นการยากท่ีจะแยกความแตกต่างอย่างชัดเจนระหว่างพลังงานความร้อนกับพลังงานแสง  
ความแตกต่างท่ีเราคุ้นเคยก็คือเราสามารถสัมผัสพลังงานแสงได้ด้วยการมองเห็น ดวงอาทิตย์แผ่รังสีออกมาในทุก
ขนาดช่วงคล่ืน ช่วงท่ีแผ่พลังออกมาสูงสุดคือช่วงของแสงสว่าง (Visible Range) ซึ่งมีความยาวขนาดช่วงคล่ืน
ระหว่าง 0.4 ถึง 0.7 ไมครอน แต่ประมาณครึ่งหนึ่งของพลังงานท่ีแผ่จากดวงอาทิตย์เป็นขนาดช่วงคล่ืนอื่นท่ีส้ัน
กว่า 0.4 ไมครอน ได้แก่พวก อุลตร้าไวโอเล็ต และเอ็กซเรย์ เป็นต้น ส่วนท่ีมีความยาวมากกว่า 0.7 ไมครอน ได้แก่
พวกอินฟราเรด และคล่ืนวิทยุอื่นๆ เป็นต้น  
 กฏของ Planck และของ Stefan-Boltzmann ช่วยอธิบายเรื่องก าลังในการแผ่พลังงานและช่วยให้
สามารถค านวณหาค่าออกมาได้      
 กฏของ Planck กล่าวว่า "ก าลังในการแผ่พลังงาน ณ ช่วงคล่ืนใดๆ ของวัตถุด า (Black Body) จะขึ้นอยู่
กับอุณหภูมิของวัตถุด านั้น" 
 กฏของ Stefan-Boltzmann กล่าวว่า "ผลรวมของก าลังในการแผ่พลังงานของวัตถุด าจะเป็นสัดส่วน
โดยตรงกับอุณหภูมิ (เคลวิน) ของวัตถุนั้นยกก าลังส่ี" จะเห็นว่ากฏท้ังสองนั้นมีอุณหภูมิของวัตถุเป็นปัจจัยส าคัญ  
วัตถุท่ีมีอุณหภูมิสูงกว่าจะมีก าลังในการแผ่พลังงานมากกว่า และขนาดของคล่ืนส้ันกว่า เช่นดวงอาทิตย์เมื่อเทียบ
กับโลก ดวงอาทิตย์แผ่พลังงานออกมาอย่างมหาศาลเพราะมีอุณหภูมิสูงกว่า และพลังงานท่ีแผ่ออกมาก็เป็นพวก
คล่ืนส้ัน (Short Waves) ส่วนโลกแผ่พลังงานท่ีได้รับนั้นกลับออกไปในรูปของคล่ืนยาว (Long Waves or 
Terrestrial Radiation) 
      *** วัตถุด า (Black Body) เป็นวัตถุสมมุติในทางทฤษฎี ท่ีสามารถแผ่พลังงานออกมาสูงสุดในทุกขนาด
ช่วงคล่ืน ณ อุณหภูมิหนึ่ง และสามารถดูดซึมพลังงานท้ังหมดท่ีมาตกกระทบ เช่น ณ อุณหภูมิหนึ่งโลกสามารถ   
ดูดซึมและแผ่พลังงานช่วงความยาวคล่ืน 10 ไมครอน ได้เกือบเต็ม 100 เปอร์เซ็นต์ นั่นหมายถึงท่ีอุณหภูมินั้น   
โลกมีคุณสมบัติเกือบเป็น Black Body ส่วนช่ือ "วัตถุด า" นั้นไม่เกี่ยวกับสี มุ่งถึงคุณสมบัติในเรื่องการดูดซึม และ
การแผ่พลังงานเป็นหลักไม่ว่าตัววัตถุจะเป็นสีอะไรหรือมีโครงสร้างอย่างไรก็ตาม 
 
 
 

https://www.google.co.th/search?biw=1366&bih=643&q=Terrestrial+Radiation&spell=1&sa=X&ved=0CBgQvwUoAGoVChMIguX-yMPSxwIVgleOCh0DkwHW
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4. พลังงานในบรรยากาศ (Energy in the Atmosphere)  
 อริสโตเต้ิล (Aristotle) เป็นเจ้าของแนวความคิดท่ีว่า การได้รับความร้อนไม่เท่ากันของแถบศูนย์สูตรกับ
แถบขั้วโลกนั่นเอง เป็นท่ีมาของพลังมหาศาลท่ีผลักดันให้บรรยากาศของโลกเกิดการหมุนเวียนถ่ายเทพลังงาน
ดังกล่าวได้มาจากดวงอาทิตย์ถึง 99.7% ส่วนท่ีเหลือมาจากภายในของโลกเอง เช่น จากภูเขาไฟ, น้ าพุร้อน และ
จากกิจกรรมของมนุษย์โลก (Human Activities) พลังงานในบรรยากาศมีอยู่ 4 รูปแบบดังนี้ :- 
 4.1 พลังงานจลน์ (Kinetic Energy) เป็นพลังงานท่ีเกิดจากการเคล่ือนไหวถ่ายเทของบรรยากาศ 
 4.2 พลังงานศักย์ (Potential Energy) เป็นพลังงานท่ีเกิดในเนื้อของอากาศจากการพยายามทรงตัว   
ต้านแรงดึงดูดของโลก 
 4.3 พลังงานความร้อนแฝง (Latent heat Energy) เป็นพลังงานท่ีของแข็งและของเหลวดูดซึมกักไว้ใน
ระหว่างขบวนการละลายและระเหย (เช่น การท่ีน้ าแข็งจะละลายหรือน้ าจะกลายเป็นไอได้นั้นจะต้องใช้ความร้อน
จ านวนหนึ่งเพื่อการเปล่ียนสถานะดังกล่าว) และความร้อนจ านวนนี้จะถูกคายออกมาอีกครั้งเมื่อมีการเปล่ียน
สถานะกลับสภาพเดิม 
 4.4 พลังงานจากความร้อน (Thermal Energy) เป็นพลังงานท่ีกักเก็บไว้ในเนื้อของอากาศเมื่อได้รับความ
ร้อนซึ่งไปกระตุ้นให้โมเลกุลเกิดการส่ันไหวพลังงานท่ีกล่าวนี้จะแสดงออกมาเมื่ออากาศนั้นไปอยู่ในท่ีท่ีมีความ
แตกต่างทางอุณหภูมิระหว่างเนื้อมวลอากาศกับส่ิงแวดล้อม 
 
5. พลังงานจากดวงอาทิตย์ (Solar Radiation)  
 ดวงอาทิตย์เป็นต้นก าเนิดแห่งขบวนการแผ่รังสีทุกชนิดของ โลก ดวงอาทิตย์ แผ่รังสีปริมาณมหาศาล
ออกไปทุกทิศทุกทางในอวกาศอย่างต่อเนื่องโลกรับพลังงานนี้ (รังสีดวงอาทิตย์) มาเพียงเล็กน้อย ปริมาณ  
พลังงานจากดวงอาทิตย์ท่ีโลกได้รับ (Insolation หรือ Incoming Solar Radiation) นั้นขึ้นอยู่กับองค์ประกอบ   
4 ประการต่อไปนี้ 
 5.1 Solar Constant  คือค่าของรังสีดวงอาทิตย์ท่ีวัด ณ ขอบนอกของบรรยากาศซึ่งเช่ือว่าเป็นค่าคงท่ี 
1.94 กรัม-แคลอรี่ / ซม2 / นาที 
 5.2 ระยะห่างของดวงอาทิตย์ เนื่องจากโลกมีวิถีโคจรรอบดวงอาทิตย์เป็นวงรี ระยะห่างจากดวงอาทิตย์
เมื่ออยู่ ณ ต าแหน่งต่างๆ จึงไม่เท่ากันเป็นผลให้ค่า Solar Constant แปรเปล่ียนตามไปด้วย เช่น เมื่อ โลกอยู่ใน
ต าแหน่งใกล้ดวงอาทิตย์ท่ีสุด (Perihelion) ประมาณ 1-3 ม.ค. Solar Constant จะมีค่าประมาณ 2.01 กรัม-
แคลอรี่ /ซม2 /นาที และเมื่อโลกอยู่ท่ีต าแหน่งไกลดวงอาทิตย์ท่ีสุด (Aphelion) ประมาณ 4-6 ก.ค. Solar 
Constant มีค่าประมาณ v1.88 กรัม-แคลอรี่ /ซม2 /นาที หากพิจารณาในทางทฤษฎีถึงผลอันนี้แล้วน่าจะท าให้ค่า
อุณหภูมิต่ าสุดและสูงสุดในฤดูหนาวและฤดูร้อนของซีกโลกใต้แตกต่างกันมากกว่าของซีกโลกเหนือ แต่ค่าแตกต่าง
นี้ก็ถูกลบเลือนไปโดยองค์ประกอบอื่นๆท่ีเกี่ยวโยงกับการหมุนเวียนของบรรยากาศ และความต่างอุณหภูมิระหว่าง
พื้นดิน-พื้นน้ า ของท้ังสองซีกโลก 
 5.3 มุมของดวงอาทิตย์ท่ีกระท าต่อโลก ปริมาณพลังงานท่ีผิวโลกได้รับในขณะท่ีแสงอาทิตย์ท ามุมต้ังฉาก
กับพื้นท่ีนั้นย่อมมากกว่าเมื่อแสงท ามุมเอียง 
 5.4 ความนานของช่วงกลางวัน ช่วงกลางวันยิ่งยาวนานปริมาณ Insolation ท่ีได้รับ ณ ต าบลนั้นๆ ก็ยิ่ง
มากซึ่งช่วงเวลาของวันก็ขึ้นอยู่กับค่าเส้นรุ้ง (Latitude) ของต าบลนั้น และช่วงเวลาของปี (ฤดู) โดยตรง 
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6. การสูญเสียพลังงานของรังสีดวงอาทิตย์  
 พลังงานท่ีดวงอาทิตย์แผ่ผ่านห้วงอวกาศมานั้นจะมีค่าคงท่ีเมื่อยังไม่เข้าสู่บรรยากาศของโลก แต่เมื่อผ่าน
บรรยากาศเข้ามาแล้วจะสูญเสียพลังงานไปบางส่วน ตัวการต่างๆ ท่ีท าให้ Insolation สูญเสียพลังงานมีดังนี้ 
 6.1 ผลกระทบจากบรรยากาศ บรรยากาศจะท าหน้าท่ีแพร่กระจาย (Scattering) และดูดซึม 
(Absorption) รังสีดวงอาทิตย์ท่ีผ่านเข้ามา โดยโมเลกุลของอากาศจะกระจายรังสีจากดวงอาทิตย์ออกไปทุกทิศทุก
ทางในท้องฟ้าก่อนผ่านลงมาถึงพื้นโลก ท้องฟ้าในเวลากลางวันจึงแลดูเจิดจ้า แก๊สแต่ละชนิดท่ีประกอบขึ้นมาเป็น
บรรยากาศจะเลือกดูดซึมรังสีดวงอาทิตย์แต่ละช่วงความยาวคล่ืนเฉพาะตัว ในขณะท่ีปล่อยให้คล่ืนขนาดอื่นผ่านไป 
พวกคล่ืนส้ัน (Short Wave) ท้ังหลายจะถูกบรรยากาศในระดับบนดูดซึมไว้ บรรยากาศไม่สามารถดูดซึมรังสีดวง
อาทิตย์ท่ีมีความยาวคล่ืนมากกว่า 0.34 ไมครอน (ซึ่งได้กล่าวแล้วว่าดวงอาทิตย์แผ่พลังงานย่านนี้มาด้วยความเข้ม
สูงสุด) จะผ่านบรรยากาศลงมาได้โดยง่าย แล้วถูกพื้นดินดูดซึมไว้ ท าให้อุณหภูมิของพื้นดินเพิ่มข้ึน และต่อมาก็เป็น
ผลให้อากาศใกล้ๆ พื้นดินร้อนขึ้นด้วยการน าความร้อนและการพาความร้อน 
 6.2 ผลกระทบจากเมฆจ านวน ชนิด และความหนาของเมฆมีผลในการขัดขวางรังสีดวงอาทิตย์ท่ีส่องลงมา
สู่พื้นโลก การสูญเสียพลังงานจะมากหรือน้อยก็ขึ้นอยู่กับคุณสมบัติของเมฆนั้นๆ ในเรื่องการสะท้อนกลับ 
(Reflection), การดูดซึม (Absorption) โดยหยดน้ าและผลึกน้ าแข็งท่ีอยู่ในเมฆ และการแพร่กระจาย 
(Scattering) ความสามารถในการสะท้อนแสงกลับ (Albedo) ของเมฆแต่ละชนิดนั้นแตกต่างกันมาก เมฆช้ันสูง
และเมฆแผ่นมี Albedo ประมาณ 21%, เมฆแผ่นในช้ันกลางประมาณ 48%, เมฆแผ่นช้ันต่ า 69% และเมฆก่อตัว
ทางต้ังท่ีสูงใหญ่มี Albedo ประมาณ 70% ท้ังนี้ก็ขึน้อยู่กับความหนาของเมฆนั้นด้วย Insolation จะถูกเมฆดูดซึม
ไว้บ้างเพียงเล็กน้อย และเมฆยังเป็นตัวขัดขวางบางส่วนของ Terrestrial Radiation ซึ่งเป็นคล่ืนยาวท่ีโลกแผ่ออก
ไปสู่อวกาศในเวลากลางคืนอีกด้วย ท าให้ความต่างอุณหภูมิในเวลากลางวันและกลางคืนมีไม่มากนักในวันท่ีมี    
เมฆมาก 
     *** Albedo คือ ความสามารถในการสะท้อนแสงท่ีตกกระทบของส่ิงต่างๆ ปกติแล้วจะแสดงค่า Albedo เป็น
เปอร์เซ็นต์ ซึ่ งคืออัตราส่วนระหว่างปริมาณคล่ืนแม่เหล็กไฟฟ้าท่ีสะท้อนกลับโดยวัตถุ ต่อปริมาณคล่ืน
แม่เหล็กไฟฟ้าท่ีตกกระทบวัตถุนั้น  
 6.3 ผลกระทบจากพื้นดิน-พื้นน้ า ความสามารถในการดูดซึมรังสีดวงอาทิตย์ของผิวโลกขึ้นอยู่กับธรรมชาติ
ของผิวโลกแต่ละแห่ง โดยเฉพาะอย่างยิ่งค่าความสามารถในการสะท้อนกลับ (Albedo) และค่าความจุความร้อน 
(Heat Capacity) ของท่ีนั้น โดยท่ัวไปแล้วพื้นดินมีค่า Albedo มากกว่าพื้นน้ า Insolation ท่ีตกบริเวณพื้นดินจึง
สะท้อนกลับไปมากกว่าท่ีตกลงสู่พื้นน้ า (ยกเว้นเมื่อดวงอาทิตย์ท ามุมต่ าต่อผิวน้ าท่ีราบเรียบ)  ส่วนค่าความจุความ
ร้อนนั้น น้ ามีค่าความจุความร้อนมากกว่าดิน น้ าจึงดูดซึมรังสีดวงอาทิตย์ไว้มากกว่าพื้นดิน ในเวลากลางคืนความ
ร้อนเหล่านี้ก็จะถูกคายกลับออกมา ด้วยเหตุนี้น้ าในมหาสมุทรจึงท าหน้าท่ีเสมือนเป็นแหล่งส ารองพลังงานแหล่ง
ใหญ่ของโลก และช่วงห่างระหว่างค่าอุณหภูมิสูงสุด-ต่ าสุดเหนือพื้นน้ ามีค่าน้อยกว่าท่ี เหนือพื้นดิน ความต่าง
อุณหภูมิระหว่างพื้นดิน-พื้นน้ า เป็นเหตุให้เกิดสภาพอากาศตามฤดูกาลในสเกลใหญ่ (Large Scale) หรือท่ีเห็นได้
ง่ายๆ คือลมบก-ลมทะเล ในสเกลขนาดท้องถิ่น (Local Scale) 
 6.4 ผลกระทบจากความสูงและทิศทางท่ีหันรับรังสีดวงอาทิตย์ องค์ประกอบท้ังสองนี้มีความส าคัญต่อ
ปริมาณรังสีดวงอาทิตย์ท่ีแต่ละต าบลได้รับ ต าบลท่ีอยู่ในระดับความสูงมากๆ ย่อมมีช่วงเวลาของการรับรังสีดวง
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อาทิตย์ยาวนานกว่าพื้นท่ีท่ีอยู่ต่ ากว่า อีกท้ังบรรยากาศในระดับสูงก็บางเบากว่าท าให้อิทธิพลของบรรยากาศ ท่ีมี
ต่อรังสีดวงอาทิตย์มีน้อยลง ลักษณะการวางตัวของพื้นลาดเอียงไหล่เขาและหน้าผาท่ีหันหน้าเข้ารับรังสีดวงอาทิตย์
ย่อมมีช่วงเวลาของการได้รับรังสีดวงอาทิตย์ในมุมตรงมากกว่าพื้นราบท่ัวๆ ไป 
 
7. การแผ่รังสีของโลก (Terrestrial Radiation)   
 เมื่อโลกได้รับรังสีคล่ืนส้ันจากดวงอาทิตย์แล้ว โลกก็จะแผ่รังสีคล่ืนยาว (Long Wave หรือ Infra-red) 
กลับออกไป ไอน้ าและคาร์บอนไดออกไซด์ในบรรยากาศนั้นมีคุณสมบัติในการดูดซึมรังสีคล่ืนยาวได้ดีมาก รังสี 
คล่ืนยาวที่โลกแผ่ออกไปจะถูกบรรยากาศดูดซึมไว้ถึง 94% ปล่อยให้หลุดรอดสู่บรรยากาศเพียง 6% เท่านั้น ย่าน
ความยาวคล่ืน 8 ถึง 13 ไมครอน เป็นช่วงท่ีบรรยากาศปล่อยให้หลุดรอดออกไปไม่สามารถดูดซึมไว้ได้ ซึ่งเรียกว่า
เป็น "หน้าต่างบรรยากาศ" (Atmospheric Window) บางส่วนของรังสีคล่ืนยาวท่ีบรรยากาศดูดซึมไว้จะถูกแผ่
กลับมายังพื้นโลกอีก 
 
8. ความสมดุลพลังงานของโลก และบรรยากาศ   
 ผลจากการวิเคราะห์เกี่ยวกับระบบของโลกและบรรยากาศปรากฏว่า ปริมาณเฉล่ียของรังสีดวงอาทิตย์
คล่ืนส้ันท่ีได้รับในบริเวณท่ีอยู่ระหว่างเส้นรุ้ง 35° กับเส้นศูนย์สูตรนั้นมีมากว่าคล่ืนยาว (Terrestrial Radiation)  
ท่ีแผ่ออกไป ส่วนบริเวณต้ังแต่เส้นรุ้ง 35° ขึ้นไปถึงขั้วโลกปริมาณรังสีท่ีได้รับจะน้อยกว่าท่ีแผ่ออก สภาพนี้ควรท า
ให้แถบเส้นรุ้งต่ าๆ มีอุณหภูมิเพิ่มขึ้น และแถบเส้นรุ้งสูงๆ มีอุณหภูมิลดลงเรื่อยๆ แต่กลับปรากฏว่าทุกแห่งในโลก
ยังคงรักษาค่าเฉล่ียอุณหภูมิรายปีไว้ได้อย่างสม่ าเสมอ แสดงว่าจะต้องมีการส่งถ่ายพลังงานส่วนเกินอย่างต่อเนื่อง
สม่ าเสมอจากแถบเส้นรุ้งต่ าๆ ไปยังแถบเส้นรุ้งสูงๆซึ่งขาดดุลพลังงาน การหมุนเวียนของบรรยากาศนั่นเองท่ีท าให้
เกิดการส่งถ่ายพลังงานเหล่านี้ 70% ถึง 90% ส่วนท่ีเหลือถูกน าไปโดยกระแสน้ าในมหาสมุทร 
 
9. การกระจายของอุณหภูมิ (Temperature Distribution)  
 อุณหภูมิ ณ ท่ีต่างๆ ย่อมมีค่าไม่เท่ากันท้ังในทางระดับและในทางด่ิง ซึ่งแยกพิจารณาได้ดังนี้ 
 9.1 การกระจายของอุณหภูมิทางระดับท่ีพื้นโลก ขึ้นอยู่กับฤดูกาลเป็นปัจจัยหลักส่วนปัจจัยรองลงไปได้แก่ 
ท าเลท่ีต้ังและส่วนประกอบของพื้นดิน-พื้นน้ า รวมท้ังสภาพภูมิประเทศ เช่นในฤดูร้อน บริเวณพื้นดินจะอุ่นกว่า 
พื้นน้ าท่ีอยู่ใกล้เคียง ณ เส้นรุ้งเดียวกัน ในฤดูหนาวบริเวณพื้นน้ าจะอุ่นกว่าพื้นดินท่ีอยู่ใกล้เคียง ณ เส้นรุ้งเดียวกัน 
ค่าอุณหภูมิท้ังสูงสุด และต่ าสุดประจ าวันจะพบเหนือบริเวณท่ีเป็นพื้นดิน 
 9.2 การกระจายของอุณหภูมิทางด่ิงในบรรยากาศ ผู้ปฏิบัติงานในอากาศจะค านึงถึงอุณหภูมิใน
บรรยากาศเพื่อน ามาประกอบการตัดสินใจเลือกความสูงของระดับบิน พิกัดน้ าหนักบรรทุกรวมท้ังผลกระทบอื่นๆ 
ท่ีจะมีต่อเท่ียวบิน การกระจายของอุณหภูมิทางด่ิงมีลักษณะต่างๆดังนี้ :- 
            9.2.1 อุณหภูมิลดลงตามระยะสูง (A Temperature Lapse) ในบรรยากาศช้ันโทรโพสเฟียร์ 
อุณหภมูิจะลดลงตามระยะสูงท่ีเพิ่มข้ึน อัตราการลดอุณหภูมิตามระยะสูงท่ีถือเป็นค่ามาตรฐาน (Standard Lapse 
Rate) มีค่า 2°C (3.6°F) ต่อ 1,000 ฟุต (6-8°C/1 กม.) ค่านี้ใช้เป็นบรรทัดฐานในการปรับแต่งอุปกรณ์ต่างๆ และ
การจัดท ารายการตรวจสอบระบบการท างานต่างๆ ของอากาศยาน 
            9.2.2 อุณหภูมิกลับ (A Temperature Inversion)  บ่อยครั้งท่ีมักจะมีช้ันอุณหภูมิเพิ่มตามระยะ
สูงเกิดขึ้นในบรรยากาศช้ันโทรโพสเฟียร์ เรียกว่าช้ันอุณหภูมิกลับ (Inversion Layer) ช้ันอุณหภูมิกลับท่ีเกิดบ่อย
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ท่ีสุดได้แก่แบบท่ีเกิดเหนือผิวดินเพียงเล็กน้อย เกิดในคืนท่ีท้องฟ้าโปร่ง และลมค่อนข้างสงบ พื้นดินคายความร้อน
ออกอย่างรวดเร็วท าให้อากาศท่ีอยู่ติดกับผิวดินพลอยเย็นตัวไปด้วยจนถึงระยะประมาณ 200-300 ฟุต  ผลนี้อาจ
เหลือเพียงเล็กน้อยหรือหมดไป อากาศช้ันล่างสุดจึงมีอุณหภูมิต่ ากว่าอากาศช้ันท่ีอยู่ถัดขึ้นไป   
 สภาพตามท่ีกล่าวนี้เรียกว่า Radiation Inversion หรือ Ground Inversion ซึ่งจะไม่ค่อยเกิดในคืนท่ี 
เมฆมาก เพราะเป็นสภาพที่ไม่อ านวยให้เกิดการลดอุณหภูมิในเวลากลางคืน นอกจาก Radiation Inversion  แล้ว
ยังมี Inversion แบบอื่นๆ อีกดังนี้ 
          Subsidence Inversion เกิดเนื่องจากอากาศในระดับใดระดับหนึ่งจมตัวลงสู่เบื้อง ล่างซึ่งมักเกิดเป็น
บริเวณกว้าง ในขณะท่ีจมตัวลงก็จะมีอุณหภูมิสูงขึ้นด้วยกรรมวิธีอะเดียเบติค (Adiabatic Warming) ช้ันของ
อากาศท่ีจมตัวลงมานี้ (Layer of Subsiding Air) จึงมีอุณหภูมิสูงกว่าอากาศช้ันท่ีอยู่ถัดลงไป และจะเป็นช้ันท่ีมี
ความช้ืนน้อยมาก 
          Frontal Inversion จะพบในบริเวณท่ีเกิดแนวปะทะอากาศ ท้ังในแนวปะทะอากาศเย็น และในแนวปะทะ
อากาศอุ่น เมื่อมวลอากาศเย็นเคล่ือนตัวเข้าไปใต้มวลอากาศอุ่น หรือเมื่อมวลอากาศอุ่นเคล่ือนตัวไปซ้อนทับบน
มวลอากาศเย็นก็ตาม จะท าให้เกิดช้ันอุณหภูมิกลับเหนือบริเวณนั้นเสมอ และจะสังเกตได้ว่าในระดับของ Frontal 
Inversion นั้นความช้ืนจะเพิ่มข้ึน 
          Turbulence Inversion เกิดเมื่อมีลมร้อนพัดไปบนพื้นดินหรือพื้นน้ าท่ีเย็นกว่า ท าให้เกิดการปั่นป่วนเล็กน้อย 
ในบรรยากาศระดับใกล้ๆ ผิวพื้นโลก และจะพบช้ันอุณหภูมิกลับเหนือบรรยากาศระดับใกล้ๆ ผิวพื้นโลกเล็กน้อย  
            9.2.3 ระดับอุณหภูมิเท่า (An Isothermal Layer) เกิดขึ้นได้ในบางโอกาสเป็นช้ันท่ีไม่หนานัก   
มีอุณหภูมิคงท่ี ไม่เปล่ียนแปลงตามระยะสูง 
            9.2.4 การเปล่ียนแปลงอุณหภูมิแบบอะเดียเบติด (Adiabatic Process) เป็นการเปล่ียนแปลง
อุณหภูมิท่ีเกิดขึ้นภายในก้อนอากาศ (Air Parcel)โดยไม่ได้รับอิทธิพลจากอุณหภูมิภายนอก (รายละเอียดในบทท่ี 7) 
 
10. การหยั่งอุณหภูมิในบรรยากาศ (Temperature Sounding)  
 สถานีตรวจอากาศหลายแห่งจะท าการหยั่งอุณหภูมิของบรรยากาศขึ้นไปจนถึงระยะสูง 20-30 กม. เป็น
ประจ าทุกวัน วันละสองครั้ง โดยใช้ Radiosonde ซึ่งประกอบด้วยบอลลูนท่ีมีเครื่องวัดอุณหภูมิ, ความกดอากาศ, 
ความช้ืน กับเครื่องส่งสัญญาณวิทยุเล็กๆ ติดขึ้นไปด้วย ค่าท่ีตรวจวัดได้จะถูกส่งลงมายังสถานีภาคพื้นดิน แต่ 
มนุษย์เราก็ยังต้องการข้อมูลของบรรยากาศมากขึ้นกว่าท่ีได้รับอยู่ จึงมีการตรวจหยั่งบรรยากาศด้วยวิธีอื่นๆ อีก
เช่นการตรวจโดยเครื่องบิน, การใช้บอลลูนขนาดใหญ่ท่ีมีอุปกรณ์สร้างแผนภูมิอัตโนมัติติดขึ้นไปด้วย หรือให้ผู้ตรวจ
ขึ้นไปกับบัลลูนเป็นต้น แผนภูมิโครงสร้างทางอุณหภูมิในบรรยากาศแต่ละระดับจะแสดงลักษณะแบบใดแบบหนึ่ง
ใน 3 ลักษณะคือ :- 
            ก. อุณหภูมิลดลงตามระยะสูง (Temperature Lapse) 
            ข. อุณหภูมิเพิ่มขึ้นตามระยะสูง (อุณหภูมิกลับ) (Temperature Inversion) 
            ค. อุณหภูมิคงท่ีตามระยะสูง (Isothermal) 
 จากแผนภูมิโครงสร้างทางอุณหภูมิในบรรยากาศซึ่งได้จาก Radiosonde ในแถบละติจูดกลางนั้นเราจะ
สามารถเห็นความแตกต่างระหว่างบรรยากาศสองช้ันแรกของโลกได้อย่างชัดเจน ท่ีระดับต่ ากว่า 11 กม. ลงมา ซึ่ง
เป็นช้ัน Troposphere นั้น โดยท่ัวไปแล้วจะมีลักษณะของการลดอุณหภูมิตามระยะสูงท่ีระดับ11 กม. จะมี
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ลักษณะอุณหภูมิคงท่ีตามระยะสูงให้เห็นอย่างชัดเจนซึ่งเป็นช้ัน Tropopause นั่นเอง และถัดขึ้นไปก็เป็น 
Stratosphere ซึ่งอุณหภูมิจะเกือบคงท่ีขึ้นไปจนถึงระดับ 20 กิโลเมตร จากนั้นอุณหภูมิจะเพิ่มตามระยะสูง การ
ตรวจหยั่งอุณหภูมิในบรรยากาศเกือบทุกครั้งจะแสดงคุณสมบัติทางอุณหภูมิของบรรยากาศช้ันล่างของโลกดังนี้ 
            ก. Troposphere อุณหภูมิลดลงตามระยะสูงด้วยอัตราประมาณ 2°C/1,000 ฟุต 
(6-8°C/1 กิโลเมตร) อาจมีช้ันของอุณหภูมิกลับหรืออุณหภูมิคงท่ีตามระยะสูงอยู่บ้างเป็นช้ันบางๆ หรืออาจหนาได้
ถึง 1 กิโลเมตร 
            ข. Tropopause อุณหภูมิค่อนข้างคงท่ีตามระยะสูง ระดับของ Tropopause จะเปล่ียนแปลงไป
ตามฤดูกาลด้วย ในฤดูหนาวจะอยู่ต่ ากว่าฤดูร้อน 
            ค. Stratosphere ช้ันล่าง มีอุณหภูมิค่อนข้างคงท่ีตามระยะสูง หรือมิฉะนั้นก็มีอุณหภูมิ
เปล่ียนแปลงตามระยะสูงเพียงเล็กน้อย 
 ส าหรับบรรยากาศระดับสูง (ต้ังแต่ประมาณ 30 กิโลเมตรขึ้นไป) นั้น การตรวจหยั่งอุณหภูมิในบรรยากาศ
ต้องกระท าโดยวิธีอื่นดังนี้ 
            ก. ใช้จรวดหยั่งบรรยากาศ  โดยปล่อยจากเครื่องบินหรือบอลลูนในระดับสูง แล้วน าค่าความแน่น 
(Density) และความกดอากาศมาค านวณค่าอุณหภูมิ 
            ข. ตรวจลักษณะแนวทางเดินท่ีผิดไปจากปกติของเสียง เมื่อผ่านช้ันบรรยากาศท่ีต่างคุณสมบัติกัน 
โดยใช้ระเบิดขนาดใหญ่แล้ววัดระดับความเข้มของเสียง (Audibility) 
            ค. ปล่อยระเบิดมือเป็นระยะๆจากจรวดท่ียิงจากพื้นโลก แล้วตรวจดูความเร็วในการเดินทางของ
เสียงเมื่อผ่านช้ันบรรยากาศท่ีมีความแน่นต่างๆ กัน 
            ง. ตรวจการแพร่กระจายของล าแสงในเวลากลางคืนเมื่อส่งล าแสงผ่านบรรยากาศช้ันต่างๆ ท่ีมี
ความแน่นไม่เท่ากัน 
            จ. ตรวจแนวทางเดินของพวกดาวตก หรือเทห์วัตถุต่างๆ ท่ีเข้ามาในบรรยากาศ ท้ังด้วยสายตา
และด้วยเรดาร์ 
            ฉ. ตรวจแนวทางเดินของคล่ืนวิทยุเมื่อส่งผ่านบรรยากาศช้ัน Ionosphere 
            ช. ใช้ดาวเทียมตรวจวัดคุณสมบัติด้านการดูดซึม (Absorption) ของบรรยากาศช้ันต่างๆ ซึ่งตรวจ
ได้ถึงระดับ 1 hPa (50 กิโลเมตร) การท่ีอุณหภูมิในช้ัน Ionosphere กับ Ozonosphere สูงมากก็เนื่องจากดูดซึม
รังสี Ultraviolet จากดวงอาทิตย์ไว้นั่นเอง เหนือระดับ 400 กิโลเมตร อุณหภูมิจะสูงประมาณ 1,200°C และจะ
เพิ่มข้ึนเรื่อยๆ เมื่อยิ่งสูงขึ้นไป 
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บทท่ี 4  ความกดอากาศ (PRESSURE) 
 
1. นิยาม (DEFINITION) 
          ถ้าพิจารณาน้ าหนักบรรยากาศของโลกประมาณ 5,600 ล้านล้านตันแล้ว จะมีแรงกดอย่างมหาศาลต่อ ทุก
ส่ิงท่ีมันส่งแรงไปถึง จากการวัดความกดของบรรยากาศดูแล้วพบว่าความกดจะเปล่ียนแปลงไปตามสถานท่ีและ
เวลา ถ้าเราเปรียบเทียบกับกองหนังสือจะเห็นว่าหนังสือเล่มล่างสุดจะรับน้ าหนักกดลงมามากท่ีสุด ในท านอง
เดียวกันความกดของบรรยากาศมีค่ามากท่ีสุดท่ีส่วนล่างสุดของบรรยากาศ 
          ความกดอากาศ ลม และอุณหภูมิ มีความสัมพันธ์กันอย่างใกล้ชิด ยากท่ีจะแยกศึกษาแต่ละเรื่อง 
ดังนั้นในบทนี้จึงต้องกล่าวถึงความกดอากาศและความสัมพันธ์ของ 3 องค์ประกอบนี้ด้วย 
          ความกด (Pressure) คือ แรงท่ีมากระท าต่อหนึ่งหน่วยพื้นท่ีบนพื้นผิวที่ก าหนด 
                  P = ความกด 
          P = F/A         เมื่อ F = แรงหรือน้ าหนักท่ีมากระท า 
                     A = พื้นท่ีท่ีแรงหรือน้ าหนักมากระท า 
          สังเกตว่า เราไม่จ าเป็นต้องค านึงถึงทิศทางของแรงท่ีมากระท านั้นเลย เพราะความกดจะปรากฎค่าเท่าๆ 
กันทุกทิศทาง เราแบ่งความกดออกเป็น 2 อย่างคือ 
 1.1 ความกดอากาศ, ความกดบรรยากาศ (Atmospheric Pressure) หรือความกดขณะอยู่กับท่ี (Static 
Pressure) 
          ความกดท่ีเกิดขึ้นจากน้ าหนักของแท่งอากาศท่ีมีพื้นท่ีหน้าตัดหนึ่งหน่วย ณ ระดับความสูงหนึ่งขึ้นไปจนถึง
สุดขอบบรรยากาศด้านบน เราเรียกความกดท่ีระดับความสูงนั้นว่า Atmospheric Pressure หรือ Static 
Pressure 
          1.2 ความกดขณะเคล่ือนท่ี (Dynamic Pressure) ความกดท่ีเกิดบนพื้นผิวใดๆท่ีเคล่ือนท่ี เมื่อเทียบกับ
อากาศ เรียกว่าความกดขณะเคล่ือนท่ี (Dynamic Pressure) และความกดท่ีเกิดบนด้านหน้าของพื้นผิวนั้นจะมีค่า
มากกว่าด้านหลังในขณะท่ีพื้นผิวนั้นก าลังเคล่ือนท่ี 
          หลักของเครื่องวัดความเร็วเครื่องบินก็ยึดหลักการวัดค่า Dynamic Pressure นี้โดยหาความแตกต่างของ
ความกดในท่อปิโตต์ (Pitot Tube) กับท่อสแตติก (Static Tube) ความกดในท่อปิโตต์เกิดจากผลรวมของ Static 
Pressure กับ Dynamic Pressure  
 
2. เคร่ืองมือที่ใช้ในการวัดความกดอากาศ  
          เครื่องมือท่ีใช้ในการวัดค่าความกดอากาศ เรียกว่า บารอมิเตอร์ (Barometer) ในปัจจุบันท่ีนิยมใช้กันมีอยู่ 
3 แบบ คือ 
          2.1 บารอมิเตอร์แบบปรอท (Mercurial Barometer)  
          ในปี พ.ศ. 2186 ทอร์ริเซลล่ี (Torricelli) พบว่าหากเราน าเอาหลอดแก้วยาวเกือบหนึ่งเมตรท่ีมีปรอท อยู่
เต็มมาคว่ าลงในอ่างท่ีมีปรอทอยู่ ตามรูปท่ี 1 ความกดอากาศหรือน้ าหนักของอากาศจะดันปรอทในอ่างจนมีค่า
สมดุล หรือเท่ากับน้ าหนักของล าปรอทในหลอดแก้ว จากหลักการนี้เขาได้น ามาประดิษฐ์บารอมิเตอร์แบบปรอท
ขึ้นมา ท่ีสถานีตรวจอากาศใกล้ระดับน้ าทะเลจะมีความสูงของล าปรอทแบบนี้ประมาณ 29.92 นิ้วหรือ 760 มม.  
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รูปท่ี 1 

 
 อาจกล่าวอีกอย่างหนึ่งได้ว่า "ล าปรอทท่ีมีความสูง 29.92 นิ้ว มีน้ าหนักเท่ากับล าอากาศท่ีมีความสูงจาก
ระดับน้ าทะเลถึงยอดสุดของบรรยากาศท่ีมีพื้นท่ีหน้าตัดเท่ากับ   ล าปรอทนั้น" 

2.2 บารอมิเตอร์แบบโลหะ (Aneroid Barometer) 
          ค าว่า "แอนนิรอยด์ (Aneroid) หมายถึง ไม่มีของเหลว (Contain No Fluid) บารอมิเตอร์แบบนี้จึง
ประกอบด้วยแผ่นโลหะบางๆ ท่ียืดหยุ่นได้ในกล่องสูญญากาศ (ตามรูปท่ี 2) ปลายด้านหนึ่งจะติดแน่นกับท่ี อีก
ปลายหนึ่งต่อเข้ากับเข็มช้ีบนมาตราความกด เมื่อความกดอากาศเปล่ียนแปลง แรงกดท่ีกระท าต่อแผ่นโลหะนั้น    
ก็จะเปล่ียนแปลงไปด้วย ท าให้แผ่นโลหะยืดหยุ่นตามแรงกดไปขยับเข็มช้ีเราก็อ่านค่าความกดอากาศได้ตามมาตรา
ท่ีเข็มนั้นช้ีบอก 

 
รูปท่ี 2 

 
          2.3 บารอกราฟ (Barograph) 
          เป็นบารอมิเตอร์แบบโลหะท่ีออกแบบมาให้บันทึกค่าความกดอากาศได้อย่างต่อเนื่อง ท าให้เราทราบถึง
ความเปล่ียนแปลงความกดอากาศในช่วงเวลาต่างๆ ได้ ซึ่งเป็นประโยชน์ต่อนักพยากรณ์อากาศอย่างมาก รูปแบบ
และปริมาณการเปล่ียนแปลงความกดอากาศใน 3 ชม.ท่ีแล้วมาของการตรวจอากาศท่ีเรียกว่า "Pressure 
Tendency" นั้น จะมีการรายงานในแผนท่ีอากาศด้วย   
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          ตามนิยามเป็นหน่วยของแรงต่อหน่วยของพื้นท่ี ใน International System of Units (SI units ) คือ    
"นิวตันต่อตารางเมตร" (N m-2) ซึ่งเรียกว่า ปาสคาล Pascal (Pa)       
          ส าหรับความกดอากาศท่ีผิวโลกมีค่าประมาณ 105 ปาสคาล (Pa) เรียกว่า 1 บาร์ (bar) เนื่องจากการ
เปล่ียนแปลงของความกดอากาศประจ าวันมีค่าน้อยกว่า 1 บาร์ ดังนั้นในทางอุตุฯ จึงใช้หน่วยท่ีเล็กลงมา เรียกว่า 
มิลลิบาร์ (Millibar) โดย 1 bar = 103 mb ดังนั้น  
               1 mb. = 102   N m-2  หรือ  102 Pa  นั่นเอง 
          อนึ่ง ในปัจจุบัน WMO ได้ตกลงก าหนดให้ใช้ค า "เฮกโตปาสคาล Hectopascal (hPa)"  แทน "มิลลิบาร์"     
      

 
 
3. การเปลี่ยนแปลงของความกดอากาศ (Pressure Variation) 
          ความกดอากาศเปล่ียนแปลงได้อย่างต่อเนื่องทุกเวลาทุกสถานท่ีตามสภาพอากาศ เช่น เมฆ หมอก ฝน ลม 
และแนวปะทะอากาศ เมื่อระบบความกดอากาศสูงหรือต่ าเคล่ือนตัวผ่านไปทางใดก็มักจะท าให้บริเวณนั้นมีค่า
ความกดเปล่ียนแปลงไปด้วย ซึ่งใช้เวลานานหลายช่ัวโมงกว่าจะเปล่ียนไปแต่ละนิ้วปรอท การเปล่ียนแปลงความกด
อากาศท่ีเห็นได้อย่างชัดเจนท่ีสุดจะเป็นไปตามระยะสูง (Altitude) และอุณหภูมิ (Temperature) 
          * การเปล่ียนแปลงความกดอากาศในแนวด่ิง เนื่องจากค่าความกดอากาศก็คือน้ าหนักของมวลอากาศ
ท้ังหมดเหนือระดับท่ีตรวจวัด ค่าความกดอากาศ ณ ระดับสูงขึ้นไปจึงมีค่าน้อยลงตามล าดับและลดลงอย่างรวดเร็ว
ประมาณ 1 hPa ต่อระยะสูงท่ีเพิ่มข้ึนทุกๆ 10 เมตร หรือ 1 นิ้วปรอทต่อทุกๆ 1,000 ฟุต 
          * การเปล่ียนแปลงความกดอากาศในแนวระดับ โดยท่ัวไปจะมีค่าน้อยกว่าการเปล่ียนแปลงความกด
อากาศในแนวด่ิง ค่าท่ีเปล่ียนแปลงเล็กน้อยนี้มีความส าคัญอย่างยิ่งต่อทิศทางและความเร็วลม ณ ระดับน้ าทะ เล 
ค่าความกดอากาศจะประมาณระหว่าง 1050-950 hPa เสมอ โดยค่าสูงสุดวัดได้ท่ีบริเวณไซบีเรีย (1084 hPa) 
และค่าต่ าสุดวัดได้จากพายุไต้ฝุ่นในแปซิฟิก (976 hPa) การเปล่ียนแปลงความกดอากาศในแนวระดับเกิดขึ้นใน
ระดับสูงขึ้นไปอีกด้วย  
          ความกดท่ีระดับน้ าทะเลปานกลาง (Pressure at Mean Sea Level) 
          การเปล่ียนแปลงความกดอากาศซึ่งแปรตามเวลาและสถานท่ี เป็นส่ิงส าคัญอย่างยิ่งในการน ามาพิจารณา
ประกอบการพยากรณ์อากาศ ในการเปรียบเทียบความกดอากาศต่างสถานท่ีกันจ าเป็นต้องอ้างอิงท่ีระดับเดียวกัน 
มิฉะนั้นจะเป็นการยากมากท่ีจะแสดงว่าบริเวณไหนเป็นความกดอากาศต่ า หรือความกดอากาศสูงท่ีแท้จริง   
ระดับอ้างอิงท่ีดีท่ีสุดคือระดับน้ าทะเลปานกลาง (MSL) ดังนั้นในการตรวจอากาศทุกครั้งจึงค านวณความกดอากาศ
ท่ีได้เป็นความกดอากาศท่ี MSL ซึ่งหมายถึงว่า ถ้าสถานีตรวจอากาศนั้นอยู่ท่ีระดับน้ าทะเลความกดอากาศจะเป็น
เท่าไร           “ความกดอากาศมาตรฐานท่ีระดับน้ าทะเลมีค่า 1013.2 hPa หรือ 29.92 นิ้วปรอท” 
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บทท่ี 5  ลม (WIND) 
 
1. ลม (Wind) 
 การเปล่ียนแปลงความกดอากาศและอุณหภูมิ  ท าให้เกิดการเคล่ือนท่ีของอากาศท้ังในทางด่ิง และทาง
ระดับท่ีเราเรียกกันท่ัวไปว่า ลม ซึ่งมีความส าคัญต่อการเกิดสภาพอากาศ เช่นในขณะท่ีมีกระแสอากาศไหลขึ้น
ในทางต้ังเป็นตัวการส าคัญส าหรับการเกิดเมฆฝน พายุฝนฟ้าคะนอง ซึ่งมีความส าคัญต่อการบิน 
 1.1 ปัจจัยท่ีเกิดการหมุนเวียนของลม 
 เนื่องจากการหมุนของโลกจึงท าให้พื้นโลกได้รับความร้อนจากดวงอาทิตย์ไม่เท่ากัน  เป็นสาเหตุให้เกิด
ระบบการหมุนเวียนของลมท่ัวไป (General Circulation) นอกจากนี้ยังมีปัจจัยอื่นๆ ท่ีท าให้ระบบการหมุนเวียน
ของลมดังกล่าวแตกต่างกันออกไปเป็นระบบย่อยๆ เช่น ลมบก ลมทะเล  
       1.1.1  การกระจายความร้อนของพื้นดิน และพื้นน้ าไม่เท่ากัน 
       1.1.2  ความสามารถในการถ่ายเทความร้อนของพื้นผิวโลกสู่บรรยากาศมีความแตกต่างกัน 
       1.1.3  ลักษณะภูมิประเทศท่ีแตกต่างกัน 
       1.1.4  การเปล่ียนแปลงอุณหภูมิประจ าวัน 
       1.1.5  การเปล่ียนแปลงฤดูกาล และปัจจัยอื่นๆอีก 
 ปัจจัยต่างๆ เหล่านี้ เป็นตัวการที่ท าให้เกิดความกดอากาศสูง และความกดอากาศต่ า ซึ่งเป็นตัวควบคุมท า
ให้เกิดการเคล่ือนท่ีของอากาศในแต่ละภูมิภาค ความกดอากาศเหล่านี้เป็นตัวการส าคัญขั้นพื้นฐานท่ีจะท าให้เข้าใจ
ถึงการหมุนเวียนของบรรยากาศ ดังนั้น นักบิน ต้นหน และผู้ปฏิบัติงานในอากาศจะต้องใช้เป็นข้อมูลส าหรับวาง
แผนการบินในวันต่อวัน 
 ลมมีความส าคัญต่อลักษณะอากาศและภูมิอากาศ เนื่องจากลมเป็นตัวการที่ท าให้เกิดการเคล่ือนท่ี    ของ
อากาศในเขตต่างๆ ของโลก ซึ่งหมายถึงการถ่ายเทพลังงานความร้อนระหว่างมวลอากาศท่ีมีคุณสมบัติแตกต่างกัน 
 
2. แรงที่มากระท้าและเก่ียวข้องกับลม 
 2.1 แรงคอริโอลิส (Coriolis Force) ขณะท่ีโลกมีการเคล่ือนท่ีจากตะวันตกไปตะวันออก เมื่อมีลมพัด 
หมายความว่า ความเร็วระหว่างการไหลของอากาศกับการเคล่ือนท่ีของโลกไม่เท่ากันดังนั้นลมสงบ หมายถึง
อากาศเคล่ือนท่ีไปด้วยความเร็วเท่ากับการเคล่ือนท่ีของโลก 
 ถ้าโลกไม่มีการหมุนลมจะพัดจากความกดอากาศสูงไปยังความกดอากาศต่ าโดยตรง แต่เมื่อโลกมีการหมุน 
อากาศท่ีเคล่ือนท่ีไปบนพื้นโลกจะมีการเบี่ยงเบนไป หรือวัตถุใดก็ตามท่ีเคล่ือนท่ีไปโดยอิสระจะมีการเบี่ยงเบนไป
เสมอ เมื่อเปรียบเทียบกับการหมุนของโลก และถ้ามองจากจุดจุดหนึ่งท่ีอยู่นอกโลก จะมองเห็นส่ิงท่ีเคล่ือนท่ีนั้น
เดินทางเป็นเส้นตรง แต่ถ้ามอง ณ ท่ีจุดใดจุดหนึ่งบนพื้นโลกจะมองเห็นเป็นเส้นโค้ง ดังนั้นแรงนี้จึงเป็นแต่เพียงแรง
ปรากฏให้เราเห็น แต่การเบี่ยงเบนของวัตถุท่ีเคล่ือนท่ีนั้นเป็นความจริงแรงท่ีท าให้เกิดการเบี่ยงเบนนี้เรา
เรียกว่า แรงคอริโอลิส (The Coriolis Force) ช่ือนี้ต้ังให้เป็นเกียรติ แก่ผู้ค้นพบคือ G.G. CORIOLIS ซึ่งเป็นนัก
ฟิสิกส์ชาวฝรั่งเศส 
 จากการทดลองพบว่า ในซีกโลกเหนือแรงนี้จะต้ังฉากกับทิศทางการเคล่ือนท่ี และมีทิศทางเบนไปทาง
ขวามือส่วนในซีกโลกใต้จะเบนไปทางซ้ายมือ ดังนั้นในซีกโลกเหนืออากาศท่ีเคล่ือนท่ีจากเส้นศูนย์สูตรไปยังขั้วโลก
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เหนือจะเบนไปทางขวามือ และในท่ีสุดลมจะไม่พัดไปทางทิศเหนือแต่จะกลายเป็นลมท่ีพัดจากตะวันตกไป
ตะวันออก และลมท่ีพัดจากขั้วโลกเหนือมายังศูนย์สูตรจะเบนไปทางขวามือจนกลายเป็นลมท่ีพัดจากตะวันออกไป
ตะวันตก ปรากฏการณ์นี้จะตรงกันข้ามเมื่ออยู่ในซีกโลกใต้ค่า Coriolis Force จะมีค่าเป็นศูนย์ท่ี เส้นศูนย์สูตร 
และมีค่ามากท่ีสุดท่ีขั้วโลก ขนาดของแรงจะเพิ่มขึ้นถ้าลมมีอัตราเร็วสูง วัตถุใดก็ตามท่ีเคล่ือนท่ีไปทางเหนือจาก
ละติจูดต่ าไปยังละติจูดสูง วัตถุนั้นจะค่อยๆ เบี่ยงเบนไปทางขวามือ และมีค่าการเบี่ยงเบนมากขึ้นในละติจูดสูงขึ้น
ไป ท้ังนี้เป็นเพราะว่าอัตราเร็วในการหมุนของโลกท่ีศูนย์สูตรมีค่ามากกว่าอัตราเร็วท่ีขั้วโลก แต่ถ้าวัตถุไม่มีการ
เคล่ือนท่ี แรงนี้จะมีค่าเท่ากับศูนย์ ไม่ว่าวัตถุจะอยู่ท่ี ณ จุดใดๆ บนพื้นโลก ดังนั้นจึงสรุปได้ว่าเมื่อลมมีอัตราเร็วมาก
ขึ้นการเบี่ยงเบนก็จะมากขึ้นด้วย 
 

 
รูป (Coriolis Force) 

 
 2.2 แรงหนีศูนย์กลางและแรงดึงดูดของโลก (The Centrifucal force and Gravity) 

วัตถุใดๆก็ตามท่ีเคล่ือนท่ีหมุนรอบตัวเองหรือเคล่ือนท่ีเป็นเส้นโค้งวัตถุนั้นจะมีแรงหนีศูนย์กลาง ซึ่งมีทิศ
ทางตรงข้ามกับแรงเข้าสู่ศูนย์กลาง (Centripetal Force) เนื่องจากโลกหมุนจากตะวันตกไปตะวันออก ดังนั้น แรง
หนีศูนย์กลางจึงมีทิศทางจากตะวันออกไปตะวันตก แรงนี้มีค่ามากท่ีสุดท่ีศูนย์สูตรเนื่องจากแรงนี้เป็นสัดส่วน
โดยตรงกับรัศมีการหมุนของโลก ส่วนอีกแรงหนึ่งคือแรงดึงดูดของโลกมีค่ามากท่ีสุดท่ีขั้วโลก เนื่องจากเป็นสัดส่วน
กลับกับรัศมีการหมุนของโลก แรงสองแรงนี้จะหักร้างซึ่งกันและกัน ถ้าปราศจากแรงหนีศูนย์กลาง วัตถุบนพื้นโลก
จะเคล่ือนท่ีอิสระไปยังขั้วโลก ในท านองเดียวกันถ้าปราศจากแรงดึงดูดของโลกวัตถุจะเคล่ือนตัวเป็นอิสระไปยัง
ศูนย์สูตร 
 วัตถุใดก็ตามท่ีเคล่ือนท่ีไปตามการหมุนของโลกคือจากตะวันตกไปตะวันออก จะมีอัตราท่ี เพิ่มขึ้นดังนั้น
แรงหนีศูนย์กลางจึงมีค่ามาก และในทางตรงข้าม ถ้าวัตถุนั้นเคล่ือนท่ีตรงข้ามการหมุนของโลกแรงหนีศูนย์กลาง 
จะมีค่าลดลง 
 แรงดึงดูดของโลกมีทิศทางเข้าหาศูนย์กลางของโลกจึงเป็นแรงท่ีเกี่ยวข้องกันในทางด่ิง ดังนั้นจึงเป็นเหตุให้
มวลอากาศเย็นอยู่ใต้มวลอากาศอุ่น 
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 2.3 แรงเสียดทาน หรือแรงท่ีเกิดจากความฝืด (Friction Force) 
 แรงเสียดทานมีผลต่อการเคล่ือนท่ีของอากาศท าให้ลมพัดช้าลง และยังท าให้แร งคอริโอลิสมีค่าการ
เบี่ยงเบนลดลงเนื่องจากความเร็วลมลดลง แรงเสียดทานมีค่ามากท่ีสุดท่ีผิวพื้นถึงระดับ 2,000 ฟุต และจะลด
น้อยลงเมื่อสูงขึ้นไป ดังนั้นลมท่ีระดับผิวพื้นจึงไม่พัดขนานกับเส้นความกดอากาศเท่า แต่จะท ามุม 10 องศา เหนือ
พื้นมหาสมุทร และท ามุม 45 องศา เหนือพื้นทวีป ลมระดับเหนือ 2,000 ฟุต ขึ้นไปจะพัดขนานกับเส้นความกด
อากาศเท่า 
 ความชันของความกดอากาศ (Pressure Gradient) คืออัตราการเปล่ียนแปลงของความกดอากาศต่อหนึ่ง
หน่วยระยะทางในทางระดับ โดยมีทิศทางจากความกดอากาศสูง ไปยังความกดอากาศต่ า และต้ังฉากกับเส้นความ
กดอากาศเท่า ความชันของความกดอากาศจะมีค่ามากหรือน้อยขึ้นอยู่กับระยะทางระหว่างความกดอากาศ ถ้า
หากเส้นความกดอากาศเท่าอยู่ชิดกันมาก ค่าความชันของความกดจะมีค่ามาก และจะมีค่าน้อยถ้าเส้นความกด
อากาศเท่าอยู่ห่างกันมาก 
 ความชันของความกดอากาศมีความสัมพันธ์กับความเร็วลม ซึ่งเป็นตัวการหนึ่งท่ีควบคุมการไหลของมวล
อากาศ  ถ้าไม่มีแรงอื่นมาเกี่ยวข้องอากาศจะไหลในทิศทางของความชันของความกดอากาศ 
 

 
รูป (ความชันความกดอากาศ) 

 
3. ลมจีโอสโตรฟิค (Geostrophic Wind) 
      เราพิจารณาลมท่ีเคล่ือนท่ีอยู่ในแนวระดับมีความเร็วคงท่ีในเงื่อนไขท่ีว่า ไม่มีแรงเสียดทานการเคล่ือนท่ี
เป็นเส้นตรงจึงไม่มีแรงหนีศูนย์กลาง ไม่มีอัตราเร่ง ไม่มีแนวลมสอบหรือแนวลมแยก ดังนั้นจะเห็นว่าแรงต่างๆ ท่ี
กระท าต่อมวลอากาศดังกล่าวก็คือ แรงท่ีเกิดเนื่องจากความชันของความกดอากาศ (Pressure Gradient) และ
แรงคอริโอลิส (Coriolis Force) สองแรงนี้เท่านั้น 
      ถ้าหากขนาดของแรงความชันความกดอากาศ และแรงคอริโอลิส ท้ังสองแรงนี้เท่ากัน และมีทิศทาง    
ตรงข้าม แรงความชันความกดอากาศ จะหักล้างกับแรงคอริโอลิส ท าให้ลมไม่เบี่ยงเบนไปทางซ้ายหรือขวา เรา
เรียกการเคล่ือนท่ีของอากาศภายใต้สภาวะสมดุลของแรงท้ังสองว่า ลมจีโอสโตรฟิค (Geostrophic Wind) (ดังรูป) 
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 มีกฎอยู่กฎหนึ่งเรียกว่า Buys-Ballot's Law มีใจความว่าในซีกโลกเหนือ ถ้าเราหันหน้าไปตาม
ลม (Down Stream) เราจะพบว่า Low Pressure อยู่ทางซ้ายมือ และ High Pressure อยู่ทางขวามือ แต่ในซีก
โลกใต้จะกลับตรงข้ามกัน 
 ตามท่ีทราบแล้วว่ามี Geostrophic Wind ได้นั้นจะต้องไม่มี Friction ฉะนั้นจึงพอคาดการณ์ได้ว่าลมนี้จะ
เกิดขึ้นได้เหนือระดับ Friction นั่นคือเหนือระดับ 2,000 ฟุตขึ้นไป เนื่องจากแรงคอริโอลิส มีค่าเป็นศูนย์ท่ีเส้น 
ศูนย์สูตร ดังนั้นลมจีโอสโตรฟิคไม่เกิดท่ีบริเวณเส้นศูนย์สูตร 
 
4. ซุปเปอร์และซับจีโอสโตรฟิค (Super and Sub Geostrophic Flow) 
 จะเกิดได้ต่อเมื่อเส้น Isobars หรือ Contours เปล่ียนอย่างทันทีทันใด ซึ่งท าให้มวลอากาศเปล่ียน
ความเร็ว เงื่อนไขในการเกิดนั้นจะต้องมี :- 
  1. ไม่มีอัตราเร่ง 
  2. เคล่ือนท่ีในแนวระดับ และเป็นเส้นตรง 
  3. ไม่มีแรงเสียดทาน Super Geostrophic Flow 
 เมื่อลมพัดจากความชันความกดอากาศท่ีมีค่ามากไปสู่ความชันความกดอากาศท่ีมีค่าน้อยท าให้ลมพัด  ช้า
ลง เนื่องจากแรงคอริโอลิสมีค่ามากกว่าแรงความชันความกดอากาศ จึงท าให้มวลอากาศเคล่ือนท่ีได้ช้าลง โดยมี
ทิศทางเบนเข้าหาความกดอากาศสูง  (ดังรูป) 
 

 
รูป (Supper Geostrophic Flow) 
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 ส าหรับ Sub Geostrophic Flow จะเคล่ือนท่ีจากความชันความกดอากาศท่ีมีค่าน้อยไปสู่ความชันความ
กดอากาศท่ีมีค่ามาก ดังนั้นท าให้ลมพัดได้เร็วขึ้นโดยมีทิศทางเบนเข้าหาความกดอากาศต่ า  (ดังรูป) 
    

 
รูป (Sub Geostrophic Flow ) 

 
          จากรูป ให้   PG คือแรงความชันความกดอากาศ 
                      CO คือแรงคอริโอลิส 
                        U คือลม 
 
5. ลมเกรเด๊ียน (Gradient Wind) 
 การเคล่ือนท่ีของอากาศในแนวระดับโดยไม่มีแรงเสียดทานมาเกี่ยวข้อง และสมมุติว่าแรงความชันความ
กดอากาศกับแรงคอริโอลิสไม่อยู่ในสภาวะสมดุลย์ ดังนั้นลมจะพัดไปทางซ้ายหรือขวาตามทิศทางท่ีควรเป็น 
 การเคล่ือนท่ีของอากาศในบรรยากาศท่ีไม่แรงเสียดทาน และมีความเร็วคงท่ีคือไม่มีอัตราเร่ง โดยมีทิศทาง
ของลมไม่เป็นเส้นตรง เรียกว่าลมเกรเด๊ียน (Gradient Wind) ลมเกรเด๊ียนจึงมีแรงหนีศูนย์กลาง (Centrifugal 
Force) ซึ่งมีทิศทางการเคล่ือนท่ีออกจากศูนย์กลางเข้ามาเกี่ยวข้องด้วย  (ดังรูป) 
 

 
ลมเกรเด๊ียนรอบหย่อมความกดอากาศต่ าในซีกโลกเหนือ 
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ลมเกรเด๊ียนรอบบริเวณความกดอากาศสูงในซีกโลกเหนือ 

 
 ลมเกรเด๊ียนท่ีหมุนรอบหย่อมความกดอากาศต่ านั้น ค่าความชันความกดอากาศมีค่ามากกว่าแรงคอริโอลิส 
และในขณะท่ีลมเริ่มเคล่ือนท่ีเป็นเส้นโค้งจะท าให้ความเร็วลมลดลงกว่าท่ีเป็นลมจีโอสโตรฟิค เนื่องจากการรวมแรง
ของ PG กับแรง CO มีทิศทางไปในทางตรงข้ามกับการเคล่ือนท่ีของลม ซึ่งตรงข้ามกับลมเกรเด๊ียนท่ีหมุนรอบความ
กดอากาศสูง ค่าความชันความกดอากาศมีค่าน้อยกว่าแรงคอริโอลิส และเมื่อ  ผลรวมของแรงท้ังสองนี้ ขณะท่ีเริ่ม
เคล่ือนท่ีเป็นเส้นโค้งมีทิศทางไปทางเดียวกับการเคล่ือนท่ีของลม ดังนั้นความเร็วลมจะมีค่ามากกว่าลมจีโอสโตรฟิค 
จึงสรุปได้ว่า ความเร็วลมท่ีหมุนรอบความกดอากาศสูงมีค่ามากกว่าลมจีโอสโตรฟิค และลมจีโอสโตรฟิคมีความเร็ว
ลมมากกว่า ลมเกรเด๊ียนท่ีหมุนรอบหย่อมความกดอากาศต่ า 
 ในซีกโลกเหนือกระแสลมไหลรอบความกดอากาศต่ าในทิศทางทวนเข็มนาฬิกา เรียกว่าการไหลแบบ
ไซโคลน (Cyclonic Flow) ส่วนในซีกโลกใต้ลมหมุนในทิศทางตรงข้าม เรียกว่าการไหลแบบแอนต้ีไซโคลน 
(Anticyclonic Flow) เมื่อเทียบกับซีกโลกเหนือ 
 การประมาณค่าลมท่ีตรวจวัดได้ด้วยลมจีโอสโตรฟิค เราจะต้องประมาณค่าลมเกรเด๊ียนกับลมท่ีอยู่เหนือ
ขึ้นไปท่ีไม่มีความฝืดเกี่ยวข้องด้วย โดยปกติแล้วเส้นความกดอากาศเท่า ในแผนท่ีอากาศมีลักษณะเป็นเส้นโค้ง 
ดังนั้นการประมาณค่าลมท่ีสังเกตได้ด้วยลมเกรเด๊ียน จึงมีค่าใกล้เคียงความเป็นจริงกว่า การประมาณค่าโดย      
ลมจีโอสโตรฟิค 
 
6. การเปลี่ยนแปลงประจ้าวันของลมผิวพื้น (Diurnal Variation of Surface Wind) 
 ลมในระดับผิวพื้นมีการเปล่ียนแปลงอย่างสม่ าเสมอในรอบเวลา 24 ช่ัวโมง โดยลมเปล่ียนทิศทางไปตาม
เข็มนาฬิกา (Veer) และเพิ่มอัตราความเร็วขึ้นในเวลากลางวันจนถึงก าลังสูงสุดในตอนบ่าย หลังจากนั้นลมจะ
เปล่ียนทิศทางกลับเป็นทวนเข็มนาฬิกา (Back) และลดก าลังลงจนถึงต่ าสุดในตอนพระอาทิตย์ขึ้น การ
เปล่ียนแปลงนี้มีส่วนสัมพันธ์อันใกล้กับการเปล่ียนแปลงอัตราการลดอุณหภูมิตามส่วนสูง (Lapse Rate) แรงเสียด
ทานไม่เป็นผลแต่เพียงท าให้ความเร็วลมและทิศทางลมเปล่ียนแปลงไปเท่านั้น แต่ท าให้เกิดกระแสอากาศปั่นป่วน
ขึ้นด้วย ในเวลากลางวันเมื่อพื้นดินได้รับความร้อนจะเกิดอากาศไหลขึ้นในทางด่ิง ท าให้เกิดกระแสอากาศปั่นป่วน
เพิ่มข้ึน และแผ่กระจายออกไปได้มากกว่าท่ีเกิดในเวลากลางคืน  
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7. การเปลี่ยนแปลงของลมตามส่วนสูงเหนือระดับแรงเสียดทาน (Wind Variation with Height Above 
The Friction Layer) 
 ผลอันเนื่องมาจากความแตกต่างของอุณหภูมิในทางระดับ (Effect of Horizontal Temperature 
Difference) เมื่อพิจารณาถึงการเปล่ียนแปลงของลมตามส่วนสูงเหนือระดับความเสียดทาน (Friction Layer)   มี
ปรากฏการณอ์ยู่ 2 อย่างคือ :- 
 1. ระยะทางด่ิงระหว่างพื้นผิวความกดอากาศเท่า (Isobaric Surface) จะเป็นอัตราส่วนโดยตรงกับ
อุณหภูมิเฉล่ียของอากาศในล าอากาศนั้น 
 2. ความเร็วลมจะเป็นสัดส่วนโดยตรงกับความเอียง (Slope) ของพื้นผิวความกดอากาศเท่าถ้าหาก
อุณหภูมิเฉล่ียเปล่ียนแปลงในทางระดับระหว่างพื้นผิวความกดอากาศเท่าแล้วความเอียงของพื้นผิวความกดอากาศ
เท่าจะเปล่ียนแปลงในทางด่ิง โดยเหตุนี้เองจึงมีการเปล่ียนแปลงความเร็วลมตามส่วนสูง 
 

   
 
8. การหมุนเวียนของบรรยากาศทั่วๆไป (General Circulation) 
 ดังท่ีทราบกันอยู่แล้วว่า บริเวณศูนย์สูตรจะได้รับความร้อนจากดวงอาทิตย์มากกว่าบริเวณขั้วโลก เป็นผล
ท าให้อากาศในบริเวณศูนย์สูตรร้อนกว่าบริเวณขั้วโลก ถ้าโลกไม่มีการหมุนแล้วท่ีศูนย์สูตรจะร้อนขึ้น และท่ีขั้วโลก
จะเย็นลงเรื่อยๆ แต่จากความเป็นจริงปรากฏว่าไม่ได้เป็นไปตามนั้น ดังนั้นจะต้องมีตัวการท่ีท าให้ เกิดการถ่ายเท
ความร้อนจากศูนย์สูตรไปยังขั้วโลกหรือเกิดการหมุนเวียนของอากาศขึ้นได้ เนื่องจากไม่มีการสะสมความร้อนของ
อากาศในแต่ละแห่ง จึงคาดว่าต้องมีการถ่ายเทความร้อนจากแห่งหนึ่งไปอีกแห่งหนึ่ง ถ้าสมมุติว่าโลกไม่หมุนความ
ร้อนท่ีศูนย์สูตรจะท าให้อากาศแถบนั้นลอยตัวสูงขึ้น และอากาศเย็นท่ีขั้วโลกจะไหลเข้ามาแทนท่ี ท าให้เกิดความ
กดอากาศต่ าในระดับสูงท่ีขั้วโลก และความกดอากาศสูงในระดับสูงท่ีศูนย์สูตร อากาศในระดับสูงจึงเคล่ือนท่ีจาก
ศูนย์สูตรไปยังขั้วโลก การเคล่ือนท่ีของอากาศเช่นนี้ ท าให้เกิดความกดอากาศสูงท่ีผิวพื้นท่ีขั้วโลก และเกิดความกด
อากาศต่ าท่ีผิวพื้นท่ีศูนย์สูตร ผลต่างของความกดอากาศท้ังสองนี้ท าให้อากาศเคล่ือนท่ีจากขั้วโลกมายังศูนย์สูตร  
(ดังรูป) 
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แสดงถึงการหมุนเวียนของอากาศ ถ้าโลกไม่มีการหมุน 

 
 การหมุนเวียนของบรรยากาศท่ัวๆไป (General Circulation) นั้นเป็นส่ิงท่ียากแก่การอธิบายเพราะว่า
เกิดขึ้นในบริเวณกว้างใหญ่ย่อมจะมีการเปล่ียนแปลงมีทฤษฎีอยู่หลายทฤษฏีด้วยกันท่ีจะอธิบายถึงการหมุนเวียน
ของอากาศบนพื้นโลก และมีการค้นคว้าต่อเนื่องกันมาหลายคน ในปี ค.ศ.1686 Edmumd Halley ได้อธิบายใน
ส่วนแรกคือ บริเวณละติจูดต่ าๆ ในปี ค.ศ.1735 George Hadley ได้ค้นคว้าต่อมาโดยพยายามท่ีจะอธิบายถึงผล
การหมุนของโลกท่ีมีแรงคอริโอลิสมาเกี่ยวข้อง ค.ศ.1856 Ferrel ได้พิสูจน์ทฤษฎีของ Hadley ปี ค.ศ.1928 
Bergeron ได้ค้นคว้าเพิ่มเติม และปี ค.ศ.1941 Rossby ได้ค้นคว้าและสรุปทฤษฎีสามเซลล์ดังนี้ :-      
 ทฤษฎีสามเซลล์ (The Three-Cell Theory) ทฤษฎีนี้อธิบายถึงอิทธิพลของการหมุนของโลกท่ีมีต่อการ
หมุนเวียนของบรรยากาศ โดยแบ่งพื้นท่ีโลกออกเป็น 6 ส่วนด้วยกัน ให้แต่ละซีกโลกแบ่งออกเป็น 3 ส่วน คือ ท่ี
ศูนย์สูตร ละติจูด 30 องศา และละติจูด 60 องศา 
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        แสดงถึงการหมุนเวียนโดยท่ัวๆไป 

 
 เซลล์ท่ี 1 (ดูรูป) ในซีกโลกเหนือ-ใต้ อยู่ระหว่างศูนย์สูตรกับละติจูด 30 องศาเหนือ-ใต้ อากาศท่ีศูนย์สูตร
ได้รับความร้อน และลอยสูงขึ้นถึงช้ัน โทรโพพอส (Tropopause) อากาศจะเคล่ือนท่ีไปยังขั้วโลกท้ังสอง และเมื่อ
เคล่ือนท่ีมาถึงละติจูดท่ี 30 องศาเหนือ-ใต้ อากาศส่วนหนึ่งจะจมตัวลงมายังผิวพื้น และบางส่วนจะเคล่ือนท่ีต่อไป
ยังขั้วโลก ขณะท่ีอากาศจมตัวลงถึงผิวพื้นจะแยกออกเป็นสองส่วน ส่วนแรกจะไหลต่อไปยังขั้วโลก อีกส่วนหนึ่ง จะ
ไหลมายังศูนย์สูตร ส่วนท่ีไหลไปยังขั้วโลกจะถูกแรงคอริโอลิสหักเหไปกลายเป็นลมประจ าฝ่ายตะวันตก 
(Prevailing Westerlies) และส่วนท่ีไหลมายังศูนย์สูตรเป็นลมค้า (Trade Wind) ท้ังสองซีกโลกโดยท่ีซีกโลกเหนือ
เป็น Northeast Trades และซีกโลกใต้เป็น Southeast Trades ท่ีบริเวณละติจูด 30องศาเหนือ-ใต้ เป็นบริเวณ
ความกดอากาศสูงใกล้เขตร้อน (Subtropical High Pressure Belt) หรือท่ีเรียกว่า Horse Latitudes เนื่องจาก
เป็นบริเวณลมอ่อนมีทิศทางไม่แน่นอน และในสมัยก่อนมีการบรรทุกม้าโดยทางเรือใบจากประเทศ  สเปญไปยัง
อเมริกา เมื่อไปถึงบริเวณละติจูดท่ี 30° ลมสงบไม่สามารถเดินเรือได้จึงจ าเป็นต้องพัก และอาหารม้าหมดไป 
ชาวเรือจึงโยนม้าท้ิงทะเลท าให้มหาสมุทรเต็มไปด้วยม้าจึงเรียกว่า Horse Latitudes 
 เนื่องจากในเซลล์แรกนี้  George Hadley ได้เป็นผู้พบระบบการหมุนเวียนนี้ขึ้น จึงให้ช่ือเซลล์นี้ว่า 
"Hadley Cell" ซึ่งเป็นเซลล์ท่ีอยู่ในเขตร้อน และได้รับความร้อนมากท่ีสุด 
 เซลล์ท่ี 2 อยูร่ะหว่างละติจูดท่ี 30-60 องศาเหนือ-ใต้ ในเซลล์นี้เราเรียกว่า Ferrel Cell เป็นเซลล์ท่ีอยู่ใน
ละติจูดกลาง (Middle Latitudes) อากาศท่ีไหลมาจากศูนย์สูตรและไปจมตัวลงท่ีละติจูด 30° นั้นส่วนหนึ่งไหลไป
ยังขั้วโลกกลายเป็นลมประจ าฝ่ายตะวันตก (Prevailing Westerlies) และอากาศท่ีขั้วโลกจมลงมายังผิวพื้นพบกับ
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ลมประจ าฝ่ายตะวันตกท่ีละติจูด 60° ซึ่งเป็นแนวของหย่อมความกดอากาศต่ ากึ่งถาวร  (Semi-permanent Low 
Pressure Belt) ในแถบละติจูดท่ี 60° จะเกิดมีแนวปะทะอากาศขั้วโลก (Polar Front) เกิดขึ้นเนื่องจากอยู่
ระหว่างมวลอากาศเย็นจากขั้วโลก และอากาศอุ่นจากลมประจ าฝ่ายตะวันตก แนวปะทะนี้บางส่วนอาจจะเคล่ือน
ต่ าลงมาถึงบริเวณความกดอากาศสูงใกล้เขตร้อน (Subtropical High Pressure) ได้ เนื่องจากมวลอากาศเย็น
ทะลักลงมา หรือเรียกว่า Polar Out Break or Cold Wave 
 เซลล์ท่ี 3 อยู่ระหว่างละติจูด 60 องศาเหนือ-ใต้ ถึงขั้วโลกในเซลล์นี้เราอาจเรียกว่า Polar Cell ใน
ระดับสูงอากาศไหลจาก เซลล์ท่ี 1 รวมกับเซลล์ท่ี 2 และไหลต่อไปยังขั้วโลก และอากาศเย็นนี้จะจมตัวลงท าให้เกิด
ความกดอากาศสูงขึ้นท่ีขั้วโลกเรียกว่า บริเวณความกดอากาศสูงกึ่งถาวร (Semi Permanent High Pressure) 
อากาศท่ีจมลงจะไหลกลับมายังศูนย์สูตร และจะหักเหโดยแรงคอริโอลิส กลายเป็นลมฝ่ายตะวันออกขั้วโลก (Polar 
Easterlies) ท้ังสองซีกโลก อากาศเย็นนี้จะปะทะกับอากาศอุ่น จากลมประจ าฝ่ายตะวันตกแนวปะทะท่ีเกิดขึ้นนี้
เรียกว่า แนวปะทะอากาศขั้วโลก (Polar Front) ซึ่งได้กล่าวไว้แล้วในเซลล์ท่ี 2 
 ระหว่างลมค้าท้ังสองซีกโลก คือ NE Trade และ SE Trade ลมท้ังสองนี้จะมาพบกันบริเวณ 5 องศา 
เหนือ-ใต้ ซึ่งในเขตนี้เราเรียกว่า Doldrums หรือ Equatorial Belt of Variable Wind and Calms หรือเรา
เรียกว่า เขตลมสงบ และเป็นบริเวณท่ีมีพายุฝนฟ้าคะนองเกิดข้ึนอย่างรุนแรงพร้อมกับมีลมกระโชกแรง 
 
9. ระบบลมใหญ่ๆ (Large Wind Systems)  
 ในเขตละติจูดสูงๆ สภาพอากาศมักจะมีการเปล่ียนแปลงอย่างเห็นได้ชัดเจน เช่น อุณหภูมิในฤดูหนาวและ
ฤดูร้อนจะต่างกันอย่างมาก  การเปล่ียนแปลงของระบบความกดอากาศ  (ความกดอากาศสูง และความกดอากาศ
ต่ า)  ระบบความกดท่ีเคล่ือนตัวเหล่านี้ จะเคล่ือนจากตะวันตกไปตะวันออก ตามระบบของลมประจ าฝ่ายตะวันตก 
 9.1 ไซโคลน (Cyclones) และแอนต้ีไซโคลน (Anticyclones) ในซีกโลกเหนืออากาศท่ีเคล่ือนท่ีรอบความ
กดอากาศต่ า จะเคล่ือนท่ีในลักษณะทวนเข็มนาฬิกา และตามเข็มนาฬิกาในซีกโลกใต้โดยเคล่ือนท่ีเข้าสู่ศูนย์กลาง
บริเวณพื้นท่ีของไซโคลน หรือหย่อมความกดอากาศต่ านั้นจะมีเส้นผ่าศูนย์กลางประมาณ 200-300 ไมล์ ส าหรับ
แอนต้ีไซโคลนหรือความกดอากาศสูง อากาศจะเคล่ือนท่ีตามเข็มนาฬิกาในซีกโลกเหนือ และทวนเข็มนาฬิกาในซีก
โลกใต้ โดยเคล่ือนท่ีออกจากศูนย์กลาง แอนต้ีไซโคลนจะมีเส้นผ่าศูนย์กลางประมาณ 2,000 ไมล์ หรือมากกว่านั้น
ในบางพื้นท่ี 
 9.2 Hurricanes และ Typhoons เฮอริเคนมีแหล่งเกิดในมหาสมุทรแอตแลนติค ทะเลแคริเบียน อ่าว
เม็กซิโก ในเขตร้อนบริเวณมหาสมุทรแปซิฟิคตะวันตกเรียกว่า ไต้ฝุ่น (Typhoons) ท้ังเฮอริเคนและไต้ฝุ่น เป็น
ระบบความกดอากาศต่ าท่ีมีความรุนแรงและมีลมแรง ซึ่งจะกล่าวต่อไป 
 9.3 กระแสลมกรด (Jet Streams) กระแสลมกรดเป็นลักษณะความเร็วลมท่ีเพิ่มขึ้นตามความสูงผ่าน
บรรยากาศช้ันโทรโพสเฟียร์ สูงขึ้นไปถึงระดับโทรโพพอส ความเร็วลมสูงสุดเกิดเป็นบริเวณแคบรายระเ อียดจะ
กล่าวในคราวต่อไป 
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10. ลมประจ้าถิ่น (Local Winds) 
 10.1 ลมบกลมทะเล (Land and Sea Breeze) ในตอนกลางวันอากาศร้อนจะพบว่ามีลมพัดผ่านจาก
ทะเลเข้าสู่ฝ่ัง และในตอนกลางคืนลมพัดจากฝ่ังลงสู่ทะเล ลมพัดจากทะเลเข้าสู่ฝ่ัง เรียกว่าลมทะเล ลมท่ีพัดจาก  
ฝ่ังลงสู่ทะเล เรียกว่าลมบก 
 เนื่องจากพื้นดินรับและถ่ายเทความร้อนได้เร็วกว่าพื้นน้ าจึงท าให้พื้นดินร้อนกว่าพื้นน้ าในเวลากลางวัน 
และเย็นกว่าในเวลากลางคืน ความแตกต่างของอุณหภูมิท้ังสองแห่งสามารถสังเกตได้ง่ายในฤดูร้อนบริเวณชายฝ่ัง 
การเปล่ียนแปลงอุณหภูมิท าให้เกิดการเปล่ียนแปลงความกดอากาศด้วย ในเวลากลางวันความกดอากาศท่ี พื้นดิน
จะต่ ากว่าท่ีพื้นน้ า  
 การเปล่ียนแปลงความกดอากาศและอุณหภูมิบนพื้นน้ านั้น ท าให้อากาศอุ่นบนพื้นดินลอยสูงขึ้นและ
เคล่ือนตัวในทางระดับไปสู่ทะเลเบื้องบนเพื่อเป็นการทดแทนอากาศท่ีไหลขึ้น ท าให้อากาศเย็นจากพื้นน้ าไหลเข้า
มาแทนท่ี ท่ีผิวพื้นจึงเกิดลมพัดจากทะเลเข้าสู่ชายฝ่ัง เรียกว่า ลมทะเล 
 ในตอนเย็นพื้นดินเย็นลงความแตกต่างของอุณหภูมิไม่มี ลมทะเลจึงไม่เกิดขึ้น แต่ในเวลากลางคืนพื้นดิน
เย็นเร็วกว่าพื้นน้ า จึงท าให้เกิดลมพัดจากฝ่ังไปสู่ทะเล เรียกว่า ลมบก 
 ลมทะเลจะเกิดรุนแรงกว่าลมบกซึ่งมีความเร็วประมาณ 8-15 นอต และลมทะเลสามารถพัดลึกเข้าไปบน
พื้นดินถึง 50 กิโลเมตร และลมทะเลอาจจะมีอิทธิพลรวมกับลมท้องถิ่นนั้นๆ ได้ ลมทะเลจะพัดกลับสู่ทะเลใน
ระดับบนอยู่ระหว่าง 1,500-3,000 เมตร และมีอิทธิพลมากบริเวณใกล้ชายฝ่ังทะเล หลังจากพระอาทิตย์ขึ้น 
ประมาณ 2-3 ช่ัวโมง แต่จะมีความรุนแรงมากในเวลาบ่าย ลมทะเลพัดไปได้ไกลสุดถึงไหนจะสังเกตได้จาก แนว
หน้าของลมทะเล (Sea Breeze Front) จะเห็นเมฆเป็นแนวแคบ อาจกว้างประมาณ 100-200 เมตร ภายในเมฆมี
กระแสอากาศไหลขึ้นในทางต้ัง และมีอากาศปั่นป่วน นอกจากนี้แล้วยังสังเกตได้จากลมเปล่ียนทิศทาง  (ดังรูป) 
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 การหมุนเวียนในระบบใหญ่ๆ ของอากาศเย็นจากพื้นดินไปสู่อากาศอุ่นบนพื้นมหาสมุทรในฤดูหนาว  และ
อากาศเย็นจากมหาสมุทรไปสู่บริเวณอบอุ่นบนพื้นดินในฤดูร้อน การหมุนเวียนเช่นนี้เป็นการหมุนเวียนของอากาศ
แบบมรสุม (Monsoon – Circulation) ซึ่งมีความส าคัญต่อสภาพอากาศในประเทศไทย 
 10.2 ลมภูเขา และลมหุบเขา (Mountain and Valley Wind)  
 ในเวลากลางวัน อากาศท่ีติดกับพื้นลาดของภูเขาได้รับความร้อนจากดวงอาทิตย์ มีความหนาแน่นน้อย 
และเบากว่าอากาศท่ีอยู่ห่างออกไป ณ ท่ีความสูงระดับเดียวกัน ท าให้อากาศไหลขึ้นตามลาดภูเขา การไหลขึ้นของ
อากาศนี้เรียกว่าลมหุบเขา (Valley Wind or Anabatic Wind) และจะเกิดเมฆก้อนก่อตัวขึ้นได้ตามลาด ของภูเขา 
 ในเวลากลาง คืนอากาศท่ีติดกับพื้นลาดของภู เขามีความหนาแน่นมาก  และเย็นกว่าบริ เวณ
ใกล้เคียง เนื่องจากการแผ่รัง สีออกจึงท าให้อากาศไหลลงมาตามลาดภูเขาสู่หุบเขานี้  เรียกว่าลมภูเขา 
(Mountain Wind or Katabatic Wind) ซึ่งจะท าให้เกิดหมอกบริเวณหุบเขา ลมภูเขาจะรุนแรงกว่าลมหุบเขา 
โดยเฉพาะในฤดูหนาว  (ดังรูป)   

 
 
 10.3 ลมคาตาเบติก (Katabatic Wind) คือลมท่ีพัดลงมาตามพื้นลาดภูเขา เราเรียกลมชนิดนี้ว่า         
ลมคาตาเบติก ถ้าลมท่ีพัดลงมานั้นอุ่น เรียกว่าลมเฟิน (Foehn Wind) แต่ถ้าลมท่ีพัดลงมานั้นเย็น เรียกว่า        
ลมตกเขา (Fall Wind) หรือ ลมกราวิทัต (Gravity Wind) 
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 10.4 ลมเฟิน (Foehn Wind) เป็นลมท่ีค่อนข้างแรง แห้งและร้อน ซึ่งเกิดขึ้นด้านหลังลมของภูเขา โดย
อุณหภูมิจะเพิ่มข้ึนอย่างรวดเร็ว และความช้ืนสัมพัทธ์ลดลง ท้ังนี้เนื่องจากการร้อนขึ้นแบบเอเดียเบติก (Adiabatic 
Heating) อากาศท่ีเคล่ือนท่ีลงมาตามพื้นลาดของภูเขาจะรุนแรง ถ้าอากาศไหลขึ้นด้านรับลมของภูเขาเกิดน้ าฟ้า
ปะปนมาด้วย ลมเฟินมี่ช่ือเรียกตามสถานท่ีเกิด เช่นลมเฟินท่ีเกิดทางด้านตะวันออกของเทือกเขา ร๊อกกี้ เรียกว่า
ลมชินูค (Chinook Wind) 

10.5 ลมตกเขา (Fall Wind) เกิดขึ้นบริเวณท่ีมีอากาศเย็น และไหลลงมาตามพื้นลาดของภูเขา เนื่องจาก
แรงดึงดูดของโลก เนื่องจากอากาศเย็นนั้นหนักบางครั้งเรียกว่า ลมกราวิทัต (Gravity Wind) ซึ่งลมนี้จะเกิดบริเวณ
ค่อนข้างกว้าง และเกิดขึ้นได้ท้ังกลางวันและกลางคืน ลมตกเขามักจะรุนแรงในเวลากลางคืน เพราะพื้นดินแผ่รังสี
ความร้อนออกไป และบวกกับความเย็นของอากาศ ลมนี้มีช่ือเรียกแตกต่างออกไป เช่น เกิดบริ เวณภูเขา แอลย์ 
เรียกว่า บอร่า (Bora) (ดังรูป)  
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บทท่ี 6 การทรงตัวของบรรยากาศ (Stability) 
 
1. การทรงตัวของอากาศ 
 การท่ีนักบินท่ีมีความสามารถบังคับเครื่องบินให้บินไปได้ตรงทิศทางและเรียบ แม้ว่า เค รื่องบินจะถูก
รบกวนจากแรงภายนอก เช่นกระแสลม หรือผลจากการบังคับเครื่องก็ตามลักษณะการบินนี้รียกว่าเครื่องบินมีการ
ทรงตัวดี (Stable) แต่ในทางตรงกันข้าม เมื่อนักบินมีประสบการณ์น้อยในการบังคับเครื่อง เมื่อประสบภาวะวิกฤติ 
เครื่องบินจะเสียการทรงตัว เรียกว่า การทรงตัวไม่ดี (Unstable) 
 ในบรรยากาศ การไหลของกระแสอากาศในสภาพปกติจะไหลไปในทางระดับ แต่ถ้าการไหลของอากาศ 
ถูกรบกวนกระแสอากาศก็จะเปล่ียนการไหล จากทางระดับสู่การไหลขึ้นหรือไหลลง และในไม่ช้าก็จะกลับมาไหล
ในทางระดับตามเดิม เราเรียกบรรยากาศขณะนี้ว่า มีการทรงตัวดี (Stability) แต่ถ้าบรรยากาศมีการทรงตัวไม่ดี 
(Instability) การไหลของกระแสอากาศจะไม่ราบเรียบ เป็นผลท าให้กระแสอากาศปั่นป่วน (Turbulence) 
ตัวอย่างเช่น ในเมฆพายุฝนฟ้าคะนองจะพบกับกระแสอากาศท่ีไหลขึ้นไหลลงอย่างรุนแรง มีฟ้าแลบ ฟ้าร้อง และ
ฝนหนัก บางครั้งอาจมีลูกเห็บเกิดข้ึนด้วย 
 ดังนั้นบรรยากาศท่ีมีการทรงตัวดีคือ บรรยากาศขณะท่ีอากาศถูกยกตัวให้สูงขึ้นหรือต่ าลง เมื่อหมดแรงส่ง
นั้นแล้วอากาศนั้นจะกลับมาท่ีเดิม แต่ถ้าอากาศนั้นเคล่ือนท่ีต่อไป ไม่กลับมายังท่ีเดิม บรรยากาศขณะนั้นเรียกว่า 
ทรงตัวไม่ดี หรือ ไม่ทรงตัว (Unstable or Instability) 
 กล่าวอีกนัยหนึ่ง การทรงตัวคือ ลักษณะของบรรยากาศท่ี ต่อต้านการเคล่ือนท่ีในทางต้ัง ซึ่งขึ้นอยู่กับ
อุณหภูมิและความช้ืน (Moist Air) ของอากาศด้วย ในรูปท่ี 1 อากาศร้อนจะเบากว่า (ความหนาแน่นน้อย) อากาศ
เย็นและอากาศช้ืนจะเบากว่าอากาศแห้ง (Dry Air) ดังนั้นถ้าอากาศอุ่นกว่า หรือช้ืนกว่า อากาศโดยรอบแล้ว 
อากาศจะไหลขึ้นบรรยากาศตอนนั้นเรียกว่า อากาศทรงตัวไม่ดี ในทางตรงกันข้าม ถ้าอากาศเย็นกว่า หรือแห้งกว่า
อากาศโดยรอบ อากาศจะจมตัวลง บรรยากาศตอนนั้นจะมีการทรงตัวดี และบางทีอากาศก้อนนั้น อาจจมตัวลง
จนกระท่ังถึงจุดสมดุล (Equilibrium) 
 

 
Figure 1 Moisture Content and Temperature Determine Weight of Air. 
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2. ผลกระทบของอุณหภูมิต่อการทรงตัวของอากาศ (Temperature Effect) 
 ในเวลากลางวันของฤดูร้อนอากาศท่ีใกล้กับผิวพื้นโลกจะลอยตัวสูงขึ้น ความเร็วและการลอยตัวขึ้นในทาง
ต้ังจะขึ้นอยู่กับอุณหภูมิของบรรยากาศ กระแสอากาศไหลขึ้นทางต้ัง ซึ่งเป็นผลจากการยกตัวของอากาศนี้สามารถ
เปล่ียนแปลงความรุนแรงได้จากเพียงแค่รู้สึกมีอาการขึ้น ๆลงๆ (Bumps) เพียงเล็กน้อยขณะท่ีบินต่ าๆ (ในวันท่ีมี
อากาศร้อน) ไปจนถึงกระแสอากาศไหลขึ้นไหลลงอย่างรุนแรงท่ีเกิดร่วมกับพายุฝนฟ้าคะนอง 
 ดังนั้นอุณหภูมิของอากาศ จะเป็นเครื่องบ่งช้ีความหนาแน่นของบรรยากาศ การเปรียบเทียบอุณหภูมิจาก
ระดับหนึ่งไปยังอีกระดับหนึ่ง สามารถประมาณได้จากค่าของการทรงตัวของบรรยากาศนอก จากนั้นการทรงตัว
ของอากาศยังขึ้นอยู่กับการลดอุณหภูมิตามระยะสูง ท่ีเพิ่มขึ้น ถ้าเป็นอัตราการลดอุณหภูมิมาตรฐาน 
(Standard Lapse Rate) จะมีค่าประมาณ 2°ซ. หรือ 3.5°ฟ ต่อ 1,000 ฟุต 
 
3. กรรมวิธีอะเดียเบติค (Adiabatic Process) 
 เมื่ออากาศอยู่ใกล้ๆ กับผิวพื้น อากาศจะถ่ายเทความร้อนโดยสัมผัสกับผิวพื้นท่ีเย็น หรือสูญเสียความร้อน
โดยการแผ่รังสี หรือผสมกับอากาศท่ีเย็นกว่าโดยวิธีธรรมดา น้ าค้างแข็ง, (Frost) หรือ หมอกอาจเกิดขึ้นได้ การลด
อุณหภูมิลักษณะนี้ไม่เป็นกรรมวิธีอะเดียเบติค (Nonadiabatic Process) 
 แต่กระบวนการท่ีเกิดจากก้อนอากาศลอยตัวสูงขึ้น จะท าให้ความกดดันลดลงในระดับท่ีสูงขึ้น โดยจะท า
ให้อากาศขยายตัวและเย็นลง (เช่น เมื่อเราปล่อยแก๊สออกจากถังในทันทีทันใดจับถังดูจะรู้สึกเย็น) และเมื่ออากาศ
จมตัวลงความกดดันจะเพิ่มข้ึนและอุ่นขึ้น (เช่น สูบลมจักรยานจับดูจะรู้สึกร้อน) เราจะเห็นว่ากระบวนการนี้มีการ
เปล่ียนแปลงอุณหภูมิเกิดข้ึนโดยไม่มีการเอาความร้อนเพิ่มเข้าไปหรือเอาออกจากก้อนอากาศเลย จึงเรียกวิธีการนี้
ว่า กรรมวิธีอะเดียเบติค (Adiabatic Process) 
 3.1 อัตราการลดอุณหภูมิของอากาศแห้งตามอะเดียเบติค (Dry Adiabatic Lapse Rate) 
 อากาศท่ียังไม่อิ่มตัวจ านวนหนึ่ง เมื่อถูกยกตัวให้สูงขึ้นและเย็นลงโดยการขยายตัว และในทางตรงกันข้าม
ถ้าอากาศถูกท าให้ลดต่ าลงก็จะร้อนขึ้นโดยการกดหรือการบีบ แต่ละกรณีจะมีค่าประมาณ 3°C (5.5°F) ต่อ 1,000 
ฟุต อัตราการเย็นลงของอากาศท่ียังไม่อิ่มตัว เนื่องจากการถูกบีบหรือขยายตัวนี้เรียกว่า Dry Adiabatic Lapse 
Rate มีค่า 3   C หรือ 5.5   F ต่อ 1,000 ฟุต 
 3.2 อัตราการลดอุณหภูมิของอากาศอิ่มตัว (Saturation Adiabatic or Pseudo Adiabatic Lapse 
Rate) ถ้าอากาศท่ีลอยตัวสูงขึ้นนั้นประกอบด้วย ไอน้ า และลอยขึ้นไปด้วย Dry Adiabatic Lapse Rate คือ ลด
อุณหภูมิลง 3°C ต่อ 1,000 ฟุต ซึ่งจะท าให้อุณหภูมิของอากาศลดลงมาใกล้ๆ กับอุณหภูมิของจุดน้ าค้าง ณ ท่ีจุด
หนึ่งอากาศจะอิ่มตัว การลอยขึ้นต่อไปของอากาศจะท าให้อากาศเกิดการกล่ันตัวและความร้อนแฝงจะถูกปล่อย
ออกมารบกวนการเย็นลงของอากาศ อันเนื่องมาจากการขยายตัว ดังนั้นอากาศจึงมีอัตราการเย็นลงน้อยกว่า
ก่อนท่ีจะอิ่มตัว (ครั้งแรก) อัตราการเย็นลงของอากาศท่ีอิ่มตัวแล้ว ในขณะท่ีลอยตัวสูงขึ้นนั้นเรียกว่า Saturation 
Adiabatic Lapse Rate หรือ Pseudo Adiabatic Lapse Rate ซึ่งมีค่าไม่คงท่ีเหมือน Dry Adiabatic Lapse 
Rate แต่จะขึ้นอยู่กับจ านวนของไอน้ าท่ีมีอยู่ในอากาศขณะนั้นเพื่อการกล่ันตัว ซึ่งการกล่ันตัวนี้ขึ้นอยู่กับอุณหภูมิ
และความกดด้วย ณ ใกล้ๆ กับผิวพื้นในละติจูดกลางๆ อัตราการลดอุณหภูมิของอากาศช้ืน จะมีค่าประมาณ 
2.7°C ต่อ 1,000 ฟุต ในบริเวณเขตร้อนจะมีค่าลดลงถึง 1°C ต่อ 1,000 ฟุต  ซึ่งคิดเป็นค่าเฉล่ียแล้วประมาณ 
1.5°C ต่อ 1,000 ฟุต 
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 3.3 สถานะต่างๆของการทรงตัวของบรรยากาศ ถ้าเราน าลูกโป่งมาใช้สาธิตเรื่องการทรงตัวของอากาศ 
และไม่ทรงตัวของอากาศ จะท าให้เข้าใจเรื่องนี้เป็นอย่างดี คือ อัดลูกโป่งท่ีระดับน้ าทะเลด้วยอากาศท่ีอุณหภูมิ 
31°C เท่ากับอุณหภูมิจริงๆในบริเวณนั้น แล้วปล่อยลูกโป่งลอยขึ้นไปท่ีระดับ 5,000 ฟุต ในแต่ละสถานการณ์  ดัง
รูปข้างล่างอากาศในลูกโป่งจะขยายตัว และเย็นลงแบบ Dry Adiabatic Lapse Rate ในอัตรา 3°C ต่อ 1,000 ฟุต 
จนกระท่ังถึงระดับ 5,000 ฟุต อุณหภูมิในลูกโป่งจะลดลงเหลือ 16°C 
 ในสถานการณ์แรก อากาศข้างในลูกโป่งแม้ว่าจะเย็นตัวลงแบบ อะเดียเบติค แต่ก็ยังคงอุ่นกว่าอากาศ
โดยรอบ ลูกโป่งจึงลอยตัวขึ้นตลอด ถ้าอากาศโดยรอบเย็นและหนาแน่นมากเท่าไร ยิ่งมีแรงมากระท าให้ลูกโป่ง
ลอยขึ้นไปมากยิ่งขึ้น สภาพบรรยากาศเช่นนี้เรียกว่า มีการทรงตัวไม่ดี และกระแสอากาศจะพาความร้อนยกตัวขึ้น
ทางต้ังต่อไปได้เรื่อยๆ 
 ในสถานการณ์ท่ีสอง อากาศช้ันบนอบอุ่นกว่า (ร้อนกว่า) อากาศข้างในลูกโป่งจะเย็นลงแบบ อะเดีย
เบติค ซึ่งตอนนี้มันจะเย็นกว่าอากาศโดยรอบ ลูกโป่งจึงจมตัวลงโดยน้ าหนักตัวของมันเองย้อนกลับสู่ต าแหน่ง
เริ่มต้นปล่อย สภาพอากาศเช่นนี้เรียกว่า มีการทรงตัวดี 
 ในสถานการณ์ท่ีสาม อุณหภูมิของอากาศข้างในลูกโป่งเท่ากับอุณหภูมิของอากาศโดยรอบ ลูกโป่งจะยังคง
อยู่นิ่ง เงื่อนไขนี้เป็นสภาพอากาศท่ีทรงตัวอย่างเป็นกลาง (Neutral Stability) นั่นคือสภาพอากาศอยู่ในสถานะท่ี
ไม่เป็นท้ังทรงตัวและไม่ทรงตัว ปรากฏการณ์ท่ียกเป็นตัวอย่างนี้ จึงเป็นการทรงตัวดีภายในขอบเขตจ ากัด
อันหนึ่ง (อากาศยังไม่อิ่มตัว) และเป็นการทรงตัวไม่ดีภายในขอบเขตจ ากัดอีกอันหนึ่ง (อากาศอิ่มตัว) ซึ่งเรา
เรียกว่า การไม่ทรงตัวที่มีเงื่อนไข (Conditional Instability) 
 

 
                       Unstable                           Stable                           Neutral 
          สถานการณ์ท่ี 1                    สถานการณ์ท่ี 2                  สถานการณ์ท่ี 3 
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4. ผลที่เกิดจากการทรงตัวของอากาศ (Some Effect of Stability) 
 4.1 เมื่ออากาศทรงตัวดี อากาศเคล่ือนท่ีขึ้นตามลาดของภูเขา เมฆจะเกิดในระดับต่ า มีรูปทรงเป็นแผ่น 
และมีหมอกเกิดขึ้นด้วย อากาศจะราบเรียบ นุ่มนวล (Smooth) ทัศนวิสัยจะเลวขณะเกิดหมอกแดด และหมอก
ปนควัน (Haze and Smog)  
 4.2 เมื่ออากาศทรงตัวไม่ดี อากาศท่ีเคล่ือนท่ีขึ้นตามลาดของภูเขา เมฆท่ีเกิดจะเป็นพวกเมฆก้อน มีกระแส
อากาศปั่นป่วน มีฝนหนักเกิดขึ้น บางครั้งจะมีฟ้าร้อง ฟ้าแลบ ฟ้าผ่าตามมาทัศนวิสัยจะดียกเว้นในขณะเกิดฝน   
(ดูภาพ 4.1 ประกอบ) 
 

 
Figure 4.1 Stability of Air Affects Type of Cloud Formation. 

 
 4.3 บางครั้งในฤดูหนาว ส่วนมากอากาศจะทรงตัวดีท าให้อากาศเบื้องบนจมตัวลง ความร้อนจะเกิดขึ้น
จากการถูกบีบ (Compression) อุณหภูมิของอากาศจะสูงขึ้นตามส่วนสูงท่ีเพิ่มขึ้นท่ีเรียกว่า Inversion สภาพ
อากาศจึงถูกปิดบังด้วย หมอกแดดและหมอกปนควัน ทัศนวิสัยจะเลวในระดับต่ าๆ โดยเฉพาะบริเวณท่ีมีโรงงาน
อุตสาหกรรมมากๆ 
 จากการที่ได้ศึกษามาในบทนี้จะพบว่า การทรงตัวของบรรยากาศเป็นส่วนส าคัญ ท่ีจะท าให้เกิดการยกตัว
ในทางต้ังของอากาศ ซึ่งเป็นผลท าให้เกิดเมฆก้อน พายุฟ้าคะนอง จึงได้น าเอาการทรงตัวของบรรยากาศมาใช้
พยากรณ์พายุฟ้าคะนองได้ 
 
5. แผนภูมิอะเดียเบติค (Adiabatic Diagram) 
 ในการศึกษาการทรงตัวของอากาศนั้น จ าเป็นจะต้องศึกษาแผนภูมิอะเดียเบติค ซึ่งใช้ศึกษา และ
ค านวณหาระยะห่าง ในทางด่ิงระหว่างระดับของความกดสองระดับ ใช้หาฐานเมฆ ยอดเมฆระดับเกิดน้ าแข็ง  
ระดับเกิดทางเมฆ (Contrail) เวลาท่ีจะเกิดพายุฟ้าคะนอง และปรากฏการณ์อื่นๆอีกมากมาย 
 แผนภูมิดังกล่าวมีอยู่หลายชนิด เช่น Emagram, Tephigram, Stuve  Diagram และ Skew T Log P 
Diagram แต่ละชนิดมีส่วนประกอบและสาระส าคัญคล้ายๆ กัน เช่นประกอบด้วย เส้นความกดอากาศเท่า
(Isobar) เส้นอุณหภูมิเท่า (Isotherm), Dry Adiabat, Saturation Adiabat และ Saturation Mixing Ratio 
ส่วนท่ีแตกต่างกันออกไปก็คือ ต าแหน่งการวางเส้นต่างๆ ในแผนภูมิเท่านั้น ใน ทอ. ไทยขณะนี้ใช้ Skew T Log P 
Diagram เป็นหลักเพราะสะดวกและง่าย กว่าชนิดอื่นๆ 
 ส าหรับ Skew T Log P ผู้เขียนเข้าใจว่าผู้ท่ีศึกษาต าราเล่มนี้คงจะเคยเห็นและผ่านการ Plot Skew T  มา
อย่างดีแล้ว จะไม่ขอกล่าวถึงรายละเอียดของเส้นต่างๆ อีก 
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6. การใช้แผนภูมิ Skew T Log P ส้าหรับการพิจารณาการทรงตัวของอากาศ 
 6.1 การทรงตัวอิสระ (Absolute Stability) 
          ดังในรูปท่ี 6.1 แสดงถึงการทรงตัวอิสระ ไม่ว่าอากาศ A จะถูกท าให้เคล่ือนตัวขึ้นไปตามเส้น Dry Adiabat 
ถึงจุด B หรือ Saturation Adiabat ถึงจุด C อากาศ A จะเย็นกว่าอากาศใกล้เคียงเสมอ ดังนั้นอากาศเย็นจะจมลง
มาท่ีเดิม และในท านองเดียวกัน ถ้าอากาศ A ถูกกดต่ าลงมาถึงจุด B' และ C' อากาศจะอุ่นกว่าอากาศใกล้เคียงจึง
ลอยกลับสู่ท่ีเดิม ณ จุด A ในสภาพอากาศเช่นนี้ อากาศ A ได้ช่ือว่ามีการทรงตัวอิสระ ซึ่งสังเกตได้จากเส้นอุณหภูมิ
ของอากาศอิสระ ตอนบนจะอยู่ทางขวามือ Dry และ Saturation Adiabat Curves เสมอ 

 
รูปท่ี 6.1 แสดงถึงการทรงตัวอิสระ (Absolute Stability) 

     
 6.2 การไม่ทรงตัวอิสระ (Absolute Instability) 
          ตรงกันข้ามกับการทรงตัวอิสระ ก็คือ การไม่ทรงตัวอิสระ ดังในรูปข้างล่างนี้ เมื่ออากาศ A ถูกท าให้ลอย
ขึ้นไปตาม Dry Adiabat ถึงจุด B และตาม Saturation Adiabat ถึงจุด C อากาศ A จะอุ่นกว่าอากาศใกล้เคียง
เสมอ ดังนั้นอากาศ A จะเบากว่า และลอยตัวต่อไปโดยไม่ต้องอาศัยแรงอื่น และในท านองเดียวกัน เมื่ออากาศ A 
ถูกท าให้ลดต่ าลงมายังจุด B' และ C' แล้วอากาศ A จะเย็นกว่า อากาศใกล้เคียงจึงหนักกว่าและลอยต่ าลงมา
เรื่อยๆ แม้ว่าจะหมดแรงก็ตามปรากฏการณ์เช่นนี้ เราเรียกว่า การไม่ทรงตัวอิสระ 

 
รูปท่ี 6.2 แสดงถึงการไม่ทรงตัวอิสระ (Absolute Instability) 
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6.3 การไม่ทรงตัวที่มีเงื่อนไข (Conditional Instability) 
          ในกรณีของการไม่ทรงตัวท่ีมีเงื่อนไข เกิดขึ้นเมื่อเส้นอุณหภูมิของอากาศอิสระนั้นอยู่ระหว่าง Dry และ 
Saturation Adiabatic ในกรณีนี้จะพบว่าอากาศ A จะอุ่นกว่าอากาศใกล้เคียงเมื่ออากาศ A นั้นถูกยกไปตามเส้น 
Saturation Adiabat และจะเย็นกว่าอากาศใกล้เคียง เมื่ออากาศ A ถูกยกตัวไปตาม Dry Adiabat อากาศจะมี
การทรงตัวดี หรือมีการทรงตัวไม่ดีย่อมขึ้นอยู่กับสภาวะของอากาศ A นั้นว่าอิ่มตัวหรือไม่อิ่มตัว เช่นอากาศจะไม่มี
การทรงตัว เมื่ออากาศ A นั้นเป็นอากาศอิ่มตัว แต่อากาศจะมีการทรงตัวดี เมื่ออากาศ A นั้นเป็นอากาศท่ียังไม่
อิ่มตัว ลักษณะเช่นนี้เรียกว่า การทรงตัวที่มีเงื่อนไข (Conditional Instability)  ดังแสดงไว้ในรูปท่ี 6.3  

 
รูปท่ี 6.3 แสดงถึงการไม่ทรงตัวที่มีเงื่อนไข (Conditional Instability) 

 
 6.4 Dry Indifferent and Saturation Indifferent 
          เมื่อเส้นอุณหภูมิของอากาศอิสระนั้นทับกับ Dry Adiabat จะเกิดการทรงตัวอย่างเป็นกลางชนิดหนึ่ง ซึ่ง
เรียกว่า Dry Indifferent นั่นคือ เมื่ออากาศ A ท่ียังไม่อิ่มตัวถูกท าให้เคล่ือนท่ีไปถึงจุด B หรือลงมายังจุด B' เมื่อ
หมดแรงส่งแล้วจะหยุดอยู่แค่นั้นเอง ลักษณะเช่นนี้  เรียกว่า Dry Indifferent  
 แต่เมื่ออากาศ A นั้นอิ่มตัว จะเคล่ือนตัวไปตามเส้น CC' เมื่อหมดแรงแล้วจะหยุดอยู่ตรงนั้นเพราะว่า 
อากาศ A มีความหนาแน่นเท่ากับอากาศใกล้เคียง แต่เมื่ออากาศ A นั้นเป็นอากาศท่ียังไม่อิ่มตัว ก็จะเคล่ือน ท่ีตาม
เส้น BB' ท าให้อากาศ A มีการทรงตัวดี ปรากฏการณ์ท่ีเส้นอุณหภูมิของอากาศอิสระทับอยู่กับเส้น Saturation 
Adiabat  นั้นเรียกว่า Saturation Indifferent  แต่เมื่ออากาศ A นั้นเป็นอากาศท่ียังไม่อิ่มตัว จะท าให้อากาศมี
การทรงตัวดี  ดังแสดงไว้ในรูปท่ี 6.4 
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รูปท่ี 6.4 แสดงถึงการทรงตัวอย่างเป็นกลาง 

(Neutral Equilibrium) 
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บทท่ี 7  เมฆ (CLOUDS) 
 
1. กล่าวน้า 

 เมฆคือไอน้ าท่ีอยู่ในอากาศ ซึ่งเปล่ียนสถานะเป็นอนุภาคเล็กๆของน้ าหรือน้ าแข็งหรือท้ังสองอย่างปนกัน
และจับกลุ่มกันเป็นก้อน หรือเป็นเส้นล่องลอยอยู่ในอากาศ มองเห็นเป็นรูปทรงต่างๆ (Forms) บางครั้งอาจจะ
มีอนุภาคของของแข็งซึ่งเกิดจากโรงงานอุตสาหกรรมหรือผงฝุ่นและควันปะปนอยู่ด้วยก็ได้ 

 ในปี ค.ศ. 1803 LUKE HOWARD ได้ต้ังช่ือรูปทรงต่างๆของเมฆเป็น 3 พวกใหญ่ๆ คือ :-  
            พวกท่ี 1  คือ เมฆท่ีมีรูปลักษณะเป็นแผ่น  ช่ือว่า Stratiform 
            พวกท่ี 2  คือ เมฆท่ีมีรูปลักษณะเป็นก้อน มีฐานแบน ส่วนบนกลม  ช่ือว่า Cumuliform 
            พวกท่ี 3  คือ เมฆท่ีมีรูปลักษณะเป็นเส้นใย คล้ายขนนก  ช่ือว่า Cirriform 
 
2. ส่วนประกอบของเมฆ (Cloud Composition) 
 ส่วนประกอบของเมฆท่ีส าคัญได้แก่ :- 
 2.1 อนุภาคเล็กๆของน้ า หรือ น้ าแข็ง (Water Droplet or Ice Crystals) 
 2.2 แกนการกล่ันตัว (Condensation Nuclei) ได้แก่ ผงฝุ่น ผงเกลือ อนุภาคเล็กๆที่เกิด 
                จากโรงงานอุตสาหกรรม 
 2.3 ส่วนท่ีช่วยท าให้เกิดการกล่ันตัวของไอน้ าคือ อุณหภูมิ ซึ่งจะอยู่ระหว่าง  0° ถึง -15°C 
 
3. ชนิดของเมฆ (Types of Clouds) 
 จากหนังสือ Weather For Air Crew ได้แบ่งเมฆชนิดต่างๆออกเป็นดังนี้คือ :-  
เมฆช้ันต่ า เมฆช้ันกลาง เมฆช้ันสูง เมฆก่อตัวในทางต้ัง (Extensive Vertical Development)  
 เมฆท่ีเกิดจากกระแสอากาศไหลขึ้นในทางต้ัง (Convective) ประกอบกับอากาศมีการทรงตัวไม่ดี 
(Unstable) เมฆพวกนี้จะมีลักษณะเป็นก้อน (Cumuliform) มีความหมายว่า กองหรือสุมหรือพูน (Heap) ปรากฏ
ให้เห็นเป็น ก้อน เมื่อเครื่องบินบินเข้าไปหรือใกล้ใต้ฐานเมฆเหล่านี้จะพบกับกระแสอากาศปั่นป่วน ท าให้เครื่องบิน
เสียการทรงตัว 
 แต่เมฆท่ีเกิดขึ้นโดยการเย็นตัวของอากาศและมีการทรงตัวดี (Stable) เมฆชนิดนี้ เรียกว่า เมฆแผ่น 
(Stratiform) จะปรากฏให้เห็นเป็นผืนผ้า (Sheetlike) เมื่อเครื่องบิน บินเข้าไปในเมฆเครื่องบินจะบินได้เรียบ 
(Smooth) 
 ส าหรับเมฆท่ีมีค าว่า Nimbo อยู่ข้างหน้าช่ือหรือต่อท้ายค าว่า Nimbus จะมีความหมายว่าเป็นพวกเมฆ
ฝน (Raincloud) นั่นหมายความว่า เมฆนี้จะก่อให้เกิดน้ าฟ้า (Precipitation) ตัวอย่างเช่น เมฆ Nimbostratus 
(NS) จะมีฐานในแนวระดับ เกิดในขณะท่ีท้องฟ้ามีความช้ืนสูงมากและเมฆพร้อมท่ีจะกล่ันตัวตกลงมาเป็นฝนมี
โอกาสค่อนข้างสูงมากหรือเมฆ CU ท่ีมีขนาดใหญ่ขึ้น จะกลายเป็นเมฆ Cumulonimbus เมฆนี้ก็จะเกิดฝน หรือมี
พายุฟ้าคะนองติดตามมาด้วย 
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          ALTITUDE OF BASE       CLOUD TYPE               ABBREVIATION 
      
     Base of High Clouds       Cirrus                       CI 
     Usually Above 16,000      Cirrocumulus                CC 
     Feet (AGL)                Cirrostratus                 CS 
      20,000 Feet  
     Base of Middle Clouds     Altocumulus                 AC 
     Range from 6,500 Feet     Altostratus                  AS 
     to 20,000 Feet (AGL)       Nimbostratus                NS 
      6,500 Feet  
     Base of Low Clouds        *Cumulus                    CU 
     Range from Surface        *Cumulonimbus               CB 
     to 6,500 Feet (AGL)        Stratocumulus               SC 
                                Stratus                      ST 
      SURFACE  
 
4. การเกิดเมฆ 
 เมฆเกิดจากสาเหตุใหญ่ๆ 3 สาเหตุดังนี้ :- 
 4.1 การเกิดเมฆอันเนื่องมาจากการเย็นลงแบบอะเดียเบติด (Adiabatic Cooling) การเย็นลงของอากาศ
แบบอะเดียเบติดนั้น เป็นวิธีการท่ีส าคัญท่ีสุดท่ีจะท าให้เกิดการกล่ันตัวในอากาศ เนื่องจากอากาศท่ียังไม่อิ่มตัวนั้น 
จะเย็นตัวลงตามความสูงท่ีเพิ่มข้ึนในอัตรา 3°C ต่อ 1,000 ฟุต  
 ดังนั้นการเจริญเติบโตของเมฆจึงใช้เวลาไม่นานนักเมฆท่ีเกิดด้วยสาเหตุนี้แยกออกไปได้อีกคือ 
          4.2 เมฆก่อตัวในทางต้ัง (Convective Clouds) กระแสอากาศท่ีไหลขึ้น บางทีเป็นผลอันเนื่องจากอากาศ
ไม่ทรงตัว ถ้าหากอากาศท่ีลอยตัวขึ้นได้รับความเย็น จนอุณหภูมิต่ ากว่าอุณหภูมิจุดน้ าค้าง (Dew Point 
Temperature) เมฆก็จะเกิดขึ้น ขณะท่ีอากาศถูกท าให้อุ่นท่ีผิวพื้นอากาศนั้นก็จะยกตัวสูงขึ้นเมื่อถึงระดับกล่ันตัว 
(CCL.= Convective Condensation Level) เมฆก็จะเกิดตัวอย่างเช่น เมฆก้อน CU ฐานของเมฆจะเห็นได้ชัดท่ี
ระดับ CCL. ถ้าหากอัตราการลดอุณหภูมิเหนือระดับ CCL. น้อยกว่าอัตราการลดอุณหภูมิของอากาศท่ีอิ่มตัว      
(Saturation Adiabatic Lapse Rate) จะท าให้อากาศท่ีลอยขึ้นเย็นกว่าอากาศโดยรอบการลอยตัวขึ้นของอากาศ
จึงขึ้นอยู่กับแรงท่ียกตัวท าให้ลอยขึ้นไป ด้วยเหตุนี้เมฆจึงแผ่กระจายไปอย่างรวดเร็ว แต่ถ้าหากอัตราการลด
อุณหภูมิเหนือระดับ CCL. มากกว่าอัตราการลดอุณหภูมิอิ่มตัวเมฆจะยกตัวสูงขึ้น ถึงแม้ว่าจะหมดแรงยกแล้วก็ตาม
เมฆก้อนก็จะเกิดขึ้น เช่น CU, CB จนกระท่ังถึงระดับท่ีอากาศทรงตัวดี (Stable) ถ้าอุณหภูมิท่ียอดเมฆนั้นต่ ากว่า 
0°C มาก ยอดของเมฆจะกลายเป็นผลึกน้ าแข็งท่ีเรามักจะเห็นเป็นรูปท่ังในเมฆ CB นั่นเอง 
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 บนพื้นดิน  เมฆ CU ท่ีก่อตัวขึ้นเนื่องจากการเปล่ียนแปลงความร้อนประจ าวันโดยปกติจะเริ่มเกิดในตอน
เช้าและก่อตัวไปเรื่อยๆ จนถึงสุดยอดในตอนบ่ายและเริ่มสลายตัวเมื่อพื้นดินเย็นลงในตอนเย็น 
 บนพื้นทะเล  เมฆท่ีเกิดจากการก่อตัวในทางต้ังเกิดขึ้นเมื่อพื้นทะเลอุ่นกว่าอากาศเบ้ืองบนเมฆจะเกิดขึ้นได้
ท้ังกลางวันและกลางคืน ท้ังนี้เนื่องมาจากการเปล่ียนแปลงอุณหภูมิเพียงเล็กน้อยของพื้นทะเล เมฆ CU ท่ีเกิดขึ้น
บ่อยท่ีสุดบนพื้นทะเลนี้ มักจะเกิดในฤดูหนาว เมื่ออากาศจากพื้นดินไหลทับพื้นน้ าท่ีอุ่นกว่า เมฆท่ีเกิดขึ้นลักษณะนี้
ในบางท่ี เกิดจากการเคล่ือนท่ีในทางระดับ (Advection) ของอากาศเย็นทับอากาศอุ่นเสียก่อนแล้ว จึงเกิดการยก
ตัวในทางต้ังทีหลัง บางทีก็เกิดจากการไหลสอบเข้าหากัน (Convergence) ของอากาศ นอกจากนั้น ยังเกิดขึ้น
บริเวณความกดอากาศต่ าก็ได้ 
          4.3 เมฆท่ีเกิดจากแนวปะทะอากาศ (Frontal Clouds) อากาศท่ีลอยตัวขึ้นตามลาดของแนวปะทะ 
(Slope) อากาศจะเย็นลงแบบอะเดียเบติด (Adiabatic) จนท าให้อุณหภูมิของอากาศเท่ากับอุณหภูมิจุดน้ าค้าง 
เมฆก็จะเกิดขึ้น ถ้าหากอากาศก้อนนั้นมีการทรงตัวดี เมฆท่ีเกิดจะเป็นเมฆแผ่น เช่น CI, CS, AS, SC, ST และ NS 
แต่ถ้าอากาศท่ีทรงตัวดี แล้วเปล่ียนมาเป็นอากาศท่ีทรงตัวไม่ดีขณะท่ียกตัวขึ้น ตอนแรกจะเป็นพวกเมฆแผ่น ส่วน
ตอนบนจะเป็นพวกเมฆก้อน เช่น CU หรือ CB 
          4.4 เมฆท่ีเกิดจากลาดภูเขา (Orographic Clouds) ถ้าหากอากาศถูกท าให้ยกตัวขึ้นตามลาดภูเขาและ
ภูเขานั้นสูงพอ อากาศก้อนนั้นจะเย็นลงจนท าให้เกิดเมฆขึ้น จ านวนเมฆท่ีเกิดขึ้นนั้นจะขึ้นอยู่ กับความช้ืนของ
อากาศ และถ้าหากว่าอากาศใกล้อิ่มตัวอยู่แล้ว ภูเขาเต้ียๆ ก็ท าให้เกิดเมฆได้  
 เมฆท่ีเกิดจากวิธีนี้ ส่วนมากจะเป็นเมฆ Stratus (ST) ไม่หนามากนัก การท่ีอากาศจมตัวลงทางด้านหลัง
เขานั้น (Leeward Side) ท าให้อากาศอุ่นขึ้นและเมฆสลายตัวอย่างรวดเร็ว แต่ถ้าอากาศนั้นทรงตัว หรือถูก
เปล่ียนเป็นไม่ทรงตัวในขณะท่ียกตัวขึ้น เมฆ CU และ CB กจ็ะเกิดขึ้นทางด้านรับลมของภูเขา แม้ว่าบางส่วนจะถูก
ลมพัดพาไป แต่ส่วนใหญ่ก็จะอยู่กับท่ี 
 ในกรณีของคล่ืนภูเขา (Mountain Wave) เมฆรูปเลนซ์ (Lenticular Clouds) และเมฆม้วน (Roll 
Clouds) จะเกิดขึ้นทางด้านหลังเขา ซึ่งเป็นสาเหตุของกระแสอากาศปั่นป่วนอย่างรุนแรง 
          4.5 เมฆในกระแสอากาศปั่นป่วน (Turbulence Clouds) กระแสอากาศปั่นป่วนคือ การแปรปรวนของ
ลมท่ีระดับท่ีมีแรงเสียดทาน การไหลขึ้นลงของกระแสอากาศจะท าให้เกิดการเปล่ียนแปลงอุณหภูมิของอากาศตาม
ระยะสูง ถ้าหากอากาศท่ีมีความช้ืนพอ ส่วนบนของกระแสอากาศปั่นป่วน บางทีก็จะเย็นลงจนอุณหภูมิเท่ากับ
อุณหภูมิจุดน้ าค้าง เมฆ ST หรือ SC จะเกิดขึ้นได้ 
 4.6 การเกิดเมฆเนื่องจากแผ่รังสีออก (Outgoing Radiation) การแผ่รังสีออกจากบริเวณท่ีอากาศ        
มีความช้ืน ท าให้อากาศเย็นลงจนท าให้เกิดเมฆได้ เมื่อเกิดเมฆขึ้นแล้ว การแผ่รังสีความร้อนจากหยดน้ านั้น จะท า
ให้เมฆก่อตัวสูงขึ้นอีก 
 4.7 การเกิดเมฆอันเนื่องมาจากการเพิ่มความช้ืนให้กับอากาศ เมฆช้ันต่ าบางส่วนจะเกิดขึ้นใต้เมฆก้อน
ใหญ่ๆในขณะท่ีฝนตก ท้ังนี้เนื่องจากการระเหยกลายเป็นไอจากเม็ดฝนท าให้เพิ่มความช้ืนให้กับอากาศท่ีเกือบ
อิ่มตัว จนอากาศนั้นอิ่มตัว เมฆก็เกิดขึ้นถ้าหากมีลมแรงพอ  การท่ีมีกระแสอากาศปั่นป่วนจะช่วยให้ เมฆก่อตัว
ขนาดใหญ่ขึ้นด้วย 
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5. รูปลักษณะที่ส้าคัญของเมฆ (Main Form of Clouds) 
     เมฆแบ่งออกเป็นแบบท่ีส าคัญๆ 3 แบบ คือ :- 
 5.1 CIRRIFORMS  หมายถึงเมฆท่ีมีลักษณะ คล้ายขนนก หรือเป็นสายคล้ายหางม้า 
 5.2 STRATIFORMS หมายถึงเมฆท่ีเป็นช้ินๆหรือเป็นแผ่น เมฆชนิดนี้เมื่อเกิดขึ้นแล้ว ณ ระดับใดระดับ
หนึ่งจะท าให้อากาศเย็นตัวลงท้ังระดับ จนเกิดการกล่ันตัวเป็นเมฆ STRATUS ได้ 
 5.3 CUMULIFORMS หมายถึงเมฆท่ีเป็นก้อนๆ เกิดขึ้น ณ ต าบลใด ต าบลหนึ่ง ท่ีมีกระแสอากาศไหลขึ้น
และได้น าเอาความช้ืนไปเหนือระดับ CCL. 
 
6. การจ้าแนกประเภทของเมฆ (Classification of Clouds) 
 ในสากลได้จัดแบ่งประเภทเมฆตามระยะสูงของเมฆชนิดต่างๆไว้ดังนี้คือ เมฆช้ันสูง เมฆช้ันกลาง และเมฆ
ช้ันต่ า ระยะสูงของเมฆแต่ละชนิดขึ้นอยู่กับ ละติจูด (Latitude) ของโลกด้วยส าหรับในเขตร้อนจ าแนกได้ดังนี้ 
 เมฆช้ันสูง (High Clouds = Ch) มีฐานสูงจากพื้นดินต้ังแต่ 20,000 ฟุตข้ึนไป ได้แก่ 
  Cirrus          =   Ci 
  Cirrostratus    =   Cs 
  Cirrocumulus    =   Cc 
 เมฆช้ันกลาง (Middle Clouds = Cm) มีฐานสูงจากพื้นดินระหว่าง 6,500-20,000 ฟุต 
  Altocumulus   =   Ac 
  Altostratus     =   As 
  Nimbostratus    =   Ns  
 เมฆช้ันต่ า (Low Clouds = Cl) อยู่ไม่เกิน 6,500 ฟุต จากพื้นดิน ได้แก่ 
  Stratus          =   St 
  Stratocumulus  =   Sc        
  Cumulus         =   Cu 
  Cumulonimbus =   Cb 
 
7. ท้าความรู้จักกับเมฆชนิดต่างๆ (Clouds Recognition) 

7.1 Low Clouds ฐานของเมฆช้ันต่ าจะอยู่สูงจากพื้นดินไม่เกิน 6,500 ฟุต แต่ถ้าฐานต่ ากว่า 50 ฟุต   เรา
ไม่ถือว่าเป็นเมฆ เช่น หมอก (Fog) เป็นต้น อย่างไรก็ตามเมฆในระดับช้ันต่ านี้อาจประกอบ ด้วยเกล็ดน้ าแข็ง (Ice 
Crystals) หรือ Supercool Water Droplets ก็ได้ (ส่วนมากจะเกิดในเขตละติจูดกลางขึ้นไป) 

Stratus (ST) เมฆสเตรตัสจะมีลักษณะเรียบ ติดกันเป็นแผ่นหรือฉีกขาด หรือท้ังสองอย่าง มีสีเทา เป็น
เมฆท่ีเกิดจากการยกตัวของหมอกอันเนื่องมาจากพื้นดินได้รับความร้อน น้ าฟ้าท่ีเกิดจะอยู่ในรูปของฝนละออง หรือ
ก้อนหิมะ ไม่เกิดกระแสอากาศปั่นป่วนในเมฆชนิดนี้ 

Stratocumulus (SC) เมฆสเตรโตคิวมูลัส ลักษณะเป็นก้อนๆ สีขาวหรือสีเทา ประกอบด้วยเม็ดละออง 
ไอน้ า ในฤดูหนาวแถบละติจูดสูงๆ บางทีก็มีผลึกน้ าแข็งปนอยู่ด้วย ภายในเมฆจะมีกระแสอากาศปั่นป่วน และ
น้ าแข็งเกาะเครื่องบินได้ ในขั้นปานกลาง 
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Cumulus (CU) เมฆคิวมูลัส มีลักษณะเป็นโดม รูปร่างคล้ายดอกกระหล่ า มีฐานส่วนมากอยู่ในแนวระดับ 
ภายในเมฆประกอบด้วยเม็ดละอองน้ า ส่วนท่ีมีอุณหภูมิต่ ากว่า 0°C บางทีจะมีผลึกน้ าแข็งด้วย ผลึกเหล่านี้จะ
เจริญเติบโตขึ้นจากผลของการกลายเป็นไอของเม็ดละอองน้ าท่ีเย็นกว่าจุดเยือกแข็ง ซึ่งจะท าให้เจริญเติบโตเป็น
เมฆ CB ต่อไป 
 คุณสมบัติของเมฆ CU ขึ้นอยู่กับความสูงจากฐานของเมฆกับฐานของระดับท่ีมีการทรงตัวดี ถ้าระยะห่างนี้
ส้ันมากเมฆ CU จะก้อนเล็กและแบน ถ้าระยะห่างกันสูงมากจะมีก้อนโตขนาดใหญ่ ถ้ามีรูปร่างคล้ายหอคอยท่ี
เรียกว่า TCU (Towering Cumulus) น้ าฟ้าท่ีเกิดจาก TCU จะเป็นน้ าฟ้าซู่ (Shower) หรือบางครั้งจะเกิด Virga  
ด้วย ในเขตร้อนเนื่องจาก CCL. และระดับอากาศท่ีมีการทรงตัวดีอยู่สูงกว่าเขตอื่น ดังนั้นเมฆในเขตนี้จึงก่อตัวสูง
กว่าเขตอื่นๆ การเกิดกระแสอากาศปั่นป่วนจะเกิดขึ้นนับต้ังแต่ฐานสูงขึ้นไป การเกิดน้ าแข็งมีความรุนแรงปาน
กลาง อัตราการไหลขึ้นในทางด่ิงมีค่าประมาณ 400-1,000 ฟุตต่อนาที ในเมฆ CU อย่างบาง แต่ใน CU ขนาดใหญ่ 
จะมีค่าถึง 2,000 ฟุตต่อนาที ในกรณีรุนแรงมากๆ จะมีกระแสไฟฟ้าสถิตย์เกิดข้ึนได้ 
               Cumulonimbus (CB) รายละเอียดดูในข้อ 9.2 
 7.2 Middle Clouds เมฆช้ันกลางประกอบด้วยเมฆ AS, AC และ NS ความสูงอยู่ระหว่าง 6,500-20,000 
ฟุต ประกอบด้วยหยดน้ าหรือผลึกน้ าแข็ง แต่ส่วนมากจะประกอบด้วยเม็ดน้ าท่ีเย็นกว่าจุดเยือกแข็ง ดังนั้นเมฆใน
ระดับนี้ จึงเป็นอันตรายต่ออากาศยานมาก 
             Altocumulus (AC) ออลโตคิวมูลัส เป็นเมฆท่ีปรากฏเห็นเป็นช้ันๆ ลักษณะเป็นลูกฟูกหรือขนแกะสี
ขาวหรือสีเทา ส่วนใหญ่จะโปร่งแสง บางครั้งก็หนาทึบจนสามารถปิดบังท้องฟ้าได้ บางครั้งอาจแสดงว่า อากาศนั้น
ไม่มีการทรงตัวและมักแสดงว่าจะมีลักษณะอากาศไม่ดีใน 8-9 ช่ัวโมงข้างหน้า 
             Altostratus (AS) ออลโตสเตรตัส เป็นเมฆแผ่นสีเทา ส่วนใหญ่โปร่งแสง แสงสามารถผ่านทะลุเพียงครึ่ง
เดียว ท าให้มองเห็นดวงอาทิตย์หรือดวงจันทร์ได้สลัวๆ คุณสมบัติท่ีแตกต่างจากเมฆ ST ตรงท่ีสีเทาคล้ ากว่า และ
ไม่เหมือนเมฆ CS ตรงท่ีบดบังแสงดวงอาทิตย์หรือดวงจันทร์ได้ ไม่ท าให้เกิดเงาบนพื้นดิน และไม่มีปรากฏการณ์ท่ี
เรียกว่า Halo ด้วย ในกรณีท่ีเมฆ AS หนามากๆ จะแบ่งออกได้เป็น 3 ส่วน คือ :- 
 ส่วนบน    ประกอบด้วย น้ าแข็ง 
 ส่วนกลาง  ประกอบด้วย ส่วนผสมของผลึกน้ าแข็ง และเม็ดละอองน้ า 
 ส่วนล่าง   ประกอบด้วย เม็ดละอองน้ าท่ีเย็นต่ ากว่าจุดเยือกแข็ง 
 ภายในก้อนเมฆมีกระแสอากาศปั่นป่วน และน้ าแข็งเกาะเครื่องบินได้เพียงเบาบางเท่านั้น 

Nimbostratus (NS) เมฆนิมโบสเตรตัส เมื่อเกิดจะปกคลุมเป็นบริเวณกว้างใหญ่ และบางครั้งฐานจะแผ่
ตัวลงมาถึงระดับของเมฆช้ันต่ าได้ มีลักษณะคล้ายเมฆ AS แต่เมฆ NS จะหนากว่า บางครั้งความหนาจะอยู่ระหว่าง 
6,000-25,000 ฟุต ภายในเมฆทัศนะวิสัยไม่ดี บางครั้งจะน้อยกว่า 500 เมตร เกิดกระแสอากาศปั่นป่วน และ
น้ าแข็งเกาะเครื่องบินขนาดเบาถึงปานกลาง 
          เมฆ NS ส่วนใหญ่สามารถปิดบังแสงดวงอาทิตย์และดวงจันทร์ได้ท้ังหมด และจะเกิดขึ้นร่วมกันกับน้ าฟ้าท่ี
ตกต่อเนื่อง โดยท่ีฐานของเมฆ NS จะแผ่ขยายตัวลงมาถึงระดับของเมฆช้ันต่ าได้บ่อยๆ เรียกเมฆพวกนี้ว่า 
Fractostratus หรือ Fractocumulus 
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 7.3 High Clouds เมฆช้ันสูง ประกอบด้วย CI, CC และ CS ความสูงของฐานอยู่ระหว่าง 16,000-45,000 
ฟุต ในละติจูดกลาง ความสูงของเมฆเหล่านี้อาจสูงถึง 60,000 ฟุต ส่วนมากจะประกอบด้วยผลึกน้ าแข็ง 

Cirrus (CI) เมฆเซอรัสเป็นเมฆท่ีประกอบด้วย ผลึกน้ าแข็งขนาดต่างๆ กันลักษณะเป็นใยสีขาวๆบางๆ 
คล้ายขนนกหรือหางม้า ถ้าหากเมฆชนิดนี้เกิดขึ้นมาบางๆและไม่ติดตามด้วยเมฆ CS หรือ AS จะเป็นส่ิงแสดงว่า
อากาศดี แต่ถ้าเมฆนี้ขนานกันเป็นทางยาวจะเป็นส่ิงเตือนถึงอากาศไม่ดี 

Cirrostratus (CS) เมฆเซอโรสเตรตัส มีลักษณะคล้ายเยื่อใยท่ีติดต่อกัน สีขาวหรือสีเทา เมฆจะจัดตัวกัน
อย่างเรียบๆ ปกคลุมท้องฟ้าและมักจะท าให้เกิดปรากฏการณ์ท่ีเรียกว่า "HALO" แต่ไม่ถึงกับท าให้แสงอาทิตย์ หรือ
แสงจันทร์มัวไป      

CS เกิดจากผลของการเป็นไอและกลับมากล่ันตัวเป็นเมฆอีกครั้งหนึ่ง ณ ท่ีระดับสูงๆ แม้ว่าจะไม่เป็นส่ิง
เตือนล่วงหน้าว่าจะเกิดอากาศเลว แต่ก็เป็นส่ิงท่ีแสดงว่าขณะนั้นละอองน้ าเม็ดเล็กๆ ก าลังจะโตเป็นฝน โอกาสท่ี 
จะตกใน 24 ช่ัวโมงนั้นมีประมาณ 80% 

Cirrocumulus (CC) เมฆเซอโรคิวมูลัส มีลักษณะเป็นหย่อมๆสีขาวบางๆ หรือเป็นก้อนเล็กๆ ดูคล้ายๆ
รอยคล่ืนหรือเกล็ดปลาสีขาวๆ เหมือนละลอกคล่ืน ส่วนมากจะเกิดในขณะท่ีอากาศไหลสอบเข้าหากัน 
(Convergence) ส่วนประกอบของเมฆจะประกอบด้วยเม็ดละอองน้ าท่ีมีอุณหภูมิต่ ากว่าจุดเยือกแข็ง หรือ
ประกอบด้วยเกล็ดของน้ าแข็ง (Ice Crystals) เล็กๆ หรือส่วนผสมของท้ังสองอย่าง 

 
8. เมฆที่ก่อตัวในทางต้ังอย่างรุนแรง (Extensive Vertical Development) 
       ท่ีส าคัญมี 2 ชนิดคือ TCU และ CB ความสูงของฐานจะอยู่ในระดับของ Low Clouds ยอดจะสูงถึงระดับ
ของเมฆช้ันสูง 
          8.1 Towering Cumulus (TCU) เมฆ TCU คือเมฆ CU ท่ีอยู่รวมกันหลายๆ ก้อนมีการไหลขึ้นของกระแส
อากาศในทางต้ังมากกว่าเมฆ CU ก้อนเดียว มีลักษณะเป็นหอคอย สีขาว เมื่อต้องแสงแดด ภายในจะมีกระแส
อากาศปั่นป่วน น้ าแข็งเกาะเครื่องบิน และมีพายุฟ้าคะนองเกิดขึ้นด้วย 

8.2 Cumulonimbus (CB) เป็นเมฆก้อนใหญ่ เจริญเติบโตมาจาก CU แต่กระจายสูงขึ้นไปนับแต่ส่วน
ล่างสุด ผ่านระดับเมฆช้ันกลางและเมฆช้ันสูง 
 ในเขตร้อน (Tropic) ยอดของเมฆ CB อาจสูงถึงช้ันสูงสุดคือบริเวณ Tropopause หรือตอนล่างของ
บรรยากาศช้ัน Stratosphere ส่วนยอดของเมฆ CB จะเป็นรูปท่ัง (Anvil) 
 เมฆ CB ประกอบด้วยหยดน้ า ตอนบนจะเป็นผลึกน้ าแข็ง ภายในจะมีเม็ดฝนหรือละอองหิมะและลูกเห็บ 
ดังนั้นเมื่อมีเมฆ CB อากาศจะไม่ดี ติดตามมาด้วยฟ้าแลบ ฟ้าร้อง ฟ้าผ่า มีพายุลูกเห็บหรือลมงวงช้าง 
(Tornadoes) ฯลฯ เกิดน้ าเข็งเกาะเครื่องบิน อัตรากระแสอากาศไหลขึ้นอาจสูงถึง  5,000 ฟุตต่อนาที และยังมี
กระแสอากาศไหลลงอย่างรุนแรงมาก ปรากฏท่ีบริเวณท่ีมีน้ าฟ้าตกหนักกระแสอากาศปั่นป่วนและนอกจากนั้นยัง
เกิดไฟฟ้าสถิตย์อีกด้วย 
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9. เมฆชนิดพิเศษ (Special Clouds Types) 
          9.1  Altocumulus Standing Lenticular (ACSL) เมฆชนิดนี้จะเกิดเป็นหย่อมๆ มีรูปร่างคล้ายเล็นซ์   
ส่วนใหญ่แล้วโปร่งแสง มีฐานอยู่ท่ีระดับเดียวหรือมากกว่า มีการเปล่ียนแปลงสภาพของเมฆอยู่ตลอดเวลา เมฆ 
ACSL จะเกิดขึ้นตรงส่วนยอดของคล่ืน ซึ่งเกิดจากกระแสอากาศจมลง ดังนั้นเมฆนี้จะไม่เคล่ือนไปไหน แม้ว่าลมท่ี
พัดจะแรงก็ตาม ไม่ควรบินผ่านเมฆ ACSL เนื่องจากเกิดกระแสอากาศปั่นป่วนอย่างแรงด้วย 
          9.2  Rotor Clouds (เมฆม้วน) เมฆม้วนจะเกิดขึ้นทางด้านหลังภูเขา เมฆม้วน จะดูคล้ายกับแนวของเมฆ
ก้อนเล็กๆ ซึ่งจะมีแนวขนานกับภูเขา และจะปรากฏให้เห็นพร้อมกับมีกระแสอากาศปั่นป่วนเหมือน กับคล่ืนของ
ภูเขาด้วย (Mountain Wave) 
          9.3  Condensation Trails (Contrails) Contrail คือทางเมฆท่ีเกิดขึ้นเมื่อเครื่องบิน บินไปถึงระดับท่ีมี
ความช้ืนและความเย็นเพียงพอ ในเชิงกลยุทธ Contrail จะท าให้สามารถเห็นต าแหน่งของเครื่องบินของข้าศึกได้
เป็นอย่างดี Contrail เกิดขึ้นได้ 2 วิธีคือ 
 9.4  Contrail ท่ีเกิดจากอากาศพลศาสตร์ (Aerodynamic Contrail) เกิดจากการลดลงของความกด
อากาศเมื่ออากาศไหลผ่านปีกของเครื่องบิน (Airfoil) ด้วยความเร็วสูง Contrails ท่ีเกิดจะมีลักษณะส้ันเป็นทาง   
สีขาว และถ้าเปล่ียนแปลงระดับบินเพียงเล็กน้อย หรือลดความเร็วของเครื่องยนต์ลง Contrails ก็จะหายไป 
   - Contrails ท่ีเกิดจากท่อไอเสียของเครื่องบิน (Engine Exhaust Contrails) เกิดจากไอน้ าท่ีพ่น
ออกมาจากท่อไอเสียผ่านบรรยากาศท่ีเย็น แล้วเกิดการควบแน่นเป็นเกล็ดขาวๆเป็นทางยาว ซึ่งส่วนมากจะเกิดใน
ฤดูหนาว ในเขต Arctic ท่ีหนาวเย็น Contrails จะเกิดใกล้ๆ กับผิวพื้นเสมอๆ การเปล่ียนความสูง หรือเปล่ียน
ก าลังของเครื่องยนต์ แนว Contrails จะหายไป. 
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