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PREDGOVOR I UVOD

Uvod u mezoskalnu meteorologiju i atmosfersku tiegbciju je ¢inio najvei dio predavanja iz
zavrsnog kolegija Dinartke meteorologije, na zadnjoj godini studija fizikegeofizike, smjera
meteorologija i fiztka oceanografija na PMF-u u Zagrebu do ulja 2008. god. Kasnije, ova
problematika je podijeljena u dva kursa prema noaoetnutom tzv. ,bolonjskom“ nastavnom
programu: Dinantka meteorologija Il (ukupno 7. semestar, diplomskidij, 2 zajedrika
smjera) i IV (ukupno 8. semestar, 1 smjer, produdtjje prethodnog gradiva). Najkeare&eno:
studenti ovog novog nastavnog programa u 3. gddaurSna godina za tzv. prvostupnika, tj. 1.
god. u Geofizikom odsjeku) e ono Sto¢e eventualno studirati u 4. godini (2. god. u
Geofizickom odsjeku); u 4. godini studiraju, a u 5. godBigod. u Geofizikom odsjeku) te o
onome Sto su (trebali) ndti i izraduju zavrSni rad. Stoga je 4. godina bila i ostalativno
najteza godina studija u Geofikom odsjeku (prema tvrdnjama viSe od stotinu statken
misljenju autora); tu se najviSe koriste matetkatlati i prowtavaju teorije. Nadalje, u 4. godini
studija se protava i nerazjasnjeni problem klé&se i kvantne fizike — turbulentno strujanje
fluida.

Nakon dinamike velike skale (sinogke i planetarne) te poZzeljnih paralelnih kursevavnda u
fizicku meteorologiju i klimatologiju, studenti se ovdjpoznaju s osnovama dinamike na skali
izmedu one Sto vide na TV-u i tzv. sinoftim kartama, s jedne strane, i one koju vide pnosti
okom i koju 'osjéaju’, pojedini tipéni meteoroloSki uréaji. U zadnjem dijelu skripte se bavimo
tom najmanjom a relevantnom skalom, tj. mikromettaggijom. Tamo je turbulencija (p@jano
mijeSanje u fluidu) dominantna, ili barem vaznaswm procesima. Ovo je prva vrsta ovakve
skripte iz mezoskalne i mikroskalne meteorologijeHvatskoj besplatno dostupna od 2007.
godine; zahvalni smo za bughi ispravke i nadopune sadrzaja Sto slijedi. Pesioyjesne
nekonzistencije u npr. koriStenju kurzivnih znakoMerature, tipova slova i mijenjanja oznaka,
kvalitete slika, itd; autori se isgavaju zbog tih neuniformiranosti i neujedeaosti. Cilj nam je
bio da studentima Sto prije bude dostupna prvaalieea na hrvatskom jeziku iz uvoda u
mezoskalnu i mikroskalnu meteorologiju. Vaznostzaskalne i mikroskalne meteorologije je
viSestruka. Ova tematika ulazi u srz pogreSakgmuosttkih i klimatskih modela jer kaathost
atmosfere pouwsava pogreSke zbog nepouzdanostégioih i rubnih uvjeta upravo na ovim
relativno malim skalama. Prvenstveno zato su ideme ansambl prognoze (engihsemble
Prediction SystemEPS) Sto je oblik Monte Carlo analiza koje karistiSestruke numeike
prognoze s logki variranim p@&etnim uvjetima. Druga varijanta ovakvih analiz&kgeistiti iste
pocetne uvjete i varirati parametrizacije u prognéstn i klimatskim modelima ukljoujudi
deklaracije preciznosti pojedinih polja. Na tajr&in mogu prodavati i simulacije ekstremnih
dogataja¢ije se raspodjele mijenjaju u pro&® sve toplijoj klimi. No, prvo treba proéiti koji

se relevantni procesi odvijaju na ovim skalama.

Recimo nesSto detaljnije o skalama geckin fluida. Rossbyjev broj je omjer advektivne i
Coriolisove akceleracijegRo = U/(f L), gdje suU i L karakteristtna brzina i horizontalna skala
strujanja if je Coriolisov parametar; za mezoskallReizmeiu Ro~ 1 iRo>> 1, tj. Ro>1. Za
razliku od sinoptike skale, gdje n&g&e vrijedi kvazigeostrofka teorija u izvantropskim
Sirinama iIRo << 1, ili baremRo < 1, na mezoskali je sila gradijenta tlakadegfe uravnotezena
advektivnhom i ponekad konvektivhom akceleracijodii divergencijom turbulentnih tokova
impulsa. Mada Coriolisov doprinos na mezoskali enb#ti vaZzan, on tamo gotovo nikad nije
dominantan. Tako i suptilno, indirektno dolazinmrthziva 'mezo’ za skalu koju pt@awamo.

Skripta je zap&eta na osnovi zapisa studenata iz nekoliko prethogieneracija, posebice one u
prolje¢e 2006. god. Autori se zahvaljuju: Dei Doklés®etriCicek, VeriCizmi¢, Lidiji Fustar,
Goranu GaSparcu, Mariju HanzZeku, Kristini Klersién Valentini Madzarew, Suzani Maret,
lvi Medugorac, Meliti Milosté, Ani Paragis, Dragani Zovko i Renati Sokol na wmead
zapisivanju pojedinih lekcija iz ,stare” Dinathkie meteorologije IV. Studenti koji su kasnije



pratili ovaj kurs su pomogli u ispravljanju pogrke&ato su izméu ostalih, Jelena Ferina, Vjeran
Magjareveé, Vedrana DZaja, Valentino Neduhal i ostali. Ukumloprinosi apsolvenata i
studenata zavrSne godine studija iznosi oko 60%ay skripti koja je pisana, uz manje prekide,
tokom viSe od 3 godine. Stoga, bilo bi jednakaaspo (ali nepraktino zbog daljih verzija i
nadopuna) navesti prvu skupinu studenata kao suquacsluzbene autore taley kao suatore i
urednike ove skripte. Spomenuti studenti su Besloizili da je ovo optimalna varijanta skripti.
Takader se zahvaljujemo Zlatku Matici na izradi nekoligika za ovu skriptu. Od kraja 2009.
naovamo skripta je podvrgnuta samo manjim povremerekcijma i dopunama. Buéiwa je
ovo interna skripta ne smije se umnozavati, protlavaitirati, osim u posebnim prilikama
(navedeno na 1. str.). Skripta se ispravlja i digna otprilike sezonskoj osnovi.

Napomenimo da za ovakav kolegij nema solidnog sweadtnog teorijskog udzbenika;
postojée knjige se uglavnom odnose na sindqii ili planetarnu skalu, ili na mikroskalu i
turbulenciju. Jedan od razloga za to jest Sto esqj sveobuhvatna teorija koja bi objedinila
dinamitke procese izmt subsinoptike i lokalne (prvenstveno turbulentne) skal@ak i ako
odvojimo mikrometeorologiju s trubulencijom od mskalne meteorologije, opet ne postoji
izvrstan i sveobuhvatan udzbenik iz tog p@puna diplomskom nivou, tj. iz mezoskalne
meteorologije. S tom se nepopularn@mjenicom slazu i vode eksperti u atmosferskoj
turbulenciji kao npr. Larry Mahrt i Sergej Zilitiekich, kao i ekvivalentni eksperti u mezoskalnoj
dinamici - Dale Durran, Richard Rotunno, David Raymi i ostali. U novije vrijeme udzbenik
Lina (2007) daje vrlo solidan pregled mezoskalnéem®logije na poslijediplomskom nivou.

Na mezoskali postoji cijeli niz uglavhom nelined&rmrocesa koji se ndasobno natjgu za
razmjenu energije izndel velike i male skale. Ponekad je linearizacifagrocesa opravdana,
kao u sld¢aju uzgonskih (tezinskih) valova, pa je mégulci do pripadne solidne teorije i njene
prakticne primjene u prognozi vremena. No s druge strpostoje brojni procesi za koje danas
ne poznajemo dobra pojednostavljenja, npr. dubo&lirankonvekcija (3D nehidrostaki ne-
Boussinesgov, nestacionaran turbulentni proces)raivoj stratificirane turbulencije; tu je
napredak znanosti i spoznaje fragmentiran i oteAaderna mjerenja i numekie simulacije su

u tim podrgjima istrazivanja od neprocjenjive koristi. Turbatija, koja se neizostavno javlja u
dinamici geofiztkih, astrofiztkih i ostalih fluida, ostaje i dalje jedan od gl#@vrprincipijelno
nerijeSenih problema fizike.

Nakon ovog vrlo neformalnog predgovora i uvoda,nkr® se poblize upoznati s osnovama
mezoskalne i mikroskalne meteorologije. Preglemioaferskih skala je ilustriran na Sl. 1.
Spomenimo opet da ovdje pt@mvamo mezoskalne i mikroskalne atmosferske prokegesu
odgovorni za meteorolosko vrijeme u trajanju duljechjedne minute do najviSe jednog dana.
Napomenimo da npr. sinopkia skala uglavnom odgovara-mezoskali, subsinogka p-
mezoskali, itd.

Studenti ic¢itatelji ¢e uz ovu skriptu imati priliku da razviju ogpg za atmosfersku mezoskalu i
mikroskalu i da je prepoznaju u svakodnevnom Zivgledaju#i u npr. razvoj Kelvin-
Helmholtzovih valova na stratusnom oblaku (~10XBkmx 0.5 km), praté 20-minutni razvoj

i raspad malog kumulusnog oblaka (~1 krh km x 0.3 km), itd. Netkae od studenata nakon
ovog kursa postati bolji progno&ir jer ¢e bolje shvatiti kompleksnost projekcije prognoze s
velike na malu skalu (te pripadni eventualni pawratfekt na veliku skalu); netkée se odlditi
postati numetiki modelar i pokusSati Sto bolje tretirati turbulgocu numerékim modelima za
prognozu vremena, itie pokusSati bolje izmjeriti valne i turbulentne sadg u atmosferi. Netko
¢e se bolje sriau ekologiji i pristupima alternativnim oblicimanergije. Za mikrometeorologe u
agrometeorologiji, prometu, Sumarstvu itd. bi tgkodrebalo biti mjesta. A netkée, pak,
mozda i napustiti dinamiku geofékih fluida zahvaljujéi mezoskalnoj meteorologiji.



MZOS je pruzio indirektnu potporu izradi ove skept periodu 2007-2010. godina; B.G. je bio

potpomognut projektom BORA, br. 119-1193086-131D#8. projektom AQCT, br. 119-
1193086-1323.
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llustracija prostorno-vremenske rasp@mbdminantnih atmosferskih pojava u log-log

dijagramu horizontalne i vremenske skale. l@mg pravca se nalaze neke &iae pojave koje

se tiptno prowavaju u dinamikoj meteorologiji. Fokus ove skripte je na struktizmeiu fronti
i mikro-turbulencije.

Vecina predstojéih modela su ili linearizirani sustavi, ili su haticki (plauzibilni) na neki drugi
natin (npr. kroz nedostatak strogosti pojedinih izvjodd ovoj skripti se oslanjamo i na mjerenja
i na numertke simulacije kako bi Sto bolje pojmili mezoskalnmaikroskalne procese. Pri tome
su opisi najeke kratki, jer u kursu se ne stizemo detaljno bapgcijalnim mjerenjima kao niti
postavljanjima numetkih modela i pripadnim simulacijama. Spomenutetppe, bez kojih se
covjek ne moZe stvarno baviti mezoskalnom ili mikasaom meteorologijom, koristimo u
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skripti kao provjere hipoteza, ili kao osnove zatpwljanje pitanja i pojednostavljenih modela.
Za one koji se zaljube u problematiku ove skripiepordamo da prote navedenu literaturu i
provjere prikladne sadrzaje nasih poslijediplomdkirseva.

Poglavlja su napisana Sto samostalnije i tako daeswisna o drugim poglavljima koliko je god
to bilo mogue; brojevi jednazbi i slika svakog poglavlja¢pgu ispaietka, véina je slika
skinuta s interneta, ili skenirana tako da su ugbav loSe kvalitete. Navodi literature su
sporadéni i daleko od toga da su ravnopravni premaeoprinv&enoj ekspertizi, ve prema
individualnim sklonostima autora i njihovom istrganju nekih od ovdje obuh¥anih podrdja.

To je mogue i dozvoljeno kad se zna Sto je literatura na wiskaje je napisana skripta, kao prvi
kurs studentima ovog znanstvenog paégruHolton (2004) i Stull (1988). Dopunska litared je

je vrlo razgranata (npr. Acheson 1990, Kundu i @oB6802, Lin 2007). Pred sam kraj ove
skripte navodimo nekoliko detalja iz novije litare¢ 0 atmosferskoj turbulenciji, kako su to
uredili Baklanov i Grisogono (2007); &edio tog posljednjeg dijela skripte je prvenstveno
namijenjen poslijediplomskoj nastavi. Na osnowigpdva spomenuta udzbenika, péatgezbe i
djelomice seminare, studenti mogu uspjeSno zawé#j kurs a bez da se koriste ovom skriptom.
Lin (2007) uvelike nadmasuje dubinom i Sirinom vd{njige sadrzaj ove skripte, osim
eventualno u jednom manjem dijelu tretiranja atrasfih graninih slojeva.

Slijedi sadrzaj ove skripte te pripadni materidbZen uglavnom u kaskadi od (sub)sindisi ka
progresivno sve manjoj skali. Za uspjeSnocerge skripte potrebno je predznanje iz uvodnih
kurseva u Dinandku meteorologiju i dinamiku fluida, kursevi iz @pfizike te nekoliko kurseva
matematike. U kursu Dinatka meteorologija Ill, po novom programu s kraja 0Qodine,
obraiuju se poglavija: 3, 4, 7, 10, 11, 12, 14, te djgte 9 i 13. U 'produbljuiem’ pripadnom
kursu Dinamika meteorologija 1V, obruju se preostala poglavlja (izuzev 18. poglavljgeke
izborno) nastavljajti se na ostala poglavlja iz skripti, kao i na teraamudZbenika. Poglavlje
19 i 20¢ine sazetak kursa i popis prégditerature.
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1. SEMIGEOSTRORIKA TEORIJA

Za prognozu vremena, Sto je jedan od osnovnihveilginaméke meteorologije, od vitalnog je
zna&aja mai reproducirati polje vertikalne brzinew, Sto se ne mjeri standardno na
meteoroloskim postajama i balonskim sondazama.c¢&ne pozitivhe vrijednostiv dovode do
kondenzacije i stvaranja oborine, te igraju vaztagu u razvoju fronti, ciklona, itd. Najkéa
receno, izvantropske ciklone sadrze frontalne susté®e stvaranju hladne jezgre u svojoj zreloj
i odumirucoj fazi. Tropske ciklone n&&e nemaju fronte i imaju toplu jezgru. Prva lekajge
skripte se odnosi na préavanje fronte semigeostréfiom teorijom, Sto predstavlja blagi prijelaz
s dinamike velike skale, posebice baroklinosti, mazoskalu. Baroklina nestabilnost je
posljedica horizontalnog temperaturnog gradijemtaacije stabilno stratificiranog fluida.

Postoje podrgja u kojima baroklini valovi lokalno pofavaju horizontalni (prvenstveno
meridionalni) gradijent temperatufe, T , umjesto da ga smanjuju, Sto u stvaiine u prosjeku.

Takva podrdja zovemo frontogeneéka podréja. Najjednostavnije teno, fronta je podiije
naglih horizontalnih promjena meteoroloskih poljePra&enjem kinemetikel, T prati se i

frontogeneza (ili frontoliza ako dolazi do opadatgg gradijenta). AkoLl], T | raste, radi se o
frontogenezi, a ako opada onda je to frontoliza&amigeostrofika teorija povezuje ni@sobne
utjecaje temperature i vjetra preko tzQ. vektora (vektor koji mjeri promjenu geostrikog

vjetra samo zbog horizontalnog gradijenta tempeeatmoZe se pokazati da konvergendja

dovodi do dizanja zraka). Teorija prikazana odj&D verzija kvazigeostrafke teorije (vidi
npr. Holton 2004, ili Sinik i Grisogono 2008, Cull2006) a detaljnija je u tome da dozvoljava
horizontalnu neizotropnost Rossbyjevog brBa(korisno npr. u analizi fronti). Nepotrebno je
naglasSavati da kinematika frontogeneze ne mozeodaltyasniti stvaranje fronti u kvantitativnom
smislu; kinematika ne uvazava odnose sila kao wiginih meéudjelovanja grijanja i hidenja na
strujanje. Kompletna 3D semigeostitt teorija, koju ne prikazujemo ovdje, je u Cullen
(2006).

Konkretno, zelimo bolje shvatiti brze meteorologkecese koji se ponekad ddggu u kratkom,
skoro ,eksplozivnom* vremenu; za to je kkas kvazigeostrofka (priblizno geostrotka)
teorija pregruba, prespora da opiSe vrijeme na opanjelativno brzoj skali. Govorimo o
prostoru od nekoliko stotina kilometara u horizdéintau trajanju do jednog dana; whe tim
parametrima se moZe razviti eksplozivna frontoganézrontoliza. Na Slici 1.1 prikazujemo
tipicnu skicu idealizirane sinogke situacije u kojoj ne znamo dadk dci do frontogeneze.
Potrebno je proréa potprostor gdje je moguakav frontogenetan, ili slican, razvoj.

500 mb
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Slika 1.1 llustracija pojednostavljene 3D sindké situacije s naglasenim geosté&iim i
ageostroftkim strujanjem, gli Us, niskim i visokim tlakom te toplim (crveno) i hlauin (plavo)
zrakom. Ovdje N i W prikazuju smjer sjevera i zdg@a vertikalaz, je prema gore. U prosjeku
se ovakav sustav u izvantropskim Sirinama gibdadkiszbog dominantnog strujanja u pripadnoj
troposferi (Preuzeto s interneta i modificirano).

Osnovne jednadzbe semigeostrofije

Nastavljamo razvojem dinattkog sustava jednadzbi koji detaljizira poznati nam
kvazigeostrofiki sustav, da bismo npr. objasnili najintenzivniio Slike 1.1, a na ustrb
zanemarivanja nekih elemenata kvazigeosikofy modela. Tocée nam ovdje biti 2D
semigeostrofija (tj. polugeostrofija). Da bi sébde semigeostrotke jednadzbe koriste se redom
kvazigeostrofike jednadzbe gibanja, termodinamike, hidrostatik&ontinuiteta (za bitna
proSirenja vidi Cullen 2006):
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gdje simboli imaju standardno ziemje:u, v, w,0 i @ su 3 komponente strujanja, potencijalna
temperatura i geopotencijalf, z ( jp pot. temp. osnovnog neporefapog stanja atmosfere,

odnosnod,, je pripadna referentna vrijednost, dokfsug Coriolisov parametar i iznos ubrzanja

sile teze. Primjenjena je Boussinesqova aproksjmdurijedi za ,plitke procese“ gdje se
jednostavno pretpostavlja da je brzina zvuka beskun velika i nebitna za sve relevantne
meteoroloske brzine, gus® je priblizno konstantna, osim kad je pomnozenazgonskom
akceleracijom) pa se moze staviti za géstaraka konstantnu (referentnu) vrijednogt,.

Uvedene su valine &(x, y,z,t):% tj. devijacija tlaka podijeliena s gustm (za
0

geopotencijal), te? = -, tj. devijacija potencijalne temperature od refémen profila;po(z) i
J,(z) vertikalno su ovisne vrijednosti tlaka i potenkifmtemperature za standardnu atmosferu.
Mozda najjednostavniji i najkéaizvod za (4) slijedi iz geostrafke forme (2), tj. bez 1¢lana,
derivirajwi to poz Sto daje komponentu proporcionalnu termalnonrwjde integrirajdi izraz
obzirom nay koordinatu.

Osnovna, standardna atmosfera je u hidra@gtii geostrofékoj ravnotezi.  Pripadna
termodinamika ravnoteza moZe se opisati kags, /S, =d¢,/0z, gdje je dwreferentna

potencijalna temperatura, npr. srednjak po veitiédl 7,(2) , dok ¢, odgovara neporenienom
geopotencijalus po/po.



Neka su karakterigthe horizontalne skale frontg, Ly i neka jeLx>> Ly, tj. horizontalana skala
paralelna s frontom, koja se proteZze od zapadaokusparalelno x 0osi, mnogo je w&a nego
skala okomita na frontu Sto prolazi kroz frontuvoQupleuje na to da se fronte mogu modelirati
kao priblizno dvodimenzijske (2D) strukture. Bisa koordinatni sustav takav da je u tom
sustavu fronta stacionarna, te se uzima da je spRigmit na frontu paralelay osi. Na skan
nain uzimamoU >> V, gdje jeU karakteriséina skala komponente vjetra duz frontey ge
slicna skala komponente vjetra okomite na frontu. Nekearakteristine vrijednosti za ove
velicine slijed€e: Lx ~ 1000 km,Ly ~ 100 km,U ~ 10m/s,V ~ 1m/s. Ako se pretpostavi da je

N : : . D V .
vremenska skala advekcije u smjeru okomitom natdrobrnuto proporcionalna 'sD—t ~f’ i uz

poznati Rossbyjev broR, E%«l, onda se magnituda omjera inercijskog i Casmidg
y
¢lana ux i y komponenti jednadzbe gibanja moze izraziti kao:

Dy UV
X: %~%~R{%}~l
LY
y: ﬁ—ut| ~fL—LyJ ~ RO(%j ~102.

Vidljivo je da je u komponenta brzine vjetra u geostébj ravnotezi s kroz-frontalnim
gradijentom sile tlaka do na 1% (donji izraz), dokomponenta brzine nije to ni priblizno s
pripadnim niz-frontalnim gradijentom tlaka (gorigraz). Za geostrafki vjetar vrijedi

ng = -aydj ) fy: Ox®.

Za semigeostrafku komponentu vjetra stoga mozemo staviti da je jednaka geostkofi(to je
ona koja puSe ovdje niz/uz frontu) dokwzkomponentu (kroz frontu) to ne vrijedi, tj.

U:Ug V:Vg‘l‘Va.

Ageostroftka komponenta, jednakog je reda veine kao ivg. Drugim rjg€ima, zbogR,(U/V)

~ 1 ux-komponenti gibanja spomenuta ageostiaikomponenta vjetra se ne smije zanemariti u
ovoj teoriji, dok je @ito da zanemarujemaa.. Pri tome ne smijemo zaboraviti da smo zbog
jednostavnosti postavili frontu zonalno, awdeomponenta vjetra puse meridionalno (npr. od juga
k sjeveru zasr > 0).

Ako se gore navedene relacije za v uvrste u jednadzbe od (1) do (5), onda se dolopen
pojednostavljene jednadzbe istog redosljeda:

Pls _ 1 =0 ©6)
Dt °
Dv
o ,DVa _Dv_g, @)
Dt Dt Dt
DO, W% = ®)
Dt dz



f—2=-="" 9
0z J, 0y )(
ov, , ow _ 0. (10)
dy o0z

Jednadzbe (6) i (8) su progngke, dok su ostale dijagnoste jednadzbe; ukupno se radi 0 5
polja. 1z ovih jednadZbi se moZe vidjeti da suaonimpuls i advekcija paralelna s frontom
(n&in figuriranja ug u (6) do (10)) joS uvijek priblizno geostréfi. Advekcija impulsa i
temperature kroz frontu posljedica je postojargaastrofékog vjetra i ageostrafke cirkulacije.
Od tuda naziv semigeostrofija.

Kroz-frontalna (sekundarna) cirkulacija i SAWYER-E LIASSENova jednadzba

Promatramo cirkulaciju kod ulaza u mlaznu struganima nas Sto se datgas dT /dy (fronta
lezi u podrdju gdje je taj gradijent naj¢®. Semigeostrofike jednadzbe, (6) do (10), mogu se
upotrijebiti za odréivanje kroz-frontalne ageostroke cirkulacije tako Stoce se gledati
raspodjela zonalnog vjetra ili temperature. Taajvaznija polja iz kojih najlakSe dolazimo do
shva&anja ove cirkulacije. Kljéna jecinjenica da vrijedi ravnoteza termalnog vjetra, Stove
uvedenu Boussinesqovu aproksimacijuczna

-0 0
6_@:6_TD Y , odnosno—a@ =a—TD—Vg .
ady oy 0z ox O0x 0z

Da bi se dobila prognogka jednadzba za horizontalni gradijent temperatoresti se jednadzba
(3) tj. (8) u kojoj se nelinearna individualna piema % zamijeni onom koja vrijedi za

semigeostrofiju te se razdvoji kéanove pomoéu izraza (ispod su podveni ¢lanovi uz kvazi-
geostroftke promjene, a ostalo su ageostikifdoprinosi):

p/pt o Do 4Pw_ 0, 0, 0, 0,90

= U,— +V,—+V, :
Dt Dt ot ‘ox %9y “oy oz

Zatim (3) tj. (8) parcijalno deriviramo pg tj: % +w% =0 |oloy.
L
Uvedu se oznakeN? =i%, NS2 =N? +ia—@, gdje jeNg ukupna uzgonska frekvencija
00 z 00

(na kvadrat) koja moze ukljivati i mokro-adijabatike efekte kroz svoj drugilan. Nakon
mnozenja s dimenzionalnom konstantgfflo na pojedinoj visini, konao, dobije se jednadzba
za horizontalni gradijent temperature koja glasi:

190 0

dy ox ox dy

D( g a@J__ g [aug 00 0u, a@J_ava 00 g _ow, >

Dt 8y, 0y Oy 0y o Oy ° (1)

g (U 00 Ouy 9@
je 1.¢lan na desnoj strani®2="% | 5 5. " 3. au |, predstavljay komponentu prije
gdje 1.¢ ’ I\ Oy Ox  Ox dy )

spomenutogQ vektora i u njemu je iskoristerignjenica nedivergentnosti geostidog vjetra
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(tocnije reteno, Q2 je proporcionalaly komponenti tog vektora). Wite da zadnja 2lana u (11)
sadrze nove doprinose obzirom @aformulaciju u standardnoj kvazigeostid; teoriji; ta 2
¢lana dolaze od ageostréiih doprinosa. Nadalje, ovaj izraz £» se moZe na viSe &iaa

zapisati: Q, = 33 ,Uy,0)=...-(0,u,0,b+d v, b), gdje b predstavlja uzgon. TakKer,

koristei relaciju za termalni vjetar:Q, E%nyy(ug,@) =J,,(v,,u,) f . Jakobijan] daje mjeru
0

iskrivljenja povrSine izmdu izolinija polja(a,b), Jxa,b) = (©«a)(@yb) — E<b)(6ya). 1z definicije

Q- vidimo da 1.¢lan, ~(oyug)(ox®), predstavlja utjecaj deformacije smicanja geogstkof vjetra

u zonalnom temperaturnom gradijentu, dol¢lan, ~ (dyvg)(cy®), predstavlja efekt deformacije

rastezanja geostrékog vjetra u meridionalnom temperaturnom gradijentu

Du
Ako se diferencira izraz (6), tjﬁ— fv, =0, parcijalno pa, te pomnozi $, zatim se iskoristi

(9), dobije se prognosta jednadzba za termalni vjetar koja glasi:

D au , . 0ug L owae g
=Q, + for-f—|+t——"= (12)
Dt az az oy 62 oy Jy -

Zbrajanje izraza (11) i (12) dovodi na lijevoj strao nule; ostatak tog zbrajanja je dijagndsi
jednadzba koja predstavlja stacionarno prekretatrjganja, tj. kvazistacionarnu cirkulaciju u
(y,2 ravnini, a to je i bit kroz-frontalne cirkulacije

_ov, ou, .| ow( g 0@ V.00 g 2 OW
f—=—-f° - — + NS —_— (13)
0z \ Foo oy ay oy Joo oy -

Geostroféko forsiranje, koje ovdje predstavig, nastoji unistiti ravnotezu termalnog vjetra tako
Sto mijenja meridionalni temperaturni gradijentdrtikalno smicanje u jednadzbi za termalni
vjetar. Promjene su jednake po iznosu, ali suprgio smijeru. Tendenciji geostréke
advekcije da se uniSti geostria ravnoteza suprotstavlja se kroz-frontalna, trarmlna
sekundarna cirkulacija (primarna cirkulacija je alvra).

Primijetimo da se (13) odnosi ng4) ravninu u kojoj se odvija ageostriééd strujanje Q, va, W);
stoga, ima smisla prikazati to isto gibanje Kae=1 xO¢,, . Uvrste li se izraziv, = —aaﬂ te
z
L u (13) uvdenjem strujne funkcijewm, dobitce se tzv. Sawyer-Eliassenova jednadzba:
oy

2 2 2
N2 Pu 2 9 LTS Iu 9q, (14)
oy 0z 0yoz

00

gdje je: Fzz(fz—f%j, s$* = 199 P) = fou, , Ns predstavlja i dalje totalnu uzgonsku
ay oo 9y

frekvenciju, & je ,smicajii ¢lan“ zbog termalnog vjetra (tj. meridionalnog temgiarnog

gradijenta), aF? je apsolutna vrtloznost pomnoZena s planetarnotioZmo&u. Sawyer-

Eliassenova jednadZzba predstavlja reatdi krivulje za strujnu funkciju koje opisuju

kvazistacionarnu sekundarnu, tj. kroz-frontalnukaiaciju (u idealnom skaju su to elipse,
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hiperbole, parabole, a iba moze biti i izmijeSano). Zbog smicanja (u fotermalnog vjetra) po
vertikali dolazi do izoblienja krivulje, koja onda viSe nije elipsa, kao uakigeostrottkom
sluwaju gdje (14) kolapsira [IN20%y+F20%] v = 2Q,, vet postaje izobliena elipsa ako je:

Ns2F2— & > 0. (15)

Iz teorije parcijalnih diferencijalnih jednadZpnaime, slijedi da ako postaiNg? F>— $ < 0,
onda i sustav postane hiperldaln (poput valne jednadzbe). Takodjer, ako postid?— S =

0, onda i sustav priee u parabotiki tip (poput jedn. difuzije). Mogta prostorna varijabilnost
koeficijenata N&?, F?, S' te prisutnost popimo deriviranog ¢lana, uzrokuju distorziju u
sekundarnoj cirkulaciji opisanoj u (14), Slika 1.Erontalna se zona naginje prvenstveno prema
hladnom zraku kako raste visina. Postoji intekaifija kroz-frontalnog toka u blizini velike
apsolutne vrtloZnosti na toploj strani fronte. &uoli do naginjanja cirkulacije s visinom, a zbog
mogutnosti da (15) promijeni predznak u semigeostkafim sluaju, moze dé i do spontane
promjene samog karaktera pripadne parcijalne ditgjane jedn. a onda i bithe promjene samog
strujanja.

R R Y 3

L

Slika 1.2 Veza izméu ageostrofike cirkulacije (puna krivulja sa strelicama), patgaine

temperature (duge crtkane krivulje) i apsolutnoguieaM = f - dyug (kratko crtkane krivulje).
Hladni zrak je na desnoj (sjevey), a topli na lijevoj strani (Izvor: internet). Olbam na smjer
cirkulacije te predznak, =i xOy,, , zakljuwuje se dave, w) gleda u-x smjeru, tj. u stranicu i da

je gradijent strujne funkcije uglavnom negativarm. djedno zn& da je wm najvei u donjem
desnom, a najmanji u gornjem lijevom dijelu grafa.

Za semigeostrafku advekciju postoji pozitivan povratni mehanizatfeedback” koji jako
reducira vremensku skalu frontogeneze u odnoswaadeostrofiki slu¢aj. Kako temperaturni
kontrast raste, tako@> raste, sekundarna cirkulacija isto mora tim&{asSto zna& da ¢e stopa

rasti, tj. viSe née biti konstantna, kao u kvazigeosts&thm slitaju. Zbog tog

. ot
pojaavanja
oy

pozitivhog “feedbacka” i zbog nepostojanja trenjavom modelu, semigeostréki model moze
dati beskonéno veliki temperaturni gradijent uz podlogu za neand pola dana. Drugim
rjecima, ova teorija u principu moze predvidjeti ekgplan razvoj mezoskalnih fronti u roku od
npr. jednog dana ili kiee (recimo, 10 h). Npr. b&ki sustav na Slici 1.&e razviti frontogenezu

u blizini najintenzivnijeg ageostr@kog vjetra,us, Sto je malo pomaknuto niz osnovnu struju —
ovisno o strujanju na ostalim nivoima, posebice aolazne stuje koja se nalazi na oko 300 do
200 mb. Takder i u nizoj troposferi dolazi do koncentracije djjanata na malom prostoru a

1 AX%+By?+Cxy+ax+bx+c = 0; akoAB — C > 0, radi se o elipsi ili paraboli, a al&B — C < 0, radi se o hiperboli.

12



time i do intenzifikacije frontogen€iog procesa; subsinopikia skala péinje progresivno igrati
sve véu ulogu u razvoju fronte.

Ocito da je (14) parcijalna diferencijalna jednadilia nage&e eliptickog tipa, skkna onoj u
elektrostatici za elekitni potencijal i gustéu naboja, osim Sto je (14) kompliciranija. To se
najlakSe provjeri tako da se uvrsti za pripadne apatre one koji bi vrijedjeli u
kvazigeostrofikoj teoriji, dakle predominantaN i f koji su pozitivni, aclan s mjeSovitom
derivacijom bi bio najmaniji ili nula. U tom je shkju (14) eliptéka i to Poissonovog tipa (kao u
elektrostatici). In& (14) nije lako rjesiti, jer bilo koja promjena jadnom od pripadnih
parametara tj. koeficijenata ili rubnih uvjeta, ddvdo istovremene promjene u svintkama
domene (to nije skaj s parabotikim i hiperbolickim jednadzbama, npr. s jedn. difuzije i valnom
jednadzbom). RjeSavanje (14) teffe ide pomoéu neke od metoda tzv. relaksacije, npver-
relaxation method To pripada u iterativne numéke metode. Spomenuta metoda je izvrsno
opisana u starijem izdanju Holtonovog udzbenikd9zZ9. godine i jako je pdna.

| dok je ovdje osnovna cirkulacija strujanje naik@l skali, npr. mlazna struja ili neko drugo
pretezno zonalno strujanje, sekundarna cirkulasgaodvija ovdje meridionalno kroz frontu.
Odatle je i naziv ovog strujanja. Ponovimo, kongabesemigeostrafki sustav je nelinearan i
mogute ga je jedino rjeSavati aproksimativno, tj. nugeri Mi smo ovdje uzeli sve ulazne
parametre konstantnima; nismo modificirali u vremeng i @, sustav (6) do (10), kako to
zahtijeva semigeostrofija, ¥smo ,iscijedili“ dijagnosttku bit sekundarnog strujanja, cirkulacije
u meridionalnoj ravnini. Dakle, poveli smo se zalkativnim fizikalnim tum&enjem pojave
anizotropije i pripadne sekundarne cirkulacije mjsnju oko fronte, a ne samim kvantitativnim
prognoziranjem dinandkih polja. Ovo drugo je moge jedino uz pom®3D numerikih modela

I pripadnim simulacijama pojedinih petnih i rubnih uvjeta, no to ne pruza uvid u tuerge
procesa bitnih za razvoj vremena, Sto je péedo ovdje.

Slijede 2 idealizirana primjera za trajanje ,eksploe” frontogeneze; procijenitéemo
vremensku skalu za frontogenezu. Prvi primjercigosi na kvazigeostrafku teoriju u kojoj je
horizontalna promjena geostr&og vjetra konstantna, tj. ne 'o&¢é promjenu u meridionalnom
temperaturnom gradijentu. Drugi primjer se odnasi semigeostrafku teoriju u kojoj
pretpostavljamo nekoliko oblika moégi idealizirane interakcije, tj. p@janja horizontalnog
gradijenta komponente vjetra zbog konvergencijejatija u polju meridionalnog horizontalnog
gradijenta temperature (ulazak u mlaznu struju).

Vidjeli smo u (14) d&- forsira sekundarnu cirkulaciju oko fronte. AkoQe dodatno pojéan za
vrijeme frontogeneze (ili dodatno oslabljen tokawntolize), moZe d& do eksplozivnog razvoja
(il brze degradacije) fronte; to se ne dégai kvazigeostrofkom pristupu Q- je konstantan ili
sporo-varirajdi u vremenu), vé samo u semigeostrofiji.

| - o 0=-9 (%00 %y 00
1) Kvazigeostrofija: ubDgT/Dt = 0, te <2 9ol 0y Ox ox oy

(16)

_ 9 (9 06
Q 9| 0x oy |12 (11) drzei Qz = const,

N D, (0T /ay) - ou, oT _aT/ay
Dt ox oy r’
uz pretpostavkur ~ 1000km/(10m/s) ~ 1.2 dana, mozZemo procijenitivoa fronte. Za
desetorostruko povanje meridionalnog temperaturnog gradijenta trelipsremena: 10 =
exp(ko/t), tj tio= 2.75 dana. To je presporo vrijeme za intenziviezaoskalnu frontogenezu koja
se moze ponekad dogoditi u roku od jednog dan&leDai nedostaje pozitivha povratna sprega

RjeSavajti ovako dobijenu diferencijalnu jedn. zd/oy
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koja bi u ovom sléaju poj&ala komponentu gradijenta brzine odgovorne zé&arjpe
temperaturnog meridionalnog gradijenta.

_ g (9u; 00 oy, 00} D,(dT/dy) ou. aT
. L Q=-—2 |9~ 9 g _9Y% ol oaT/oy
2) Semigeostrofija:<2 2900( dy ox ox dy ?= Dt ox dy % .

Tu ne znamo koja je spomenuta funkcionalna vezar§poa sprega) zadnjih dvaju faktora pa ne
znamo ni procijenitoT/oy. Jedna klasa moge metusobne ovisnosti jest da prvi faktor ovisi po
zakonu neke potencije o drugom, tj. da vrijedi:

T | \p 0T
— )" =

gy oy~

ou, a_@Jj Dy (9T /dy) _ au

g g oT
= — — |/
Q, 500{(.” % b (1557171

Dt | 1)

gdje zaP = 0 imamo prethodni st@aj, dok za 0 € < 1 ta veza raste. Z2= 11 zat kao i prije
ovo daje beskorai temperaturni gradijent nakon¢twm tolikog vremena ~ 1.2 dana; va P >1
daje brzu frontogenezu.

oT @T1), _ @T),

~
-~

y [L-@u).PY" - Pt "

Za 0 <P << 1 se dobije pak nereali&to brza eksplozivna frontogeneza dok sam smisao
ovakvog eksponenta nije opravdan; dakle, ova pdraaeija u obliku potencije je neprikladna
zaP << 1, a donekle razumna za npr. 1/® < 3. Ukljwivanjem turbulentnog trenja u ovakve
modele uspijeva se izldjiebeskonani rast temperaturnog gradijenta. Glavna svrhakata
modela je kvalitativno opisati brzi razvoj i rasgaonti.

Nastavak ove teme je u ity lekciji koja povezuje semigeostrofiju i tip atsferske

nestabilnosti, Stée u stvari biti podvrsta barokline nestabilnosdfidjeti ¢emo zasto je fizikalno
bilo vazno identificirati karakter parcijalne digrcijalne jedn. (14) putem (15) i dalje.
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2. SIMETRICNA NESTABILNOST

Mnogim problemima mehanike geofikih fluida pristupa se iz perspektive nestabilnosti
strujanja. Nestabilnost mlazne struje u uskoj gzivs baroklinom nestabilné$ pojavom
tranzijentnih vrtloga, meridionalnim meandriranjemlazne struje i pojavom niza ciklona i
anticiklona. Pojam nestabilnosti u dinamici (geigkih) fluida nije jednostavan jer se radi o
nelokalnoj pojavi i npr. metodaesti, ili slicna atraktivha heuristka metoda, nije dostatna.
Najblize zadovoljavajte, i Sto je korisno ovdje, je metoda linearne pédtivne analize; Sto je
detaljno razvijeno u primjeru dvoslojnog kvazigeoftkog modela baroklinin gibanja,
Eadyjevom modelu, itd. U praksi se ¢ee koriste numetke metode za pr@avanje
nestabilnosti, no one vrlo rijetko daju tuteaje, vé samo koné&ne rezultate. Alternativno,
mogu se koristiti regularne i singularne anéié perturbativne metode ako se problem moze
dovoljno dobro izolirati i aproksimirati kao ,polzatvoren” sustav. Stoga, ovdje se upoznajemo
s osnovama mezoskalnih (i kasnije mikroskalnih)tat@hosti koje bitho mijenjaju karakter
strujanja fluida iz jednog u drugi rezim.

Simetrina nestabilnost je jedina prava mezoskalna nestajl tj. ona koja se u biti dodgm
samo na mezoskali; ovaj pomalo nespretan naziedsliz semigeostrafke teorije koja je
,Simetricna“ i radi u 2D obzirom n&-os (zonalno) u usporedbi s kvazigeostikdm (3D)
teorijom. Dakle, radi se 0 izvjesnoj vrsti 2D bdioe nestabilnosti, uvjetno i kvalitativho
receno. Ponekad se simeétra nestabilnost naziva opisno ,nestabilnost na ut@grplohi*
(,slantwise instabilit§), a vjerojatno najbolji naziv je njen puni naziizentropsko-inercijska
nestabilnost. Dakle, simatna nestabilnost objedinjuje na kvalitativno novi¢inapojam
izentropske (u biti statke) nestabilnosti i inercijske (barotropne) nedtadsti. Postoji
kompletna 3D semigeostroka teorija (Cullen, 2006).

Ako secest giba popro, tj. pod nekim kutem prema horizontali (a ne camartikalno ili samo
horizontalno), mogée je da pod odredjenim uvjetima pomaci budu nesiiakiak i ako su
pojedin&ni uvjeti za statiku i inercijsku stabilnost zadovoljeni. Ovakva tadgsinost se javlja
samo kad postoji vertikalno smicanje horizontalngetra i predstavlija poseban (2D) oblik
barokline nestabilnosti.

Za lakSe izvdenje uvjeta za simetimu nestabilnost, opet se koristi Boussinesgovakapracija
(kao u najvéem dijelu ove skripte!) i pretpostavlja se da jeujsinje neovisno x-koordinati.
Srednji vjetar je usmjeren duzosi i u ravnotezi je s meridionalnim temperaturgradijentom:

—$=-2=-3%7 (1)

gdje je g, konstantna referentna vrijednost potencijalne tamoire, 6o(z) izabrane na
referentnoj visinizs a ostale su oznake kao i prije (ili trivijalngi®), b je uzgon. Stabilnost se
ispituje preko raspodjele totalne potencijalne terafure 8=6,+0© i apsolutnog zonalnog

impulsa
M=fy-u

(2a)

ou
gdje je aaﬂ: f —a—g apsolutna zonalna vrtloznost. Za barotropno a@jej izentrope su
y

y
orijentirane horizontalno, a plohe spomenutog irepwertikalno u meridionalnoj ravnini. Iznosi
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2

vertikalnih i horizontalnih forsiranja u troposfermjerenih Sirina dani su omjerc aSM I za

(chy)

tipicne troposferske uvjete ovi iznose ~4.10

Stabilnost ovisi o relativnom nagibu spomenuiih M ploha. Obino suM plohe nagnutije
(vertikalnije) odé ploha (horizontalnije) i pomacesti su u prosjeku stabilni. No, kad&plohe
strmije nagnute, Slika 2.1, tako da je

oM
f (a_yl <0, (2b)

pa je strujanje nestabilno; faktbu (2) ne mijenja smisao ovog kriterija, a potrelpam daljem
tumaenju. To se na Sl. 2.1 vidi po tome StoMtplohe zakrenute u smjeru kazaljke na satu
(pravilo lijeve ruke), tj. negativho, obzirom maplohe. Ovo jetesta pojava u podéu jakih
horizontalnih temperaturnih gradijenata, slabe ikaine stabilnosti i nerijetko velike relativhe
vlaZznosti u zraku.

Z

&

™Y

Slika 2.1 llustracija vertikalnog presjeka izolmjpotencijalne temperature i impulsa za
simetrénu nestabilnost. Gibanje duz izentropa idmextki 1 i 2 je nestabilno jer pri
adijabattkom pomakutesti, ona je izlozena spontanom usporavanju ilzanmanju svojeg
okoliSa;y os gleda k sjeveruxaos prema nama (Izvor: Holton 199R) raste k polu.f = const
plohe su ovdje nagnutije, tj. strmije Ml= const ploha.
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Povezimo sada princip ove nestabilnosti s fundaateimi pojmom u dinamici geofizkih

fluida, potencijalnom vrtlozn@s. Ako (2) pomnozimo s—g(?), kriterij za simetgnu
Y

nestabilnost se moze izraziti preko Ertelove pajaime vrtloznosti u X,y,p sustavupP = (& +
f)(-go6/op) = const U jednostavnom obliku ova nestabilnost poivtia je fP <0 (stabilnost je

za >0), gdje je P potencijalna vrtlozno3t(PV) osnovnog geostrakog strujanja. Kompletna
3D PV je dana skalarnim produktom vrtloznosti i dijenta potencijalne temperature
podijeljenim s gust@m zraka. Ako je p&etna potencijalna vrtloznost (za sjevernu hemigferu
svugdje pozitivha, onda se simeétra nestabilnost ne moze razviti kroz adijabdatigibanja, jer
je tada vrtloznostauvana i uvijekée ostati pozitivna.

Cesto se kriterij stabilnosti prikazuje preko Riatsonovog (gradijentnog) broja. Nadwploha
mozZe se procijeniti iZinjenice da vrijedi:

SM :%—M5y+a—Mdz, 3)

y 0z

tako da je omjedzi oy za konstantai procijenjen iz (3) kao

oM ou
_ovt f-_9
(Q) :( ay)=( ay) "
oy . (GM) aug .
0z E)

Analogno, nagib izentropa je:

2% (1 %%,
oz, _ oy’ _\ o5z
(5_y),9 - 00 - (gazg ’ (5)

(32 6, 07

gdje je koriStena relacija za termalni vjetar das®iizrazio meridionalni temperaturni gradijent
preko vertikalnog smicanja zonalnog vjetra.

Omjer nagiba ploha sad glasi:

2 PV kombinira informaciju o rotaciji i stratifikgciatmosfere lokalno i na jedinstvendra Kad nema trenja i
izvora ili ponora topline, PV je konzervativha os@bcesti zraka kako se ova giba na izentropskim plohama
Oslobatanje latentne topline u toku ~ jednog dana mozeskbdo velikog porasta PV ispod maksimuma grijaifija
pada PV iznad tog maksimuma grijanja. Radijatefekti ogenito mijenjaju PV jako sporo. Ide, PV uglavnom
raste od ekvatora k polovima (s ~ Coriolisovim pagrom) i s visinom (pad gusi® zraka i porast stratifikacije u
stratosferi). Okino se mjeri u PV jedinicama (PVU); 1 PVU odgovardsje-Sirinskoj apsolutnoj vrtloZznosti 10
sl pri gust@i od 1 kg m® a za porasb od ~ 10 K knt, §to je izmdu troposferskih i stratosferskih tépiih
vrijednosti. Na primjer, PV je otimo 0.3 PVU u niZoj troposferi i 3 PVU u nizoj straferi.
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0
(5@ (1 “9)(969)

o) oy _FPN?
- =N ©)
EREC
Y J, 0z
gdje je kao i prijeF?=f(f - g)—faﬂ, N2 = 998 , S = f( )2. Ako je (6) > 1,

oy g, oz
strujanje je stabilno, a ako je (6) < 1, strujamgenestabilno. Druglm rféma, simetréna

nestabilnost zahtijeva da je nadilploha veéi od nagibaM ploha, pa nuzan uvjet za nestabilnost
osnovnog (geostrafkog) strujanja paralelnog s ospostaje:

o0z oy,

— f(f-—>
[5ij _ ( ay)R F N§<1 @)
Jz f? sf

oy ),

gdje je Richardsonov gradijentni broj definiran kao
996
_\g, 0z
au, \’ (8)
0z

i 6o je opet u stvari referentifb(zs). Dakle, ako relativna vrtloZznost srednjeg strigaiiezava

ou L . : . .
(a—g:O) ili je puno manja od, ondaR < 1 ozng&ava nestabilnost, Sto je izuzetno vazan
y

dijagnostéki i kratkoraino-prognostiki kriterij za skoro svaku atmosfersku nestabilnostpr. u
avijaciji (u ovoj skripticemo se susresti s nekoliko formi Richardsonovihjdway). Nadalje, (8)
predstavlja kvadrat omjera dvije vaZne frekvencijgzgonske i geostrafko-smicajiée.
Alternativno, to je omjer kvadrata dviju vremenslskala: karakteristhog trajanja vertikalnog
smicanja geostrafkog vjetra i trajanja uzgonske oscilacije. Za gmdau nestabilnost tada mora
vrijediti zbog (6)

F?NZ-S*<0. (9)

Izraz (9) u uskoj je vezi s karakterom jedn. (1#3bog poglavlja. Slika 2.2. prikazuje &j
duboke mokre konvekcije koji je vjerojatno bio uzogan simetiitnom nestabilnad.
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Slika 2.2 Primjer gotovo eksplozivnog qatka simetdne nestabilnosti. Fotografija (lijevo)
ilustrira nagnuto podizanje mokrih i relativno tibpkesti zraka pri simetnoj nestabilnosti.
Iznos apsolutnog zonalnog impulsa (desno) je aemavy (crne, tamnije krivulje) a podlzanje
cesti je ilustrirano strelicom kroz osgame kruznice; N i S ilustriraju tian polozZaj sjevera i
juga (lzvor: internet). Mada na slicigMma suprotan predznak nego u tekstu ima M, owadlje t
zbog promatranja omjera dviju derivacija, vidi (4¢ igra nikakvu ulogu.

Bitno je spomenuti da uvjet za stabilncF*N? - S*> 0, predstavlja eliptki problem (opet vidi
(14) u prosSlom poglavlju), Sto je analogno Sawykadsenovoj jednadzbi koju smo sreli u
prvom poglavlju:

2 2 2
N:a‘”zM +|:2‘w’2M +25: 9% - 5q, (10)
oy 0z 0y z

gdje jeQz opet samg-komponentaQ vektora (tj.Q: je ovdje proporcionalan pravoj pripadnoj
komponenti tog vektora), koji je pak pagmje tzv. frontogenetke funkcije. Na ovaj ran
vidimo vezu izmédu primjenjene i numetke matematike s jedne strane (rjeSavanje konkretne
parcijalne diferencijalne jedn.), teorijske metdogije (prepoznavanje i tumianje prirode
nestabilnosti) i prakine meteorologije (prognoza i dijagnoza pafus Ri < 1). Standardni
udZbenici iz numetke prognoze vremena tut® iterativne metode rjeSavanja (10); mi ih
doticemo na vjeZbama iz dinatke meteorologije. Eliptka parcijalna diferencijalna jedn.
poput (10) ima dvije kompleksno konjugirane karaktike, a u sldaju da je hiperbatka (poput
valne jedn.), onda bi imala dvije realne karatéstu 1D:f(x + ct)); konano, da je parabalka,
imala bi samo jednu realnu karakteristiku (u skladapr. 2. zakonom termodinamike i¢eg
prosj&nog porasta entropije, tj. bez povrata u organigeastanje sustava). Ako pak (10)
mijenja koeficijente i karakter u promatranom pagliyonda se radi 0 mjesSovitom tipu pripadne
jednadzbe; u stiaju da nprNsili F? promijene predznak u domeni, predznak od (9) bakeier
promijenio unutar domene i to bi Zila da je tada (10) mjeSovitog tipa.
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Treba biti @ita veza izmedju ovog i proslog poglavlja skriptadalje, postupno postaje jasno da
se veéina koriStenog matemakog aparata osniva na parcijalnim diferencijalngdrjadzbama.
Ponovimo joS jednom: 1) valni (éenito disperzivni) problemi su opisani hiperidkim
parcijalnim diferencijalnim jednadzbama, 2) staeiom problemi (npr. 'stacionarna’ meridionalna
cirkulacija) su karakterizirani eligkim parcijalnim diferencijalnim jednadzbama, dok 3)
difuzivni procesi (tiptni grantni slojevi, jednostavni prijenos topline, itd.) sopisani
parabolékim parcijalnim diferencijalnim jednadzbama. Na€éaljoS ¢emo se nekoliko puta
susresti s kriterijima nestabilnosti r&#lih tipova strujanja vezanim uz Richardsonove évej
tipa (8), i njihovu eventualnu ,krithost” kao Sto smo se susreli u ovom poglavlju.

Jos jednom, Kljéna ¢injenica za mogénost pojave simeitne nestabilnosti je ¥a nagnutosm
ploha u odnosu na-plohe. To se na&gXe svodi na postojanje jakog meridionalnog
temperaturnog gradijenta.

Ako se malo izgubite prelagiesa sinopitke na mezoskalu, prdieove jednadzbe izvedene i
prikazane do sada, prisguci se osnovnih sinoptkih frontogenetikih situacija (mapa ili
karata) - ovdje prvenstveno pk@vamo razvoj ulaznog zapadnog mlaznog strujanjaolju p
jakog meridionalnog temperaturnog gradijenta. &@g@put spljostenog lijevka Sto je s jedne
(juzne) strane topao, a s druge (sjeverne) stréadah; meridionalna Sirina mu je ~ 500 km a
duljina ~ 2000 km. Ovim dijelom skripte postupnelpzimo sa (sub)sinopgke na mezoskalu.
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3. UVOD U UZGONSKE VALOVE: IZMJENA ENERGIJE | IMPUSA

Valovi su netrivijalna rjeSenja lineariziranih NawStokesovih NS) jednazbi. Na velikoj,
planetarnoj skali, spomenimo pripadne Rossbyjevéovea Poznavanje valova pomaze
tumaenju mezoskalnih pojava, kratkérmj] prognozi te ofem pristupu numetkom
modeliranju. Pretpostavlja se da studené weaju uvid u osnove valne mehanike. Ovégeno
samo ukratko prvo ponoviti nekoliko vaznih pojmovadinjenica o valovima. Neki od
mnogobrojnih detalja se mogu préna Acheson (1990), Kundu i Cohen (2002), Nappd®@&0
te posebice Linu (2007), itd.

Fazna i grupna brzina

Valovi u atmosferi su perio¢ki poremeaji u polju atmosferskih varijabli (npr. povrSingkak,
geopotencijalna visina, gust..). Oni mogu propagirati ili biti stacionarng u svojoj
vremenskoj i prostornoj skali mogu varirati od dpgoodikih planetarnih valova (Rossbyjevi
valovi) pa sve do kratkih akugkih valova. Kod propagirafih valova frekvencijar ovisi o
valnom brojuk, kao i svojstvima samog medija kroz koji se val SRelacija koja povezuje sa
k zove sedisperzijska relacija U optenitom sl¢aju fazna ,brzina“ Phase speed vala,
definirana kaa = v /k, ovisi 0 valnom brojk. Ovo ima iznimku u posebnom &aju kada [ k
pa su valovi nedisperzivni (npr. linearni valoviplékoj vodi).

Kod valnih paketa sastavljenih od valatiga fazna brzina ovisi &, nakon odréenog vremena
razlicite sinusoidalne komponente od kojih je paket s§staviSe née biti u fazi. Zbog toga
nema pozitivne interferencije izie komponenti, koja je stvarala taj valni paketyglni paket

ne zadrzava svoj prvotni oblik nego se rasprSujekvi valovi zovu selisperzivni. Valni se

paket kroz prostor kée grupnom brzinomdtoup velocity) koja je definirana za-komponentu
kao:

(@]
11
I+
Q|
<

To je brzina kojom se ,geometrijski uzorak®, tj.Imapaket energije koji vatini krece kroz

prostor. Ovisno o samom izrazu za frekvencijuzrazu za grupnu brzinu se koristi pozitivan ili
negativan predznak. Istom brzinom valni paket psemnenergiju a stino se definira i za ostale
komponente grupne brzine u N-dimenzijskom prost@@akle, to su komponente gradijenta

frekvencije u prostoru valnih brojeva,,; = igTV)' Neke vrste valova (npr. akudti valovi,

J
valovi na plitkoj vodi) imaju faznu brzinu koja nevisi o valnom broju. Kod takvih,
nedisperzivnih valova, valni paket (ili grupa) kaje sastoji od brojnih valnih komponeiig
ocuvati svoj oblik dok propagira prostorom. Samo kuebisperzivnih valova vrijedtiazna =
Cgrupna  INAe, tO nije openiti slwtaj. Nadalje, prisjetimo se da fazna brzingpged’)_nije vektor,
dok grupna (yelocity”) jest; stoga i razlika u engleskom jeziku kod fipaine a koja se ne vidi u
hrvatskom jeziku. Spomenimo da je tzv. valna sgofmvave slownesy 1/Gazna Vektor; brojnik
mu je proporcionalan vektoru valnog broja. Nargwevalnu sporost vrijede pravila za zbrajanje
vektora i ostalo iz vektorske algebre.

Znxajan dio teorijske meteorologije i oceanografije 48 mogao nazvati 'valna dinamika
geofizickih fluida'. Vjerujemo d&e to postati jasno tokom i nakon nekoliko sli@tdepoglavlja.
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Slika 3.1 llustracija valne duljine, valnog vektogrupne (vektorske) brzine i tifriog faznog
pomaka valnih fronti pojedinih perturbiranih pofjavor: internet).

Uvod u dio osnovne valne mehanike, poznat iz fakijirseva, nalazi se na Slici 3.1.

Kako nedisperzivni valovicuvaju oblik tijekom gibanja, energija koju nose apst jednako
koncentrirana, odnosno gusta. To nijetgjusa disperzivnhim valovima gdje se zbog rasprSenja
valnih paketa, energija koju valni paket prenosstppno Siri na sve ¥eprostor pa se pripadna
gustca energije smanjuje.

Izmjena energije i impulsa u stratificiranim fluidi ma

Promatramo trodimenzijski (3D), neviskozni, neStlai adijabattki Boussinesqov fluid (zbog
matematike jednostavnosti su uvedene ove pretpostavke, madma linearizacije).
Pretpostavimo li i da su gibanja u geafkom fluidu na takvoj vremenskoj i prostornoj skdd
mozemo uzeti da je= const, osnovne jednadzbexyy(? sustavu postaju:

Du,10p_ 49 (1a)
Dt p, Ox
Bv, 1, ¢=0 (1b)
Dt p, Ox
ﬂhi@_gﬁ:o )
Dt p,0z "6,
Do, 46,2 _, -
Dt dz

JednadZbe (1) i (2) su jednadZbe gibanja, dok)jgethadzba termodinamike. Pomnozimo li (1)
s komponentama brzinev, (2) s vertikalnom komponentom brzinete (3) s¢clanoma#, gdje je

0 potencijalna temperaturaage za sada neodteni dimenzijski koeficijent proporcionalnosti, te
zbrojivsi u(la)+v(1b) +w(2) +ad(3) dobivamo:
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Dt 2 2 ox oy 0z dz @

R(m+ aij +i(u%+vap +W0pj WH(a% —gj =0. (4)

o 0
Ako znamo da je kinaetka energija (po jedinici mase) definirana ko= (u*+v+w?)/2, a
potencijalna kad® = a2, E = K + P, ito je da prviclan u (4) predstavlja potpunu promjenu
ukupne energije sustavatitom daa nije proizvoljan te da ima dimenzijg’s?K2. Nagaamo iz
(4) dac¢e imati smisla da bas bude takav da zadnja zagrada u ¢gsva. Drugélan, tj. drugu
zagradu u (4) moZzemo napisati kao

i pritom je drugic¢lan na desnoj strani jednak nuli zbog nestiasti (Boussinesqovog) fluida;
ovime smo napisali 3D advekciju gradijenta tlakeew ,fluksformi“, sto moze biti vrlo vazno
pri formuliranju (posebice numekih) modela i provjere njihovih integralnih osobjng.
razli¢itih o¢uvanja u pripadnom modelu. Uz navedene preinakingdzba (4) izgleda ovako:

DE dg, g
PE L, L odpv)+wd a®% - 9 |0 5
Dt p Eﬁp ) 6{ dz QOJ ©)

0

JednadZbu (5) integriramo po zatvorenom prostorprifacipu N-dimenzijskom, ali ovdje zbog
jednostavnosti to je samo 3D) s nepropusnim rubadio zné da komponenta brzine okomita

na rubove mora biti jednaka nuli, ¥.[fi = 0.

JIf B cxaveer— ([ Defpvjoxayaz ] 9( jdxdydro ©)

Drugi ¢lan u (6) integriramo pondol teorema Gauss-Ostrogradskog. U 2DXa&lw se ovaj
teorem ponekad naziva i 'Eksport teorem’, jer gpismnos/iznos oddenog svojstva, ovdje
konkretno, produkta tlaka i brzine, odnosno u 2¥&l bi koristili osobinu da je:

O pV)dA = ¢ pV [l =§ pvdI [, (7a)
ﬁ 3D - 2D § 2D - 1D §
au 3D:

[[[odpv)dv = pv @A (7b)

gdje je di’ vektorska komponenta od elementa povrsife koja gleda iz prostora, dok j&

jedini¢ni vektor koji takder gleda iz promatranog prostora (nemojte zamijatiitsa slénim u
cirkulaciji); (7) je nula zbog uvjeta na brzinu uz ruboved§.nema rupa u prostoru kroz koji bi
fluid ulazio ili izlazio. Ovaj ste teorem susreli elektromagnetizmu &anajuti divergenciju
elektricnog polja; teorem je povezivao 3D i 2D; ovdje vidinz (7a) da moZe djelovati i u manje
dimenzija, tj. 2D« 1D. Isto bi vrijedilo i u beskogaom prostoru ako npr. brzina opada brze no
Sto se promatrane dke priblizavaju beskorgaosti. JoS nismo sasvim odabrali konstaatu

g 1

g, dg,
dz

uvjet za dimenziju oda] = m? s? K2 ispunjen, kao i konstantnost; nadalps[g/(©oN)]>.

Ovakvim odabirom, tre¢i ¢lan u (6) postaje jednak nuli Sto ima fizikalnogisian jer dovodi do

trecem ¢lanu jednadzbe (4), odnosno u (5) i (6). Pogodnodabrati zaa =

, time je i

23



oc¢uvanja energije u neviskoznom ne&tlam adijabatikom fluidu u zatvorenom prostoru. Prema
. . . DE : ; N
tome, dobili smo iz (6) da JeE:O, odnosno srednja energija ostajaivana u vremenu za

promatrani fluid u proizvoljnom prostoru uz odakeaazumne rubne uvjete.

U slwaju kada ne integriramo (5), onda &an D[ﬁp\7) preostaje i predstavlja tok (fluks)
energije. Tada (5) glasi:

%+%D[ﬂp\7)=0. (8a)

To fizikalno zn&i da ako postoji lokalna promjena energije u sustadesna strana ne bi bila
nula, onda moraju postojati lokalni ponori ili izZv@nergije; in&e, energija je &vana. Nadalje,
lokalno, DE/Dt # 0 ogenito, jer O Eﬁp\7) # 0 optenito na nekom mjestu (npr. kraj
mikrobarografa i anemometrd), postoji koherentna (konstruktivna ili destrukta, ali svakako

sustavna) interferencija izrie poreméaja tlaka i vjetra koja gura energiju kroz progtartako i
uz mjerne uréaje. Taj prijenos energije putuje grupnom brzinam(8a) isto vrijedi:

aa_'tf+mﬁ(p/po+5)\7):o, (8b)

gdje brzina smije biti i ispred prostornog difergaloog operatora jer je ovdje nedivergentna. Sve
jednadzbe ovog poglavlja dobivene su iz osnovnidnaelzbi ¢uvanja i nigdje nije posebno
receno da se radi samo o valovima. Stoga se ovo ourzesiti i na valu-stne poreméaje. Izraz
(8b) se dalje moze povezati s tzv. Poyntingovimteekn i tokom energije, vaznim pojmom u
teorijskoj fizici.

Konano ako pomnozimo (3)& dolazimo do zn&nja toka potencijalne temperature:

2
D612, 46,

=0. 9

Dt dz ®)
Ako je wh < 0, onda 1¢lan u (9), koji predstavlja lokalnu promjenu potgaloe energije po
jedinici mase, mora biti pozitivan tj. dolazi doeprorbe kinetike u potencijalnu energiju. |
obrnuto, zanvé > 0 dolazi do porasta kinékie energije a na ustrb opadanja potencijalne geergi
Stogawé predstavlja konverziju energije i u prosjeku tréitajednak nuli.

Primjetimo da promatrani sustav ovdje nije bio &ineiran. Kasnije&éemo pokazati da ako je bit
promatrane dinamike u barem priblizno linearnim argkim valovima, tj. ako su oni osnovni
mehanizam u promatranom prostoru, onda okdemnmaci prenositi toplinu s jednog mjesta na
drugo, vé samo impuls, kinetku energiju i tzv. valnu napetost (uvjetno ‘'valripar’), tj.
kovarijancu dviju valnih komponenata brzine, npri w. Nadalje, jedna od glavnih osobina
uzgonskih valova, za razliku od npr. turbulenggeda ovi valovi mogu prenositi energiju kroz
fluid na veliku daljinu.

Slicnu dekompoziciju promatranih polja strujanja nacys stanje plus perturbaci§@mocesto
koristiti. Prvoé¢e nam perturbacije biti valovi (determini signal), a kasnije u skripti bitie to
turbulentne (uglavnom siajne) fluktuacije. Ovakav je pristup @mit i prilicno jak, teorijski
gledano, jer moze uvazavati i nelinearne procéis&e, do sada je ¥ebilo nawteno iz prethodnih
kolegija da je princip éuvanja energije jedan od najbitnijih i ndjfa principa fizike.
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4. UZGONSKI VALOVI

Nastavljamo protavanje mezoskalnih mehanizama fokusitege na linearne uzgonske valove,
te kasnije na njihovo prirodno vremensko-prostoproduljenje’ u uzgonsko-inercijske valove,
odnosno 'smanjenje’ u Kelvin-Helmholtzove valo¥@va izjava vrijedi kvalitativnho, obzirom na
vremensko-prostornu skalu, ali ne i za mehanizmeskoim razlgiti. Valovi na mezoskali su
vazni jer predstavljaju jednostavan koncept dijagnetanja i kratkokme prognoze atmosfere,
jer predstavljaju mehanizme promjena izimevelike i male skale, nerjetki su uzrok okidanja
drugih pojava (npr. konvekcije) i jer predstavljajeSenja lineariziranog sustava koji opisuje
atmosferu i more. Ovdjéemo raditi pojadnostavljeno i anatkti ono Stocine meteoroloski
modeli detaljnije i numetki: integrirati cemo parcijalne diferencijalne jednadzbe osnovnog
sustava gibanja i termodinamike a sve za zadaneerupaetne uvjete. Naju@ dio ove lekcije
se osniva na linearnoj valnoj teoriji.

JednadZbe za teZinske (uzgonske) valove izvodim&uterovih jedn. gibanja (tj. Navier-
Stokesove jedn. NS) i termodinamika jednadzba bez viskoznosti) za pojednostavijenu
atmosferu_bez rotacije i trenja; opet polazimo @dvanja impulsa, mase i energije (uzéve
standardnu nam_Boussinesqovu aproksimaciju). Owzjedimo tzv. Taylor-Goldsteinovu
jednadzbucijom diskusijom ¢emo naditi 0 vjerojatno najglavnijim valnim gibanjima na
mezoskali. Opet polazimo od 2D jedn. gibanja, karnteta i adijabatike jedn. termodinamike;
sustav je za petak nelinearan i nerotiraju

—+u—+w—+—-=0 Q)
ot ox 0z p oXx

W W WO 1P g (2)
ot 0X 0z poz

%+6_VV:O (3)
ox 0z

%+u%+w%: (4)
ot ox 0z

Slijedi linearizacija ovog sustava oko oshovnognjgstasa srednjim vjetromup i srednjom
stratifikacijom kao funkcijama visine; ona vrijedko je jedna vrsta Froudeovog brof, =

U/(Nh) >> 1, gdje suU i N osnovni vjetar (ovdjel) i uzgonska frekvencija dok je visina

prepreke. Neporendena atmosfera je u hidrostéioj ravnotezi. Drugim rima, maksimalna
visina terena i statka stabilnost moraju biti relativno mali da bi ogdjnearizacija vrijedila.
Lineariziramo prema obrascu da je za paljey(x,z,t) = 4(z) + q'(x,z,t)zanemarujéi produkte
perturbacija( ), te da nema srednje vertikalne brzine (zbog jedvossti, inge treba uvaziti
npr. supsidenciju). Korao, za perturbacije prestajemo pisati crtice:

@+u0@+wd—u°+i@20 (5)
ot ox dz p, ox

a_VV+an_VV+i@_ig=O (6)
ot ox p,0z 6,
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To je sustav od 4 jedn. s 4 nepoznata polja. Da samisali iza (1) i pripadnu jedn. za
komponentu strujanja, radilo bi se o 3D strujangavrsili bi na 5 jedn. s 5 nepoznatih polja.
Pretpostavimo valna rjeSenja za sva 4 p@ljaw, p,f) koja imaju amplitude ozrane kapa:

(u,w, p,8)= R%( )exp[l(kx+ mz-ut) ]J (9a)

ili alternativno, da su i valne amplitude funkcyjesine (bolji izbor u sltaju kad srednji vjetar
varira visinom):

(uw, p,6) = Ra(i(2). W(2), B(2)., 6(2) Jexplik (x~ct)) . (9b)

Da smo pojednostavili sustav (5) do (8) tako daije= const, mogli bismo uvrstiti (9a) u taj
homogeni sustawija determinanta mora biti nula da bi postojalaimgalna rieSenja tog sustava.
Ta bi nas determinanta vodila do disperzijske rgEa@pienito opisuje interne tj. svojstvene
osobine sustava) i taj postupak provodimo u sfiedkekciji o uzgonsko-inercijskim valovima.

Ovdje prvo svodimo (5) do (8) na jednu parcijalnifieéncijalnu jednadzbu 4. reda bez
uvrStavanja (9a), Sto se za vjezbu moze naknadmatiu tako dobiti spomenuta disperzijska
relacija te izraz za faznu i grupnu brzinph@sespeed& group velocity). Dakle, (5) do (8) se

svodi na sljedee (tretirajii priviemenod = 0/ot +ued/ox kao linearni diferencijalni operator
kojim se moze mnoziti i dijeliti u ovom posebnorcglju jer ovdje to nije vektor):

0 0 12,22,302 132/ As2 2 0°W
—+u,—)°(0°/0x" +0°/0d +N
Gt o) (0 Ox +oH 0z N

=0, (10a)

Sto oggenito nije lako rjeSiti za zadane rubne i¢cpme uvjete, no tome se dosktako da se
pretpostavi oblik rjeSenja (9a) kao Sto je¢ veteno. Da smo rjeSavali &in ali 3D valni
(hiperboliki) sustav, u# # 0, a npr. bez srednjeg vjetra,up. = 0, onda bi dosli do sustava za
nehidrostatike rotirajuwte valove:

2 2 2
62 (0%/ 0x* +0°/ 0y* +0%/ 0z*)w+ > — ow +N (a—W a—z) 0. (10b)
ot 0z° x> oy
Odavde slijedi pripadna disperzijska relacija iawahjem 3D forme od (9a) za pripaawni

NZ(kZ +|2)+ f2m2
k?Z+12+m’

W =

: (10b, *)

Ekvivalentna relacija je i u Pogl. 5, jedn. (18iad bi postojao sredniji vjetand i y-smjeru, 2.
derivacija po vremenu na lijevoj str. od (10b) bégla u §/ot + ued/ox + vooloy)?, dok bi ostatak
linearnog diferencijalnog operatora ostao isti.
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Nadalje, pretpostavimo li valjanost linearizirandgnjeg rubnog uvjetav = uoch/ox, gdje
osnovni vjetar puSe samo nios, fiksirajiti koordinatni sustav uz zadani terdafx,y) i
stacionarno strujanje preko planine, onda jedmparaakecestiDy(X,y,z)/Dt = wpostaje,

2

u, 0% ax*0,°n + fngZ+ N0k’ =0, (10c)

gdje za strujnicu na dnu strujanja vrijedk,y,z0) = h(x,y) nadalje indeksi iza laplasijena Zea
redom kompletan 3D i samo horizontalni laplasij@retpostavimo li da jezanemariv, té( )/oy
= 0, dolazi se do jednostavnije pripadne jedrny@az)

(0% 9x2 +02/82%)n + (N /u,)?n =0, (10d)

Sto opisuje linearne stacionarne nehidrodtatinerotirajide valove (uklj@ujuci i zavjetrinske
valove). Kroz (10a) do (10d) vidimo da, ovisno @tpostavkama, mozemo izolirati ra&#ie
(pod)vrste uzgonskih valova. Jednu vrstu takvilowe, tj. hidrostatike stacionarne planinske
valove prodavati ¢emo uskoro u skripti. U takvom shju nestajux-derivacije u (10d),
pretpostavljeno rieSenje moze imati forg(,z) = heredX)exp[iNz/@] i nakon r&una za strujanje
preko tzv.Witch-of-Agnesplanine dobija s&(x,z) = hexp(iNz/g)/(1-ix/a), gdje jea poluSirina
planine (konani oblik strujnicey(x,z)dobija se uzimanjem realnog dijela zadnjeg izraza)

Vracamo se sustavu (5) do (8) uz (9b). Dakle, nastandj sf = O i optenitijim slutajem gdje je
Uo(z). Probna rjeSenja (9b) uvrStavamo u jednad®)ed¢ (8), dijelimo sa zajedtkim im
eksponentnim dijelomprelazimona pisanje oknim diferencijalom (koji je jedini preostao) radi
jednostavnosti. 1z takvog sustava &fno sve amplitude osim@, i tako dobijemo samo
jednadzbu za amplitudu vertikalne komponente brzine

2.4 2 "
d ZV+!( N J + o —kz}\ivzo. (11)
dz c—U, Cc—U,

To je uobéajeni oblik Taylor-Goldsteinove jednadzbe (TGE) araplitude uzgonskih valova,
prvi ¢lan predstavlja reakciju uzgona (glawitan), drugi jeclan zakrivljenosti profila vietra i
zadnji je_nehidrostatki ¢lan. Ciito da je (11) vrsta oscilatora koja odredjuje Earge (valnih)
amplituda uzgonskih, tj. tezinskih valova. Udju da je uglata zagrada u (11) konstantna, onda
se radi o harmowkom oscilatoru.

Sli¢an izraz vrijedi i uz anelagku aproksimaciju, koja je @pnito bolja od Boussinesgove jer
dozvoljava srednju tj. osnovnu vertikalnu varijacgustée. Da smo poSli od anelastog
sustava (tigian za tzv. starije regionalne NWHRufmerical weather predictignmodele tipa
Aladin i Hirlam® a da bi ovi mogli akomodirati parametrizacije diddkonvekcije koja u
principu nije dozvoljena u Boussinesqovoj, tj. kit aproksimaciji), dozvoljena bi bila
eksponencijalna ovisnost osnovne gasto visini i Hs bi bila karakteristina vertikalna skala
atmosfere. Tada bi anelasii oblik Taylor-Goldsteinove jednadzbe (TGE) bio:

d2\7v_{ N22+ u 1 uy 1 —kz}w:o
dZ |[(c-y) (cy) H(ey 4H

3 Aladin je regionalni NWP (lumerical weather predictionmodel iz 1990-ih god. i zaget je u Francuskoj.
Sli¢an je Hirlamu, s fokusom na sjeverni i sjevernodmpdio Europe. U DHMZ-u prvenstveno se koristagin
model za prognostke i dijagnostiike svrhe, a postupno se uvodi u operativu pripadtédrostatika verzija,
poboljSanje horizontalne rezolucije na oko 4 knovije parametrizacije nerazienih procesa.
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gdje je prviclan u zagradi uzgonskian, drugi jeclan zakrivljenosti profila vietra, téeje ¢lan
smicanjagetvrti ¢clan nema posebno ime i ébb se uzima da je mali ispod tropopauze te se tad i
zanemaruje; petélan je nehidrostatki ¢lan. Zadnji seclan né€e pojaviti u izrazu ako su
promatrane vertikalne perturbacije u hidrostaij ravnotezi; to se provjerava npr. tako da se u
(2) zanemare promjene adte da se takaw dijagnosticira iz npr. jedn. kontinuiteta (ili rnek
druge prikladne osnovne jedn.). U plitkoj tj. Bsimesqovoj aproksimaciji trivijalno otpadaju 2
¢lana sHs u zadnjem izrazu koji tad kolapsira u (11). Tickanovi mjerili odstupanje od plitke
atmosfere zbog eksponencijalne varijacije srednfaje visinom.

U slwtaju stacionarnosti TGE iz (11) postaje

d2W (N2 U, . ,).
= +(U2 - —kZJW:O. (12)

Napomenimo joS jednom da je uddgeno dozvoliti da profil vjetra ima i zakrivljentogored
smicanja), dok za osnovnu stratifikaciju je dovoljpretpostaviti da je ova linearna (radi
jednostavnijeg matemakiog tretiranja promatranog sustava). Dobijenizeied (11) do (12),
njihova prosSirena anelaskia verzija itd. su oblici valne jednadzbe (Helmholtog tipa). Uz
standardne rubne uvjete (npr. oblik planine da wdgbnajnizoj strujnici i gornji tzv. radijacioni
uvjet) koriste se i uobajene analitike ili numertke metode za rjeSavanje problema uzgonskih
valova. U hidrostatkom strujanju konstantnih osnovnih profila strugabj, N = const, u (12)
preostaju samo 1. i 2lan, ukratkow" + (N/U)2w = 0; odavde je &ito da su promatrana valna
ubrzanja uravnotezena prvenstveno silom uzgonika 8l1 prikazuje vertikalno propagirépi
unutarnje uzgonske hidrost#te valove velike amplitude.

—PLAN]N SKI VALOVI

Slika 4.1a. llustracija unutarnjeg hidrostabg planinskog vala (Izvor: COMET, internet).
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== Breaking
wave
region

LOMLIENJE VALOVA

Slika 4.1b. Prikaz velikog nelinearnog planiskodavioji se lomi; takav val se ne moze dobro
opisati prikazanom linearnom valnom teorijom. Udpgju lomljenja vala oslob#a se puno
turbulentne energije. Vidi zadnju sliku u ovoj¢gk(lzvor: COMET, internet).

Ponovimo pretpostavke, prednosti, slabosti i pdgige ovakvog pojednostavljenog pristupa
mezoskali i ovim pripadnim valovima:

-Nerjetko zanemarujemo utjecaj rotacije Zemljeskaiznosti zraka.

-Osnovno stanje moze biti usrednjeno strujanjesajps dodatno moze i vertikalno mijenjati.
-Perturbacije su mnogo manje od osnovnog stargauitjgu na osnovno stanje (linearni sustavi
-Gledamo samo perturbacije nastale zbog tezinskagdnskih) valova.

-Zanemarivanjem produkata valnih perturbacija pang&mo méudjelovanje valova$
linearizacija).

-Slabost: u realnoj atmosferi dolazi do 3Ddudjelovanja valova i turbulencije.

-Linearna teorija je korisna i daje procjenu prveda za vénu valnih pojava (vidi kasnije).

Clanovi u zagradi u (12) @pnito variraju visinom (u stvarnosti i u vremeno, to nije ukljuseno

u (12)). Stoga su neki slojevi atmosfere viSeghi manje pogodni za propagiranje uzgonskih
valova. Kad je spomenuta zagrada pozitivna u nekedam dijelu atmosfere, tamo se mogu
javljati tzv. unutarnji (interni) uzgonski valoviAko je pak(N/U)? - dPU/dZ/U — K > 0 samo u
nekom relativno malom dijelu atmosfere, a drugdj®, onda govorimo o tzv. zarobljenim
(,utrapljenim*“; eng. frapped) valovima. lzvan tog valno-pogodnog podja; valovi se nalaze

u prostoru slabije stabilnosti, i/ili prejakog sngely vjetra pa se ne mogu slobodno Siriti; takvi se
valovi ponekad nazivaju evanescentni (ili vanjgki,eksterni) valovi. Najjednostavnija vrsta
vanjskih valova su valovi na plitkoj vodi. Slike24i 4.3 ilustriraju evanescentne (gore) i interne
(dolje) valove. Spomenuti zarobljeni valovi nagt&pnstruktivnom superpozicijom uzlaznih i
silaznih valova koji su se djelomice reflektiratl aivoa gdje zagrada u (12) bitno mijenja iznos i
predznak a time i smisao pripadne valne jednadzbe.

Ako je |[k| > N/|U| (jer N > 0 je nuzno za pojavu uzgonskih valova) i priqyarti tzv. gornji
radijacioni rubni uvjet (nema refleksija valova wdha modelaD, prema dolje; gotovo sasvim
suprotan je npr. uvjet da na najvisoj dozvoljenisjni u modelu jew(D) = 0), preostane samo
vertikalno guséa komponenta vala u polubeskéna dubokom fluidu (atmosferi):

G (13)

vv(x,z):Ae[
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i to fizikalno zn&i da je zbog prevelikog horizontalnog valnog brdgrena, pripadna
.ordovitost® preintenzivha za atmosferu pa valousitom nestaju. Drugim rjgma, tada

atmosfera ne podrzava ovakva valna gibanja. AK&|j& N/|U|, atmosfera dopuSta valove i u
visinu:

wlx2) = Ae k“[?‘k ) ] (14)

i to su stacionarni unutarnji uzgonski valovi. ©bjrste valova su prikazane na Slici 4.2. Na
vjezbama tum@mo odabir eksponencijalnih faktora u (13) i (14jikmogu sadrZzavatkx + mz)

ili (kx - mz) ovisno o odabiru predznalkkg,m) i fizikalno valjanog smjera putovanja valne
energije. Razumno je birati isti predznak ka m valne brojeve; nakon Sto se odlwdabir
predznaka pojedinitilanova u disperzijskoj relaciji, npr. (10b, *), jsu ove ohino kvadratnog

ili viSeg reda, taj se odabir mora kasnije doslggosStovati i pratiti.
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Slika 4.2 Evanescentni (gore) i unutarnji (dolj@ganski linearni val. Strujanje ide s lijeva u
desno preko prepreke (brda) na dnu slike koje ggeosivostruko powsano nego Sto je u ¢anu.
Pozitivha_vertikalna brzina je oz¢ena punim krivuljama, a negativna (silazna) je amtkN =
0.02s, up = 20 ms'. Ucite karakteristian nagib valnih fronti (Izvor: internet).

Time su valne fronte (konstantna faza vala) nagadtplanine ka gore unaprijed (Zn&a gore |
ulijevo na Sl. 4.2 (dolje)) obzirom na nadolézerak a sam valni vektor gleda ili prema dolje
lijevo, ili prema gore desno okomito na spomen@iae fronte.

Izvodenjem disperzijske relacije korigste(9a) pokazuje se da za tzv. intriemu valnu
frekvenciju (tj. 'Doppler-pomaknutu’ frekvencijujijedi

~ _ Nk Nk
V==v-uUk=t———=14%

vm? +k? __W

gdje je opetk =ki + mk ukupni 2D valni vektor, dok je obi¢na frekvencija ai = up = U.
Jednostavno je pokazati da je u (15) desna stesmimakaN puta projekcija (kosinus kuta) valnog
vektora na horizontalu; stoga je izraz uvijek malnjednak N. Raunajui gradijent te relacije
obzirom na taj valni vektor, slijede komponentepgre brzine ux,2 ravnini (ekvivalentno u N-
dimenzijskom prostoru):

(15)

¢ :DKU: C X:UiL,C :iLkrn

te je @ito da su uzgonski valovi neizotropni. Vertikalgaupna brzina uvijek je suprotno
orijentirana od vertikalne fazne brzine, pa akanealronte putuju prema gore, energija (putuje
niz grupnu brzinu) se prenosi prema dolje. Togénp od neintuitivnih osobina uzgonskih
valova; njihova neobnost proizilazi iz pripadne disperzijske relacijekojoj su jako raziiito
zastupljeni horizontalni i vertikalni valni brojevilz toga, te iz diskusije o nagibu valnih fronti,
slijedi da ako se energija i grupna brzina Siregkae, da valni vektor gleda od navjetrine
zvonolike planine prema dolje (tj. prema doljeMgeu odnosu na nadolazezrak idealiziranog
konstantnog vjetra i stratifikacije).

(16a)

O Sirenju energije uzgonskih valova. Izrazi (1&astandardno dobijeni prerog= ov/dkK, Cq,.=
ov/om. Nadalje, traz@ kut smjera Sirenja energije uglavnom hidrostah valova obzirom na
horizontalu, treba imati na umu da se takvi valmliaze uglavnom iznad izolirane planine, tj. za
promatraa pri tlu valna slika izgleda ,zamrznuta“ i vrijedi x= -u; budwi da je fazna ,brzina“

u x-smjeru jednaka omjeru frekvencije i valnog brojaesmijeru, iz (15) slijedi da j& = -[HN/(k 2

+ m?¥3. Prvo treba taj zadnji izraz uvrstiti za sredbjazinu u (16a) i onda iztanati traZeni
kut:

tan@) = zg’z == (16b)

m
g,x k
Stoga, za hidrostake valove, m| >> |k|, vrijedi da im je energija skoncentrirana vertiia@l
iznad terena, tj. tan] — oo; teren je naje&i izvor zra&enja planinskih uzgonskih valova. Kod
nehidrostatikih valova ogenito vrijedi | ~ |k} ili ¢ak n| << |k|, Sto znai da im je energija
rasprsSena iznad i u zavjetrini terena. Stoga [esko razmotriti spomenute limese omjera (16b).

Vratimo se diskusiji TGE. Izraz (12) se moze istpisati kao

31



(i;;+(|2—k2)\fv=0, (12a)

ili jednostavno poméu vertikalnog valnog brojan

d?w
dz

+m?(2)W=0 (12b)

Gdje jel?(z) = (N/U)? — (cPU/dZ)/U = m? + k2, Sto se zove Scorerov parametar; to je jedna od
najbitnijin veli¢ina u planinskoj meteorologiji. Zadnju diskusijuoBemo izraziti usporedbom
tog parametra i kvadrata horizontalnog valnog brdfad jel?(z)> k%, onda (12) zadrZava valni
karakter i mogéi su interni valovi u takvom sloju, Slika 4.2 (de)j Ako za neki sloj vrijedi
I?(z)< K, onda valovi u njemu nisu unutarnji (npr. nemaagmute faze, tj valne fronte), &e
evanescentni, Slika 4.2 (gore). Jednostavalinnda se utvrdi da li se radi o internim ili
eksternim valovima jest da se utvrdi njihova fagarastoru. Unutarnji uzgonski valovi pokazuju
karakteristtni nagib svojih valnih fronti visinom, dok npr. é&mi planinski valovi leze tmo
iznad prepreke — izvora valova, bez nagiba valndmti. Idue slike nastavljaju tuntanje
zavjetrinskih valova.

Da smo rjeSavali giho valno gibanje preko beskam® sinusoidalnog (undulatornog) terena kao
na pa&etku ove lekcijehocos(kx) ali ne sa radijacionim nego s refleksivnim gamjivjetom na
nekoj visiniH, priroda rjeSenja bi bila bitno drugim. Tada bi zbog uvjeta da(H) = 0 dolazilo

do npr. konstruktivnih ili destruktivnih refleksipalova i u krajnjem bi sktaju moglo déi i do
.<fezonancije” terena i atmosfere. Takvo se stigjanstvari ne moze &anati kao stacionarno
gibanje (podsjetite se rjeSavanja harnikog oscilatora s forsiranjem na istoj frekvencigioki
frekvencija vlastitog titranja oscilatora — tada pdibnda rjeSenja raste linearno u vremenu).
Eventualno stacionarno rjeSenje za vertikalnu kameptu valnog gibanja u takvom &hju je
naime:

w(x2) =— Kb ginge) Bingm(z=H)),
sin(mH)

odakle se odmah vidi da je ono neogtanb zamH = 7z, 2z, itd. i tada u stvari dolazi do
spomenute rezonancije. MoZe se pokazati da ovakwabljeni valovi u prosjeku ne prenose
valni impuls. Ovo je idealizacija slaja gdje npr. postoji jaka inverzija ili nagli skokbrzini
vjetra. Ovaj izraz je dobijen uz pretpostawk(x,z) = Re{A#E* + mzH)] + Belkx - mz-HN jer se u
ovom sliaju mora uzeti u obzir i faza reflektiranih valowa& amplituduB). UvrStavanje rubnih
uvjeta dovodi do 4 linearne algebarske jedn. zapbmnanice, tj.Are, Aim, Bre, Bim).

Alternativno, mogli smo pretpostaviti oblik strujinkcije y(x,z) = Uz + Gcos(kx)sin[m(z-H)],
koja pri dnu treba biti npr. nula, a na vrhu bibnistanta. UvrStavanjem gornjeg i donjeg rubnog

uvjeta to dovodi dag/(x,H) = U-H = const te y(x,z=h(x)) = 0 = Uhcos(kx) - Gcos(kx)sin[mH],
odakle slijedi iznos jedine nepoznate konsta@ites Uho/[sin(mH)]. Ukupna brzina je

U (%2) = JxOW.

Kasnije¢emo se vratiti na staj visSeslojne atmosfere. & gornji izraz mozemo generalizirati
za svako 2D idealizirano strujanje koje moze lpisano strujnom funcijom:

U, =n,x0¥,
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gdje indeksi znée da u odabranoj ravnini postoje dvije komponetitganja (lijeva strana jedn.),
a na desnoj strani je jedémi vektor u 3. (neovisnom) smjeru.

Varijabilna atmosfera ovdje konkretno Znda sem(z)u TGE u (12) mijenja visinom. Takvi se
sliéajevi nageke rjeSavanju numaeiki ili nekom od asimptotkih metoda kao Sto je npr.
WKB(J) metoda; pretpostavimo da lfz)> k’(z). Tada u (14) do sada konstantna amplituda
postaje postupno (blago) variréguamplituda, tj. funkcija visine. Nadalje, WKB{@etodom se
pokazuje da rjeSenje od (12a) postaje za vertikamplitudu valagija pak sama amplituda(z)

isto varira i postajev:

W(2) = w{ﬂj exp{i if m( z)dz} (14a)

m(2)

gdje jemp = m(z = 0)a integral u (14a) ide dd do z bitno je da je amplituda sporo varirégu
funkcija, tj. m(z) se sporo mijenja. Kompletno rjeSenje vertikalmenkonente vala se dobije
mnoZenjem (14a) &™* a vertikalno putujéi val je produkt vertikalno sporo-variraje amplitude
s exp{i[kx +foZ m(z)dz} Do (14a) se dolazi iz (12) i (14) tako da sepekecijalni dio rapidno
mijenja obzirom na amplitudé koja je sporo-varirajga funkcija (tj. zanemaruje s#A/dZ u
usporedbi s ostalirdlanovima u TGE, (12)). To dovodi do izraza da je

d(A(2)°m(2)) _ 0
dz

kad se radi o tzv. WKB(J) aproksimaciji 1. reda ko je to sldaj ovdje. Ovakvo WKB(J)
rjieSenje ne vrijedi zan(z)— 0 kao ni zam(z) —» «. Prvi sliEaj odgovara tzv. nivou refleksije
vala gdje je ili statika stabilnost toliko mala da dolazi do refleksijeerpa gore putujieg
uzgonskog vala, ili je osnovna brzina prevelikadmazi isto do refleksije. Drugi je slg
obrnut, tj. stabilnost je toliko porasla, ili jeesinja brzina postala nula, npf(z —z) = 0, gdje je

Z tzv. kritiéni nivo, da val trne kako prilazi toj visini. Zakvu apsorpciju vala oko krmnog
nivoa potrebno je da je gradijentni Richardsonasj,lRi, svugdje velik, tjRi(z) >> 1. Ako to
nije slwaj, tj. akoRi < 1, onda ili viskoznost postaje bitna, ili joShitajenije — dolazi do
nelinearnih efekata, val raste, djelomice puca dlapice se reflektira. Strujanje postaje
vremenski ovisno i jako nelinearno te nuzno 3Dvaustosti.

Jo$ jednom, u (14a) prvi faktor predstavlja veitikasporo-moduliranu amplitudu m(z)2, a
drugi je relativno brzo mijenjafa faza vala s vertikalno usrednjenim valnim brojeentla do
pojedine visine. Da smo rjeSavali¢slh problem, ali u vremenu a nezskoordinati, onda bi se
radilo o sporo-varirajgpj amplitudi vala ovisnoj o frekvenciji ~w(t)*2, te u vremenski
usrednjenoj frekvenciji u eksponentu drugog (fajrfagtora.

Ako bi se moralo odabrati koji se 8&4) moze barem kvalitativnho opisati WKB(J) metod®ioj
refleksije, ili kriticni nivo, onda je to kritini nivo (ili sloj). Vidimo da ovako (14) prestaimti
sasvim periodiko rjeSenje po visini jer se osobine medija krozi k@l putuje postupno
mijenjaju. Ovaj pristup je bio preuzet u dinamigeofizickin fluida iz kvantne fizike
(nerelativisttka Schédingerova jedn.). Inm, WKB(J) pripada u singularne perturbativne
metode; radi se o beskamam i u principu divergentnom redu (razvoj ide smdnentu, gdje se
onda amplitudn&lan javlja kao logaritam). Nulitlan, odnosno aproksimacija 0-tog reda, ima
konstantnu amplitudu i samo varira integral u ekgpbu (aproksimacija tzv. geometrijske
optike); razvoj do 1. reda je prikazan u (14a) i jéo tzv. aproksimacija fizke optike.
Aproksimacija 2. reda bi sadrzavala joS jedan kajgci faktor (). 3. ¢lan u razvoju u
eksponentu). Meteorolozi su povlaSteni jer mogasiim okom promatrati pripadne valne
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procese u atmosferi poput tzv. tuneliranjauneling). Slika 4.3a je na oddeni n&in
reformulirana Sl. 4.2 tako da je uldgn i srednji vjetar.

(a)

Slika 4.3a llustracija uzgonskih (tezinskih) valogmre — evanescentni, dolje — interni valovi.
Osjertano ispod je teren (valovito brdo), relativno vislak (H) je u navjetrini, a niski tlak (L) je

u zavjetrini brda. Linije konstantne faze su kedreescentnih valova okomite na srednju visinu
terena, dok su kod internih valova nagnute unaprigdzirom na struju zraka, kdx + mz=
const(lzvor: internet).

Ve¢ samim udavanjem uzgonskih valova ponekad mozemo dijagnaiistabilnost i/ili j&inu
vjetra u troposferi. Na&g&e vidimo u mjerenjima zarobljene valove jer je ojha energija
sadrzana u, uvjetno deno, ,valovodu®, tj. u sloju pogodnom za postojanj@ova. Cisti
unutarnji (recimo uvjetno: ,pravi*) hidrostéki valovi se relativno teSko gavaju golim okom.
Na osnovi radio-sondaze i pripadnog profila Scorego parametra se mozecéregdje se
eventualno nalaze slojevi pogodni za uzgonske ealo®lika 4.3 b prikazuje rekonstrukciju
unutarnjih valova u stratosferi iznad ruba polarkngga u Skandinaviji.
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S| 4.3b Unutarnji (interni) uzgonski stratosferskilovi u polju poreméaja temperature: a)
propagirajdi prema gore i b) prema dolje. Visina je yasi i vrijeme je nax-o0si gdje krée
crtice ozndavaju 2.4 h, dok dulje crtice predstavljaju cijelan. Valovi su rekonstruirani
statisttkom tehnikom vatia, englwavelet analysigprema Dornbrack i sur. 2018).

Jedna glavnih osobina uzgonskih (ili malo kasniggonsko-inercijskih) valova, za razliku od
npr. turbulencije, je da ovi valovi mogu prenostnergiju kroz fluid na veliku daljinu, a
turbulencija u principu ne moze to. Valni paketpripadna valna energija putuju grupnom
brzinom, njihova fazna slika putuje s pripadnommfamn brzinom, Sto je sve povezano - kako smo
do sada venautili - s valnom frekvencijom i valnim brojevima. Deklece slino kasnije biti s
turbulencijom, samo Sige ova putovati srednjim vjetrom (a ne grupnom komiin

Planinski valovi - detaljnije

Najuctljiviji i najpoznatiji mezoskalni valovi su tzv. @hinski (stacionarni) valovi; javljaju se pri
strujanju zraka preko planine. Teorijski gledataola (11) prelazi u (12). Njima se bavi ¢ajan
dio mezoskalne meteorologije i na njih se odno3) élko se radi o linearnim valovima. Podvrsta
planinskih valova su zavjetrinski zarobljeni valolistrirani na Slici 4.4a, b i povezani s (12).
Oni mogu imati po visini djelomice interni, a djelace eksterni valni karakter; uvjetnocezmo
,valovod“ na Sl. 4.4a je u donjoj troposferi, kato §e diskutirano ispod (16) o Scorerovom
parametru. Ispod krijesti zavjetrinskih valova ikl amplituda nerjetko se javljaju manje
zatvorene cirkulacije, tzv. 'rotofilja je os kvazi-horizontalna i paralelna s planinokjerojatno

ih je prvi kvalitativho opisao u relevantnoj znarestoj literaturi Andrija Mohorowii¢ (1889),
prije no Sto je postao seizmolog svjetskog glasaannjegov mezoskalni rad je bio zaboravljen
u 2. polovici XX stoljéa.

Planinski valovi velike amplitude nagse uzrokuju planinske zavjetrinske oluje. Njgmo vise
spomenuti pri kraju ovog poglavlja. MjeSavina lstattkog i nehidrostatkog vala vidi se na
Slici 4.4c (juzni dio Sierra Nevade, izthe Kalifornije i Nevade). In&, uobéajene
hidrostatéke valove nije lako zamijetiti na satelitskim skka; ovo na Sl. 4.4.c je rijetki izuzetak.
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Slika 4.4a Zavjetrinski zarobljeni valovi u donjopposferi gdje je Scorerov parametaseti od
horizontalnog valnog broj& koji je zadan poluSirinom idealizirane planiae Takav sldaj
zarobljavanja dogl se tamo gdje je stabilnost dovoljno velika a rfazosnovnog vjetra
dovoljno mala (tj. Scorerov parametar dovoljno kelitom sloju; Izvor: internet).

Slika 4.4b Satelitska slika 3D vrste zavjetrinskdrobljenih valova. Valovi se pojavljuju iza 7
otoka u oblanom zr&nom sloju (Izvor: internet).
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Slika 4.4c Veliki planinski uglavnom nehidrostii val vidljiv u cirusnom oblaku nad Sierra
Nevadom, SAD (izvor: Dale R. Durranova web strasi@A, uz prijateljsku dozvolu).

Strujanje preko zvonolike planine

RjeSenje strujanja (12) preko sinusoidalne prepjekelo jednostavno, tipa (13) ili (14), kad se
znaju (linearizirani) rubni uvjeti, tj. radijaciogornji te pojednostavljeni orografski donji rubni
uvjet. Ovaj donji uvjet zahtjeva da je orografij&) ujedno i strujnica, tjw(x,z= 0) = Udh/dx
Malo kompliciraniji teren od sinusoide je zvonoliRéanina; vé tada je vrlo nespretno rjeSavati
TGE za svaku pojedinu valnu komponentu zastuplieotografiji.

Ve¢ je ispod (10d) spomenut postupak rjeSavanja pnipachlne jedn. Pri tome se Koristi
Fourierova transformacija, FT. Izuna se FTi), tj. spektar terena, pomnoZzi se s pripadnom
vertikalnom strukturnom funkcijom, gho kao u (14), te se iztana inverzna transformacija,
IFT koja predstavlja polje porerega strujnice, n(x,z) ova se linearno raspodijeli po
neporeméenoj visini prilikom crtanja. Izn(x,z) tj poreméaja strujnice Sto isto mora
zadovoljavati TGE, odnosno (12) i (14), onda sengath&no odrediw = Uodn/ox, u = -Uoyloz i
ostala valna polja.

Najce&i primjeri su idealizirane zvonolike planine, ngaussovska planifigizvrstan primjer za
vjezbe), ili tzv. planina ,vjestice* AgnesiWitch-of-Agnes), ho[1+(x/a)?] ", gdje jea polusirina
planine, ¢iji ¢emo primjer strujanja ukratko opisati. Ovakvo sstaujanje spomenuli ispod
(10d). Prvo definiramo strujnicu na osnovi spekér@nai(k) i rieSenja stacionarne hidrostii
TGE jedn. uz radijacioni gornji rubni uvjet:

4 Pripadni FT je opet gaussovska krivulja.
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,7()(, Z) — _OJ? elkX‘Hm(k)Zﬁ(k)dk

h(k)=— [ h(xe™ "*dx
277_oo
~ o o—iks
-h.a2 e (17)
h(k) =h,a /(277)_joo mds
h.a2 e—IkS
=_0 |
o {+271Req , 1}
a +s
(s=zxia)

gdje jei imaginarna jedinica aje kompleksna varijabl&ji se reziduumRes ratuna u gornjoj K

< 0) ili donjoj (k > 0) kompleksnoj poluravnini, ovisno od predznaku adneg brojak (Sto
odreiuje karakter podintegralne funkcije, teorem o reaidima i primjena Jordanove leme).
Fourierov spektar promatranog teréwf+(x/a)] * je, FTH):

o—BK

h(k) = hya (18)

i to se uvrStava u integralni izraz z&,z) provodi se integracija s dva integrala za<k<0te 0O

< k < oo pri tom vodéi racuna da je predznak ad isti kao i predznak o#. Taj suptilni uvjet
slijedi iz pravilnog izbora smjera Sirenja valnesggije (prema gore od planine) i odabira valnog
vektora okomitog na grupnu brzinu. Ovaj daljikua je relativno jednostavan za &hjl
hidrostatékih valova gdje je vertikalni valni brajn = #N/U; nakon nekoliko redaka pazljive
integracije dobije se za eksterne (evanescentieye/ék| > |[N/U|)

hoa(a +2)
nxz)=———, (192)
(a+2)°+x
odnosno za interne valové|(k |[N/U|)
X .
cos(mz ——sin(m2
n7(x2) =hq a (19b)
X
1+ =5
a2

Slika 4.2 prikazuje rjeSenja (19) za linearne sing pripadnih planinskih valova. ¢ je iz
(19) da poremaaj strujnicern(x,z )— 0, zax — * o, te da je za interne uzgonske valgye,z)=
ho cos(mz)te zaz — 0, #(x,0)= h(x). Nadalje, u skkaju evanescentnih valova (19a) td&o
pokazuje da(x,z )— 0 akox li zteze u beskorgaost, odnosng(x,z—0)= h(x).

Ratun za nehidrostatke valove je kompliciraniji; analitki se moze aproksimativno (uz malo
srete | asimptotiki) rijesiti tek za nekoliko orografija. Pri tons® najeXe koriste asimptatke
metode za rijeSavanje integrala, tzv. metoda stacie faze, metoda najdubljeg pada, itd. (engl.
'method of stationary phase, method of steepesendfscPoznavajéi poremeaj strujnice (19),
jednostavno se izéanavaju ostala strujna polja(x,z) u(x,z) 8(x,z)i p(x,z)
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Kompleksniji teren od Agnesi-vjestice u (17), nplizak stvarnosti, je neki @gniti h(x,y) tada
se koriste numetke metode za ovakav d@n koji obino ukljwuje tzv. brzu Fourierovu
transformaciju u 2D (FFT2D).

Ukratko 0 3D valovima kakvi se javljaju iznad 2Ddea. Tada je linearizirani donji rubni uvjet
w(x,y) = Uoh/ox + Voh/oy. To ujedno zn& da najniza ,strujnica“, tj. strujna ploha koinoi s
terenom; primjetimo da u nelinearnom strujanju & mora biti sldaj [npr. kad se strujnica
zatvara u zavjetrincineci rotor, ili kad se strujnica razdvaja dobijéjuuvjetno dvoznanu
vrijednost (dvoznénost se tad rjeSava dodatnim uvjetima) stvérappr. interni granini sloj].
Pripadna jednadZba disperzije (15) se ga@pu

Nvk? +12 L Nk,
_|

V=v-uk-vl =% = ﬁ| :

vm? +k? +12

gdje je ku horizontalna projekcija 3D valnog vektora (sredvigtar je ozn&en ravnopravno
velikim slovomU, V, ili s potezom iznad, ili s indeksom nul@)*). OCito da je ova Doppler-
pomaknuta frekvencija opet jednaka produktu uzgenskkvencije i spomenutoj projekciji
valnog vektora. Opet postoje hidrostktii kompletniji tj. nehidrostatki 3D valovi. Za razliku

od prokavanih 2D hidrostatkih valova koji su nedisperzivni i nalaze se uglavndirektno

iznad planine u stacionarnom strujanju, 3D hidrn&ta valovi su disperzivni i energija im
dominantno lezi u parabolama tipa

- [N
y= sz , (20)

gdje sux, z, a, N U kao i prije ay je lateralna udaljenost, tj. koordinata okomitasrednji vjetar

U (Smith 1980). Ova sugestivna asimptikdi relacija (20) kazuje da je relativno rasprSenajae
energije vée za relativno malU (taday raste) i jaku statku stabilnost zraka. Nadalje,
geometrijski gledano, porastom visine ili udaljemasl planine, raste i lateralna udaljenost gdje
je maksimizirana valna energija. Primijetimo da (9) mogla biti izvedena i na osnovi
dimenzijske (skalne) analize. Slika 4.4d prikazpjpadnu Siroku parabolnu strukturu u
rasporedu cirusnih oblaka nad Velebitom.

(15b)
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Slika 4.4d Priblizna parabola (sitne crnékice oko Ci spi) blagog planinskog (stacionarnog)
vala nad juznim Velebitom (naselje u zaljevu, degaoMaslenica) 21.04.2015; snimio Damir
Pticar. Lijevo gore su vjerojatno viSi modo@j, a desno gore se moze raditi o dva fenomena: ili
zaostali dio osnovnog moda vala, ili vjerojatr@a fraod vjetra zmorca.

O valnoj napetosti - Eliassen-Palmov teorem. Js@woo se pokazuje da je produkt, tj.
bilinearna valna tvorevina, valna napetost (uvjetvadni ‘otpor), u prosjeku dmvan za
stacionarne 2D valove bez disipacije; prosjek gsema po horizontali i za bilo koji relevantni
nivo ovaj mora biti isti, odnosno konstantan. Dnugjecima, d/oz(<uw>y) = 0 gdje je< >
spomenuti srednjak; ovaj integral se odabire takostednjavanje ima smisla. Dakle, radi li se o
beskonano sinusoidalnoj orografiji (tzv. korugaciji), doymo je integrirati samo preko faze vala,
ili preko horizontalne valne duljinéx = 2z/k; za zvonoliku planinu u anakom sl&aju
integriramo po-w < x < oo, dok u npr. numetkom mezoskalnom modelu ¥age zbrajamo
doprinose spomenutom produktiw na pojedinim nivoima modela (nps-plohe). To je
Eliassen-Palmov teorem za uzgonske valove i vrijadilago nelinearnom strujanju.

U vrlo nelinearnom skaju dolazi do konvergencije ili divergencije valnapetosti, i stoga
pojave valnog otpora, a to dovodi do ubrzanjasparavanja strujanja (npr. $hj olujne bure).
Ovaj teorem je vazan za provjere raitlh (npr. numerikin) modela, osjetljivost tanskih
shema te izvedbu parametrizacija ovih valova u &lgkim modelima koji nemaju dovoljno finu
rezoluciju da bi 'vidjeli' ove valove. Pokazalo d& ovi valovi igraju suptilnu ulogu u npr.
dinamici polarnih vrtloga, stratosferskoj i mezask®] mlaznoj struji, itd. Bez njihovog se
uklju¢ivanja nije mogla dovoljno dobro modelirati izmjeeeplanetarna cirkulacijaCak i kad je
osnovna atmosfera blago do umjereno varijabilnaj taorem vrijedi i nema zgajnog ubrzanja
ili usporavanja strujanja preko terena. Daljenvalpor i spomenuta forma Eliassen-Palmovog
teorema je dodatna mjera kontrole valjanosti dnasti numekin modela; ¢uvanost ove
integralne mjere valovitosti u modelu se relatijadnostavno provjerava i nerjetko se koristi
zajedno s &uvanjem ukupne energije, enstrofije i mase u mo(eialke, 1984; Nappo, 2002).
Koncept valne napetosti se primijenjuje na velikmjaloj skali (npr. Teixeira i Grisogono, 2008).

Jednostavnim se ¢ganom pokazuje da valna napetost u hidrastatn strujanju ovisi linearno o
srednjoj brzini vjetra i kvadratno o visini prepeek Nadalje, integrirajii produkt valnih polja
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w6, kao i kod valne napetosti, pokazuje se da jegnatai doprinos valnog prijenosa topline, tj.
potencijalne temperature nula. Odnosno, lineamgouski valovi prenose impuls, ali ne i
toplinu. In&e, ra&unanje valne napetosti (uvjetno, valnog 'otpora‘stzujanje preko 2D terena,
h(x,y) je izvedivo analitiki za svega nekoliko posebno jednostavnih oblikana, jer nije lako
izracunati pripadne 2D Fourierove transformacije; steganajeXe koriste numetke metode.
U sluiaju linearnog nerotirajieg hidrostatikog stacionarnog strujanja prek&itch-of-Agnesi
planine,h(x) = ho[1+(x/a)] %, gdje suhp i a visina i poluSirina prepreke, valna napetost s¢eno
izracunati kao

B (00] B 00 |k _ 1 2
Ff 0o —po_jo(l)mdx— Zzzz)OUN_jookrh (k)dk = ZzzDOUNhO :
gdje se ponekad pretpostavlja suprotni predznak, zaoznake imaju uokajeno znaenje i ()
predstavlja kompleksno konjugiranu vrijednost. Qvigednost ofF se progresivho smanjuje u
slwtaju jednoliko kontinuirano stratificiranog rotirggg i nehidrostatkog strujanja (konstantni
U i N). Nadalje, pripadni se integral moze taraati i s podintegralnom funkcijom koja umjesto
valnih poreméaja brzine ukljduje poreméaj tlaka i derivaciju terenla(x). Valni otpor strujanju
preko dvostruke zvonolike planine ra&tie visine i Sirine prvi puta je préavao uf-ravnini
Grisogono i sur. (1993).

Nelinearni valovi

Vratimo se 2D valovima, tj. 1D terenu. Kad valgastignu amplitude donekle usporedive s
valnom duljinom, onda postaju nelinearni. ©iw se prvo javlja blaga nelinearnost; tad je
produkt amplitude val@ i valnog brojam blizu 1, tj. O(A m)~ 1. Solitoni su tigian primjer
blago nelinearnih valova i prvi su putaceai na plitkoj vodi sredinom XIX stolg@ (Boussinesq

I Stokes su bili méu prvima koji su pokazali da takvi pulsevi u fluidnogu postojati i dugo
putovati bez zn&jne promjene oblika). Nelinearni planinski valeui obéno strmiji u zavjetrini
nego u navjetrini, a $Iho se moze i za jaku buru gdje u zavjetrini dolazi do toltkoibrzanja
da linearna teorija ne moZe opisati takvo strujanje

Dok se god 2D uzgonski valovi ne lome, u biti imngemijenja valna napetost. Uzim&jsamo
x-komponentu gibanja u obzir, tj. ako je strujanpenihantno u 2D,

%+U@+W@+L@Z—M—D, (21)
o odx 0z p,0x 0z

gdje su u (21) dodana &ana na desnoj strani: prvi je doprinos vertikaklieergencije
turbulentnih tokova impulsa koreliranih kao [ Jo §iredstavlja usrednjavanje preko ansambla (ali
je nagege u praksi ostvareno kao srednjak u vremenu u pamgtbcki, a drugiclan je dodatna
implicitna difuzija (npr. zbog neperfektne numejike O 1. novom¢lanu u (21)¢e biti puno
govora kasnije, a drugi se dmiu numekikom modeliranju. ldealno, desna strana od (2bjlai
nula i onda je tx-komp. Eulerovih jednadzbi gibanja. Kori&t@D jednazbu kontinuiteta da se
preuredi advektivnélan na lijevoj strani od (21), twou/oz = o(uw)/loz + uoulox, te integrirajdi
tako preuredjeni izraz (21) poo < X< o, Sto ozn&avamo jednostavno kao >y, dobijamo
(pretpostavljamo da ne postoje pertubacije tlakatra u beskonaosti):

<@>x=_<auw>x_<0[u"W']>x_<D>X, 22)
ot 0z 0z

ovdje (22) pokazuje da nema pra@sjeg ubrzavanja fluida (lijeva strana) ako je: vahagoetost
konstantna visinom (Xlan na desnoj strani), te ako nema doprinosa aablgjac¢lana na desnoj
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strani u (21) odnosno (22). Ovo je bila ujedneimgena Eliassen-Palmovog teorema. Dolazi li
negdje u fluidu do promjene amplitude valova, opdpadna valna napetostdgebiti konstantna

i do¢i ¢e do ubrzavanja ili usporavanja srednjeg strujatjag smanjenja ili porasta valnog
otpora. Ovo je primjer nelinearne teorije gdjeoval(i/ili turbulencija) mogu promijeniti srednje
strujanje. ldealizirani prikaz desne strane (22sktaj loma planinskih valova nalazi se na Sl.
4.4e gdje je ve& uvazen minus predznak. Ispod 1800 m postoji nieikguta j&i valni otpor
nego za pripadno linearno strujanje; iznad togarggko slabi i taj sloj odgovara najgm lomu
valova; iznad otprilike 2900 m valni otpor je jakeali (male fluktuacije otpora predavaju
valne interakcije, turbulentne doprinose i nesawsSenumertikog modela).

Idealizirani profil valnog otpora pri lomu planinskog vala
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Normalizirani kvazihorizontalno integrirani valni otpor
Slika 4.4e Idealizirani vertikalni profil priblizndhorizontalno integriranog valnog otpora
(normaliziran pripadnom linearnom vrijedoa$. Profil nije vertikalno duvan zbog loma vala
izmediu ~ 1800 i 2600 m. Preostale male fluktuacije predgta utjecaj uglavnom turbulencije i

donekle nesavrsenosti numerike.

Blago-nelinearni valovi

Ukratko ¢emo dotaknuti neke osnovne karakteristike slabobldgo-nelinearnih valova na
primjeru naginjanja stacionarnih hidrost&th orografskih valova (viSe u Smith 1977).
Primijetimo da TGE, tj. (11) ili (12), nema svojlimearni ekvivalent. Ipak, ta se jedn. moze
prowavati za nelinearan donji rubni uvjet i @®mo ovdje ukratko diniti. Spomenuta
stacionarna jedn. se moze napisati, umjestov@az) za poremésj strujniced(x,z) jer u 2D
vrijedi w = U(00/0x), gdje jeU osnovni vjetar. U sasvim linearnom,¢verowavanom, sltaju
vrijedi za donji rubni uvjet da najdonja strujnikarespondira s orografijomn(x), tj. o(x, =0) =
h(x). U blago-nelinearnoj teoriji se to korigirad(x, z= h(x)) = h(x) Pri tom transcendentnom
problemu koristi se razvoj u Taylorov red oko nuligne na lijevoj strani.

Ako je vrijedilo za relativno niske planink(x)=Acos(kx) onda ouin(X,z)=A.uncos(kx+Iz) je
linearno rjeSenje za strujnice. lzraz za por&pstrujnice u blago nelinearnom strujanju, in¢aju
na umu da vrijed{Al) ~ O(1) aproksimirama(x,h(x))=h(x) razvojemd(x,0)+(06/6z)lo-h = h(x).
Na ovaj ndin se stvara raznolika interferencijska strukturajsica iznad planine, Sto moze biti
ponegdje strmije nego Sto je sam teren ispod staljto moze dovesti do zéegnijih pojaanja i
slabljenja strujanja nego u linearnoj teoriji.

Vrlo nelinearni valovi

Na primjer, pri jako nelinearnom i presavijégun valu nad planinorkr < 1, u donjem dijelu
zavjetrine val jako ubrzava strujanje, dok iznad ®&loja s niskom zavjetrinskom mlaznom
strujom, dolazi do jakog usporavanja, gdje je vagbratufazi s osnovnim strujanjem. U tom
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gornjem sloju strujanja nad samim vrhom planine zavjetrini lako dolazi do loma vala i
pojaane turbulencije i recirkulacije zraka. Ovakavvedni proces ne moZe ispravno opisati
linearnom valnom teorijom kojom smo se uglavnomilbae sada, niti naknadnim korekcijama
kao u sldaju blage nelinearnosti sugerirane u prethodnoragpafu.

Prva zona recurkulacije zraka pojavljuje se u zawjeako se pojave spomenuti rotori ispod jakih
zavjetrinskih valova. Druga zona recirkulacije keamoze se pojaviti u nizim slojevima
navjetrine i pripadnom gratnom sloju jer taj zrak prrr < 1 nage&e nema dovoljnu kinetku
energiju da prijedje preko planine pa ili obilazamnu sa strane, ili pak recirkulira stréije
suprotno osnovnom vjetru koji puSe iznad. Dio ns&atne meteorologije se odnosi_na planinsku
meteorologiju (iznad i u blizini planina ne vrijekiasina sinopttka meteorologija i pripadna
prognoza). U zadnjih se 30-ak godina intenzivrth na prodavanju nelinearnih valovd( ~ 1

ili Fr < 1) i mokrih procesa. Nelinearna valna dinaméiee i olujne bure ima lijepu analogiju s
nelinearnim hidrautkim strujanjem, tj. nelinearnim jednadZbama plitkéigida gdje je
dozvoljena velika varijacij&r. Slika 4.5 skicira 3 vrste hidratkiog strujanja; prva 2 se mogu
dobro opisati linearnim jednadzbama plitke vodd-ea 1, ili Fr > 1. No trée strujanje (donja
slicica), koje najeXe odgovara jakoj i olujnoj buri, se kvalitativhoisgge samo nelinearnim
jednadzbama plitkog fluida jer tanko ~ 1 jako varira.

Ocekuje se da studenti znaju sami prikD jednadzbe plitkog fluida (vode) i pokazati ode
izmedu poreméaja brzine i visine strujnice u ovisnostFo za plitku vodufFr — U/(gH)"2, gdje
je H srednja dubina i opet) = uo je srednja brzina strujanja. Ukratko, za 1D Inaeai
nerotiraji plitki fluid vrijedi u stacionarnom skaju:

0, 2 98000 (23a)
ox p, OX
UOM+HG_U:O, (23b)
oX oX

gdje su( )’ mali poreméaji visine i brzine fluida ispod srednje dubikk(visina prijelaza iz
donjeg u gornji plitki fluid, npr. voda i na njojje) koji struji preko preprekm(x) i postoji skok
u gust@i Ap izmeaiu donjeg gu&eg i gornjeg rjéeg plitkog fluida. RjeSenje od (23) je linearno:

h'=-h_(u,/c)*/L-(u,/c)?), u'=h_ /H(u,/Q-(u, [cY), (24)
gdje jeFr? u nazivniku,Fr = uo/c, ¢> = gH. Ovaj sustav ne vrijedi za transkiko strujanje na

Slici 4.5 (dolje), vé samo za iliFr > 1, ili samo zar < 1. In&e, treba rjeSavati nelinearan
sustav:

ou _oh -0, dlu(h—h,)] -0 (25)
oX 0X 0X

Eliminiraju¢i promjenu och:

a-Fr)Y =g/ 2 (26)
oX 0X

gdje je sada kvadrat lokalne brzine valova plitkhgda ¢ = g(h-hw). 1z zadnjeg se izraza,

zajedno s donjom Slikom 4.5 moze shvatiti prirodgfanja strujanja u zavjetrini koji je 8&n
jakoj buri.
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Sustav (25) i (26) je bit konceptualnog modela kiopyvodi do zn&jnog (nelinearnog) pajanja
vjetra u zavijetrini, Sto se nije moglodmito n&i u linearnoj valnoj teoriji (u stvari moze se¢ha
ali pod vrlo specifinim uvjetima, najeke rezonantnim, koji prije ili kasnije svejedno gdiji u
nelinearni rezim). Smith (1985) je pokazao, tealigkh domaih znanstvenika potvrdilo, da ovaj
model kvalitativno dobro tunda jaku i olujnu buru (barem na sjevernom i dijeltednjeg
Jadrana). Pokazano je da u tim situacijama dalazjakog naginjanja i eventualnog loma
planinskih uzgonskih valova.

Fr<1 svugdje

strujnica v

_— e —

L. \\\\\\>1 L e
L. \\\\\\\ ey

planina

& Fr<1 >|e—Fr>1—e—Fr<t+—
strujnica
%
. —_— —_—
l_;x tlo
planin

Slika 4.5 Prikaz hidrautkog strujanja preko planine: gore — potk#tirezim, sredina natkriki
rezim, dolje — openito kriticki (ili transkriticki) rezim strujanja. Donja ilustracija rege
odgovara jakoj i olujnoj buri, te vjetru féehn iiohok (Izvor: internet).

Idealizirana ilustracija jakih i pucajin planinskih valova i nerijetkih zavjetrinskih ¢gduse nalazi
na Slici 4.6. To je prirodan slijed daljeg razvejeujanja sa Slike 4.1b s mika ovog poglavlja.
Zanimljivo je i pomalocudno da se najainterni uzgonski valovi (u smislu naj¢e amplitude i
loma valova) bolje opisuju nelinearnom hidrakém teorijom, tj. nelinearnom teorijom plitkog
(nerotirajiteq) strujanja, nego npr. 3D teorijom linearnog tdtcaranog strujanja. @to da se
dominantni interni hidrostatki val toliko povea, nagne i izobdi (deformira i ponekad zamota u
sebe), da radikalno promijeni prethodno srednjajstéuida, te gotovo dokine lokalno efekt
stratifikacije formirajéi dva bitna sloja nad vrhom i u zavjetrini planienji — jurei, i gornji —
sporo-putujdi ili stagnantan sloj. Takvi veliki i d@@nito kvazi-stacionarni valovi nerjetko
proizvedu i vlastite kritine nivoe, tj. nivoe gdje je sredrji(z) — 0. To su podrja jake
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turbulencije i priblizno se nalaze na oko pola kathe valne duljine, £27zU/N) i malo ispod
toga; za sltajeve olujne bure na sjevernom Jadranu to je $bojlike izmedu 1 do 3 km visine.

Pored spomenute stagnacije nad zavjetrinongnobilolazi i do stagnacije strujanja i u navjetrini,
tako da samo dio navjetrinskog zraka prelazi piapiesudjeluje direktno u valovitom gibanju.
Zadrzani se dio zraka aimio dijeli na onaj koji obilazi planinu (imajumanju kinetéku energiju
od potencijalne energije koju predstavljaju planisératifikacija) i na maniji dio koji eventualno
recirkulira prema natrag tj. uzvodno. Stagnacijaka je nemogte ispravno opisati linearnim
teorijama. Procjena visindr recirkulirajuée i razdvajajde strujnice u navjetrini se r@xe
oshiva na procjeni interndgr za donju troposferu i eventualnog eksperimentakagktivnog
faktoraO < a < 1, te je onda priblizntdr = H(1 — aFr + aFr?+..), |ai| < a, Fr < 1, gdje jeH
maksimalna visina terena.

Downslope

windstorm Jump
region

Zavjetrina

Slika 4.6a ldealizacija zavjetrinske planinske elkpd Bouldera, Colorado. Vjetar puSe s lijeva
u desno, prema npr. Denveru. Kvalitativn@rsi situacija se dodga kod olujne bure; tad bi na
lijevoj strani slike bio npr. Velebit, na desnoj raa otoci a pogled bi bio sa sjever-sjeverozapada
(Izvor: COMET, internet).

Naravno da je_zavjetrinska strana spektakularnganavjetrinske jer se tamo daiza pri
lomljenju valova i_olujni ilicak orkanski vjetar. Fotografija jedne takve olujeavjetrini Sierra
Nevade je prikazana na Sl. 4.6b. O pripadnim mgjaoslojevima atmosfere, tzv. gr&nim
slojevima, ¢emo govoriti u zadnjem dijelu skripte; ipak sponmeai da se malo zna o
kompleksnim planinskim gragmim slojevima, gdje ne vrijedi horizontalna homogginstrujanja
(vidi SI. 4.6 i 4.7). Postoje dva glavna tipa mspskih olujnih nelinearnih valova: | vrsta ili
undularni soliton (englundular solitonili undular bore), i Il vrsta ili turbulentni soliton (s
hidraulickim skokom). | vrsta je karakterizirana prvim, ¢egte najj&im valom popréaenim
nizom paralelnih zavjetrinskih valova ispod kojd@onekad javljaju i rotori. 1l vrsta je égnito
jaca, turbulentnija i oldno se sastoji samo od jednog velikog jako nelingginnesimetinog
vala. Obje vrste vala se rjeSavaju visSka energijs|itaju | to ide kroz stvaranje niza ostalih
zavjetrinskih valova, a u sigju Il stvaranjem turbulencije.
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Slika 4.6b Fotografija iz aviona s visine 9.8 km Henderson) nad Owensovom dolinom, Sierra
Nevada (SAD), pogled prema jugu; strujanje je sndes lijevo. Udava se jaka zavjetrinska
recirkulacija i kao da se podize zid oblaka tamge gk javlja hidraudki skok. To je najja
oblik zavjetrinskog nelinearnog vala, uvjetn@ero jakog solitona (slabija forma je undulatorni
soliton, engl.undular bore Sto ponekad ispod sebe imaju rotore). Iznad wgdentikularni
oblaci.

Jaka i olujna bura, barem na sjevernom Jadrarprofemaena tek sredinom 80-tih godina XX.
stoljeta (Smith 1985, 1987, Klemp i Durran 1987) a teketkds godina kasnije je pokazano, za
iste sinopitke uvjete (tj. za isto osnovno strujanje i sfati stabilnostJ i N) zaSto je u prosjeku
zimska_bura jéa od ljetne (Enger i Grisogono 1998). Radi se aulaxiji spomenutog tipa
Froudeovog brojaFr = U/(NH), koji ostaje lokalno superkré@an Fr > 1) niz zavjetrinu i nad
relativno toplim morem zimi sve do povratka strygan tipicno subkrittko strujanje u obliku
tzv. hidraultkog skoka. Nadalje, pitanje pulsacija jake buresté 'refula’) je tek nedavno
dotaknuto u relevantnoj literaturi (Beltsisur. 2004, 2006, 2007b). Numiim simulacijama
fine prostorno-vremenske rezolucije Betusisur. (2007b) pokazuju kako putuju pulsevi bure
kraj Senja za vrijeme jedne zimske burine epizo@eodretenim turbulentnim aspektima bure
moze se prortd u Vecenaj i sur. (2010); tamo se posebice diskutirapdisja pripadne
turbulencije (vidi kasnije).

Ovdje alternativnho mozemo govoriti 0 bezdimenzijskisini planine kao inverznom internoRr

broju jer ¢cemo razmatrati samo homogeno stratificiranu na@élastruju zraka konstantnog
vjetra. Austrijski i ametiki znanstvenici su praili joS neke dodatne 3D efekte bure vezane uz
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planinske prijelaze i vrhove; prijelazi su &bo ‘izvori' niskih mlaznih struja, a vrhovi lakSe
proizvode zavjetrinske vrtloge razdvojene spomenutilaznim strujama.

Postoje odréeni aspekti bure koji nisu detaljno istrazeni, krgtregled pripadnih poznatih
spoznaja te djelorina lista nepoznatih pojedinosti o buri se nala@risogono i Belugi (2009).
Prvenstveno nedostaju moderna i detaljna mjeremjanda i ciljane simulacije. Neke od
idealiziranih simulacija 3D bure su prikazane niaiSl.7 (prema Grisogono i Enger, 2004); to je
tek primjer izmédu mnogobrojnin nedavnih studija nelinearnih plakinsvalova. Vidi se
pucanje nagnutog nelinearnog planinskog vala kojilazni geostrofki vjetar od 8 m/s i zadani
vertikalni interniFr ~ 0.6 uspjeva ubrzati sredn;ji vjetar do skoro 18, nti ga usporiti do skoro -
2 m/s na ovoj slici (inge je maksimalan srednji vjetar u toj simulaciji ppoeko 14 m/s).
Hidrauli¢ki skok se javlja ok ~ 105 do 110 kmz ~ 1000 do 1500 m. Spomenimo da ovaj tzv.
MIUU model koristi 'neproklizavaijti' donji rubni uvjet (engl. no slig), tj. brzina je nula na tlu.
Javlja se horizontalno nehomogeni zavjetrinski gransloj (vidi kasnije) kao i djelomice
oporavljeni planinski val iznad podija pucanja. Vratittemo se ovim slikama i ostalim
varijablama kasnije u skripti kad demo do detaljnijeg pojma kingke energije
turbulencije.

@
MIUU model: U-COMPONENT OF WIND SPEED (m/s)
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Slika 4.7a llustracija nelinearnog 3D strujanjeegpek &,2, preko planine duge ~100 km, Siroke
20 km i maksimalne visine 1 km; osnovni vjetar padgeva, 8 m/s i ulazrirr ~ 0.6; prikazana
je samo srednja-komponenta. Dolazi do superk&kbg strujanja u zavjetrini, a u navjetrini je
nagomilavanje zraka i djelogma recirkulacija; lomljenje vala je iznad zavje&riokox ~ 95 km,
z~ 1100 do 1700 m (prema Grisogono i Enger 20@4xavijetrini je dubok i Sirok horizontalno
nehomogeni grawini sloj sve dox ~ 900 km (nije prikazano).
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Slika 4.7b Isto kao 4.7a ali u horizontalnoj ravr(xy) na 275 m iznad tla i za ukupnu srednju
brzinu. Crne konture prikazuju terertitge utjecaj Coriolisove sile jer strujanje nijgnetricno
obzirom na sredinu planing = 250 km. U ovom nelinearnom strujanju dolazi stagnacije
strujanja u navjetrini, do nesimemih niskih mlaznih struja okg ~ 170 km tey ~ 340 km za
110 km <x < 200 km (prema Grisogono i Enger 2004).

Parametarski saZzetak hidrostktig nelinearnog 3D strujanja dao je Smith (1988ka4.8. U
parametarskom prostoru omjera duljine i Sirine plarte bezdimenzijske vising & 1/Fr =
HN/U), prikazane su osnovne karakteristike takvog atjaj koje je dominirano lomom valova
nad planinom (ili nepusredno u zavjetrini) i stagjjzan strujanja u navjetrini za dovoljno visoke
planine, odnosno dovoljno mali pripadfi. Postoje novije i kompletnije verzije tog dijagra,
ali je bit ista kao i tu na Sl. 4.8.
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Slika 4.8 Rezim hidrost&kog uglavnom nelinearnog strujanja preko planing; su omjeri
duljine i Sirine planine te bezdimenzijska visinarpne, tj. inverzni vertikalnFr broj (prema
Smith 1988). Krivulje A i B su linearne procjertagniranja strujanja, gdje A sugerira lom vala a
B sugerira razdvajanje strujanja. Daljckasti nastavci mozda i nisu sasvim fizikalni jer se
osnivaju na linearnoj teoriji. Uokvireno N oztaaa nelinearne tane sugerirajéi da su linearne

procjene oko 30% premale. Uokruzeni brojevi odgajaodréenim parametrima glavnog
otoka Hawaiia&ime su se R.B. Smith i V. GrubéSintenzivno bavili.

Zavjetrinski vrtlozi (engllee eddieswake$ se nerjetko javljanju iza relativno visokih i ikeh
otoka (barem priblizna hidrost&tiost strujanja, npr. Hawaii) dovoljno udaljenih kahtinenata.
Ovisno o karakteru strujanja, Sto je prvenstvenoedsho visinom prepreke, stratifikacijom i
brzinom osnovnog toka, javljaju Seosnovna rezimastrujanja: potpuno subkriki uvjeti (1),
prijelaz u superkritiko strujanje i hidrauéki skok u zavjetrini (ll), te nemoguost struje da
prijede vrh prepreka Sto rezultira separacijom strujgtja Rezimi Il i lll su povezani sa
zavjetrinskim bitno smanjenim strujanjem ili vrtg (dakle i strujanjem suprotnom od osnovne
struje); nadalje, moze dodo nestabilnosti tih vrtloga (Schar i Smith 19984 i njihovog
odvajanja od izvoriSta u zavjetrini prepreke. BRdpo ,sjedanje”, ili ,otpuSanje” vrtloga se
ponekad vidi iza otoka poput Jan Mayen u sjeveséistm Atlantiku, iza Madeire, itd. Do
spomenute separacije atmosferskog graog sloja u principu moze doiz 3 razloga:l.) strme
prepreke navjetrinskom strujanju pa se u zavjetimara odvojeni graémi sloj, 2.) zbog valno-
iducirane separacije (vidi o rotorima),3¢ zbog loma valova u zavjetrini.

Prethodno spomenutd rezima strujanja se opisuju u diagramu navjetrinskog (uzvodnog)
Froudeovog broja, Fr (uvazava srednju navjetrinsku brzinu i dubinu jsirlJ. i He. te
reduciranu silu tezg*) i bezdimenzijske visine prepreke (maksimalnanaderena podijeljena s
dubinom nadolaze struje M = hn/H.). Sva 3 rezima strujanja se mogu prikazati u dore<
Fro <1, 0<M<2(Schéari Smith 1993a, b).
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Rotori

Strujanje neposredno oko i preko relativno strmeppke,cesto stvara i kvazi-periotke
strukture poput koherentnih zavjetrinskih vrtlogdradene frekvencije. Ima indikacija da se u
slitajevima bez direktnog loma orografskih valova uopizoposferi (vé kad samo postoji
njihovo zn&ajno naginjanje u zavjetrini a lom je maglateralno, podalje od rotora, ili ispred
rotora) javljaju zavjetrinskirotori' (BeluSt i sur. 2007b). Rotori imaju horizontalnu os raac
skoro paralelnu s duljom stranom planine. | u gjidolazi do recirkulacije zraka, ztagnih
vertikalnih brzina i mogée jake turbulencije; stoga su oni vazni i u ometgnpmeta. Rotori su
fenomen koji pripada i valnoj dinamici (veliki z&@inski valovi) i dinamici granog sloja
(separacija). Pri tome je dominantan mehanizararaepe graninog sloja koji najee nastaje
zbog promjene smjera gradijenta tlaka (zbog pameg tlaka ispod brijega zavjetrinskog vala), a
ovaj se suprotstavlja osnovnom prizemnom strujanpavijetrini. llustracija takvog strujanja je
na Sl. 4.9 i Sl. 4.10. U zavjetrini mozZecdao rezonantnih valova. Simulacija jedne takve
burine situacije je prikazana na Sl. 4.10, prikazan strujnice kao u BeldSi sur. (2007b).
Naravno da bi eventualnim ukgiwanjem ovih nehidrostatkih procesa prethodni dijagram na
Sl. 4.8 postao bitno kompliciraniji.

Slika 4.11a skicira tigne atmosferske profile Scorerovog parametra kopgavljuje u izrazu
(12), te tiptne pripadne oblike strujanja. &io tome, Sl. 4.11b ilustrira neke od méiu
vertikalnih profila nadolazeg vjetra ispred planine i i@se pripadne forme strujanja. Rotori
su prikazani zatvorenim strujnicama; manje zatversinujnice skiciraju podtja turbulencije u
slobodnom zraku (tj. dalje od atmosferskog gmang sloja, odnosno podloge). Slika 4.12
takader prikazuje prikazuje rotore i kvalitativno odgoaalitaju na Sl. 4.11a (gore desno).

U 3D nelinearnom zavjetrinskom strujanju vjerojatnwze doéi istovremeno do nekoliko
razlicitih prostornih kombinacija loma valova, rotoraidifaulickin skokova. U periodu 2004-
2006. god. Vanda Grub&ije vodila multi-milijunski U$ projekt T-REX u SADr istraZzujdi
zavjetrinske rotore istmo od Sierra Nevade.
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Slika 4.9 Pojednostavljeni prikaz zavjetrinskogugtnja s rotorima. Takier su nazngne i
ostale zn&ajne pojave poput kapa-oblaka, Ac i Cc oblaka, dpsuze, i profila navjetrinske
atmosfere (lzvor: internet).

Postoje velika podija istrazivanja nelinearnih valova i njihovih dualjelovanja u raztitim
dijelovima fizike pa tako i dinamike geoftkih fluida. Neka od ovih vode u konvekciju i/ili
turbulenciju gdje je nelinearnost izrazita, tj.ovjaka. Tada se nelinearni efekti ne smiju trétira
kao korekcija linearnoj teoriji, tj. ne vrijedi aostavan' perturbativni razvoj u red nepoznatih
polja. Bez numetkih modela i sustavnih simulacija pojedinih probéem jedne strane, kao i
preciznin mjerenja i motrenja s druge strane, nédamje napredak u tim podgima
istrazivanja (npr. Grisogono i BeldsR009). Nadalje, nepoznat je kumulativni efekt loxia
mezoskalnih procesa na energetiku¢eopcirkulacije atmosfere; konkretno, izgleda da je
potcijenjen utjecaj inercijsko-uzgonskih valova onkekcije na ukupnu valnu energetiku
(Nedjeljka Zagar, osobna komunikacija, 2009).
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Slika 4.10 Numetika simulacija rotora (vrtloga s horizontalnom asfacije) u polju strujnica
prema Belu&i i sur. (2007b). Vrtlog rotora se nalazi neposcettmad obale; 0os mu je na visini
od ~ 400 m.
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Slika 4.11 Skice tiginog valnog strujanja u atmosferi. S lijeva na des® tipicna profila
Scorerovog parametral{ = (N/U)? — U1 d 2U/dz?) i pripadne strujnice (sredina: osjamo je
podritje poveane vlaznosti i modih oblaka), 3 neovisna moga vertikalna profila vjetra te
pripadne strujnice preko i iza planine (desno).i¢ci& a, b, c lijevo se odnose na profile
Scorerovog parametra, acgtie a, b, ¢ od sredine i desno se odnose na proéitea neovisne o
prethodne 3 stice (lijevo). Rotori su skicirani \\@m zatvorenim strujnicama, a turbulencija
slobodnog zraka pripadnim manjim zatvorenim stagma. Rotori i turbulencija predstavljaju
rizicna podrdja za promet (Izvor: internet).

Ovime uglavnom zavrSavamo o nelinearnim uzgonskitowma u skripti. Donji dio SI. 4.5 pa

do Sl. 4.12 uglavnom prikazuju nelinearna strujafijarem u jednom svojem dijelu pojedine
slike). Ipak, tamo gdje nema bitnog savijanjaméovalovagesto se joS uvijek moze primijeniti

linearna valna teorija (barem kvalitativno). Pneatge o buri na engleskom jeziku moze sé na
https://video.ucar.edu/mms/mmm/2016/b_grisogono.ni@4uvodom, pitanjima i odgovorima

traje oko 56 min).

Kvalitativno o lomu uzgonskih valova

Linearna teorija, jedn. (12), sugerira da oko &nitig nivoa u vertikalnoj valnoj funkciji dominira
prvi ¢lan, tj. [N/(c-U)]? koji vodi do singulariteta (pol 2. reda) za» z gdjec — U. Ukratko,
dopustajdi da zbog viskoznosti fazna brzina dobija imagindia, ¢ = cr + ici, razvijajwi u red
TGE iz (12) okd(] = |z-z| < |z¢| i ovdje preska&uci logaritamski dopuStene dijelove kompleksne
ravnine, uzc = U + {dU/d. + i ¢, (12) postaje lokalnoPw/d? + [N/(U'(+ic))]?w = 0. To je
ondaw" + (N/U')%{2/(1+(ici)/U'¢]?> w = 0. Ukljucujuéi Richardsonov gradijentni bropi,
prethodni izraz postaj@" + Ri/(?/(1+(ici)/U'¢]? w = 0 i primjenjujwi Frobeniusov razvojw ~
(P Ya,(", pripadna inicijalna jedn. sugerira(p-1) + Ri = 0. Dakle,p12= %2 +i(Ri — Y4)'2, tj. w ~
fexp(¥2 £i(Ri — ¥a&/2Zan{". To ujedno zn& da linearan pristup nalaze & > ¥ da bi uzgonski
poreméeaji bili valovi; u ovoj lineariziranoj ptii, val asimptoitki ulazi odozdo u kritini sloj i
bude apsorbiran zbog viskoznosti (npr. Nappo 2002ko je sloj dovoljno tanak i val ima
dovoljno veliku amplitudu, mozZe dodo tzv. tuneliranja vala, Sto je u principu kvairefekt. Pri
tome, val je eksponencijalno manji iznad nego isgicnog nivoa.

Nelinearna teorija i simulacije sugeriraju da okuti&nog slojaz: ¢esto puta dolazi do pada
dinamgke stabilnosti i da stoga sloj u vremenu moze dobéfleksivne osobine Sto onda dovodi
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do eventualnog pofanja vala ispode. To ujedno dovodi i do ziajnog poj&anja pripadnog
valnog otpora, npr. 3-4 ¢ag nego u linearnom strujanju. Valni otpor jeé@ao prigusen iznad
Z, no ima sldajeva kako se ovaj moze opet @@ nakon otpriliket..

Zarobljeni valovi — detaljnije

Slike 4.11 i 4.12 prvenstveno govore o zavjetrimslarobljenim valovima. Pri tome postoje
uzlazne i silazne faze valo¥ga superpozicija dovodi do vertikalnih faznih feii horizontalno
propagirajéeg rezonantnog zavjetrinskog vala (donji dio S124.opis izmedju Sl. 4.6a i b).

Trapping layer ——
’J _‘_ ,

P e i\'{\}%‘* -

Separation point Lee—wave (Type 1) rotor

Height

Slika 4.12 Skica strujanja u kojem se javljaju djemi (,utrapljeni) zavjetrinski valovi. Na
lijevoj strani je prikazan horizontalni valni brégo funkcija visine i pripadni odnos prema
Scorerovom parametru. Prema gore propagirana iengegreflektirana od vrha donjeg sloja
dolje prema tlu. To dovodi do propagiranja valmergije horizontalno niz vjetar. U ovom
slwtaju valovi imaju dovoljnu amplitudu da dolazi dozdaajanja strujanja u zavjetrinskom
grangénom sloju ispod krijesti valova i pojave rotorawta vrsta; Il vrsta je povezana s
hidraulickim skokom u zavjetrinskoj oluji i dgnito je turbulentnija od ove 1. vrste; izvor:
Internet).

Kada zarobljeni valovi imaju dovoljno malu amplitydopet vrijedi linearna teorija. 1z (11) do
(13) zakljikujemo da u skaju dvoslojne atmosfere, gdje se valovi slobodnapagiraju do
visineh, a iznad te visine su evanescentni (djelomicesBektirajuci natrag u donji sloj), radi se
o vertikalnoj strukturi rjeSenja tipa

w(x Z)={Aie{ 4 ye*, (27a)

i =1, 2 za donji i gornji sloj; predznak pod korigem izraza u eksponentu se mijenja lkod h,
ovisno da li je kvadrat Scorerovog paramétra (N>/U%-U“/U) = (N/UY, veti (= |12 ispodh) ili
manji odk?, amplitudeAs,2 i B1,> uobiajeno ovise o rubnim uvjetima. Prikladno je uvesti
(27a) transformacijg' =z - h
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Vvl(z‘) = A exp(im,z') + B, exp(-=im,z')
W, (z) = A, exp(im,z') + B, exp(-im,z') - (27D)

Onda je, bez daljeg pisanja kape(z'= - h) = 0, tj. pretpostavi sé(x) = 0 Sto je dovoljno za
dobijanje ispravnih stacionarnih modokia Za samu procjenu amplitude treba ipak Wifiz'= -

h) = Uoh/ox. Nadaljew:(z'=0) = w»(z'=0), kao i pripadne derivacije (to je dinaiki rubni uvjet
ekvivalentami(z'=0) = p2(z'=0), Sto slijedi iz jedn. kontinuiteta i polarizacigskelacije izméu u

i p ux-jedn. gibanja). Kon@o, gornji radijacioni uvjet zahtjev& = 0 tako da iznadh postoji
samo vertikalno propagirajuval. (Alternativno, za strujanje u kanalu, padja se kao gornji
rubni uvjet 'poklopac’ na visit, tj. w>(z'=ht) = 0, Sto dopusta refleksiju vala na gornjoj granici.)

Dakle, zahtjevajéi da su vertikalne brzine jednake i kontinuiranm¢knattki i dinamicki rubni
uvjet) na nivowz = h, tel1? > k? > |2, dolazi se do izraza

cothimzh) = mo/m. (28)

lzraz (28) se moze rjeSiti samo nunikri Treba voditi rduna da su valovi evanescentni u
gornjem (imaginarna faza), a propagitju donjem sloju (realna faza). Kam, moZe se
pokazati da za valjano rjeSenje mora vrijeditieta |

12— 2> (=/2hY, (29)

Sto je ujedno i nuzan kriterij za postojanje ovejétno r&eno, glavne) vrste zavjetrinskih
zarobljenih valova. To je jedan od glavnih rezalt&corerove (1949) teorije o zavjetrinskim
valovima. Slika 4.13 prikazuje zavjetrinske valowad Jadranom. Druga vrsta zarobljenih
stacionarnih valova se moze pojaviti na diskontetui gustée, odnosno potencijalne
tempemperaturg. U principu, istovremeno se mogu pojaviti objsterzarobljenih zavjetrinskih
valova; viSe o tome u npr. Sachsperger i sur.§201

Nastavljajuii se na ovaj sazetak Scorerove (1949) teorije @alimim strujanjima, ukratkéemo
prowiti jos nekoliko vaznih tipova uzgonskih valovani@iulji, inercijsko-uzgonski valovi, blizi
su subsinoptkim procesima i pripadnim nestabilnostima; acknaak ¢e jednostavnije i lakSe
voditi k nestabilnostima na maloj skali (w@tie, npr.Cu oblaka), te kon&o, k turbulenciji.
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Slika 4.13 Fotografija efektata udara bure na poviStocnog Jadrana, te zavjetrinski valni
oblaci nad Jadranom 10.02.2015. [snimio T. Kozmaj 8plita]; Ac lense nalaze na visini oko
6.5 -7 km Sto potwduje i aerosondaza Zadar. Zagn dio Jadrana je tada bio prekriven takvim
oblacima. Na nizoj su visir8t fra(desno) iCu fra (lijevo), vjerojatno na visini ~ 100 m (foto T.
Kozmar, 2015).
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5. UZGONSKO-INERCIJSKI VALOVI

Nastavljamo proéavanje linearnih uzgonskih valova na nestéoy@rostorno-vremenskoj skali
tako da rotacija Zemlje goje utjecati na uzgonske valove. To &nda ovi moraju trajati dulje
od nekoliko sati (npr. pola dana i dulje) s horiadmom skalom usporedivom i maloéeen od
internog Rossbyjevog radijusa deformacije (nprker&50 km) Sto je u skladu sa Slikom 1 na
pocetku skripte. Uzgonsko-inercijski valovi su oscija koje nastaju u inercijsko-tezinski
stabilnom strujanju (gdje se rotacija i uzgon ogiaimacimasesti u horizontali i vertikali).

Ovi valovi mogu imati utjecaj na mezoskalnu konvgkcdefinitivnho na simetiinu nestabilnost,
mogu djelomice potpomagati baroklinu nestabilnaststidjelovati u medjudjelovanju jakog
zmorca i sinoptikin fronti. Ipak, procesi i efekti vezani uz ovaleve joS su uvijek slabo
dokumentirani. Prvo izvodimo heuri&ti, tj. plauzibilni prikaz a zatim i egzaktni izvos
lineariziranim sustavom jednadzbi gibanja i ternmaainike.

Heuristi ¢ki izvod za uzgonsko-inercijske valove

Pretpostavljamo da je osnovno strujanje zonalnojerem geostrodki vjetar ug, te da pomak
cesti ne perturbira polje tlaka u prvoj aproksimacifada, aproksimativne jednadzbe gibanja
postaju:

% = fv= fD_d/ (1)
t Dt

m = - = DZ@

Dt (ug u) Dt? @

Promatramdest na polozajy = yo, koja se giba sa osnovnim geosttkiin strujanjem. Ako se
cest pomakne poprijeko osnovnom strujanju za izéysjavlja se nova zonalna brzina kao
integrirani oblik jednadzbe (1):

u(y, + ) = u,(yo)+ foy. 3)

Geostroféki vjetar na polozajyo + dy se moze aproksimirati kao:
ou
ug(yo+d/)=ug(yo)+a—;d/- (4)

Kada pomoéu jednadzbi (3) i (4) procijenimo vrijednost jedidbd (2) u toki yo+ dy, dobijemo:

Dv_D*% __
Dt Dt?

ou, _ oM
f[f—a—yj@— fay y, (5)

gdje smo definirali apsolutni zonalni impulM = fy-u,. Time smo dobili uvjetno jednadzbu
harmonékog oscilatora:

. ou,
@+f[f—a—yJ@:O, (6a)
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gdje je dvotdka iznad 1¢lana u (6a) dvostruka derivacija po vremenu. Rentho gibanje
ovisi o predznaku zagrade, tj. d&dicest biti prisiljena da se vrati u getni polozaj ilice se
ubrzavati udaljavajti se od poetnog polozaja, ovisi 0 predzna&ana:

> Ostabilno
oM au,
fa— =f| f "oy = Oneutralnoy . (6b)
y P Onestabiln

Iz (6) se nasléuje da ovi valovi mogu imati veze s inercijskomtab#no&u. Slika 5.1 ilustrira
pripadno stabilno harmatko uzgonsko-inercijsko gibanje. Radi se o atigtipolariziranom
valu.

Slika 5.1: Putanja osciliranjacesti u meridionalnoj ravnini za uzgonsko-inercijskalove.
Oznake vidi u tekstu (Holton 1992).

Jednadzbu disperzije mozemo dobiti metodiesti u ovom pojednostavljenom pristupu (koja
kao metoda afenito ne vrijedi za valove). Promatramo oscilacgeti duz putanje zakrenute za
kut a od vertikale, uy, 2 ravnini. Cest pomaknuta zas duz putanjete dozivjeti vertikalni
pomak &z = dscosa, te meridionalni pomakdy = dssina .  Sila uzgona po jedinici mase za
takvu &est iznosi —N?&( N je opet uzgonska frekvencija), pa je komponenta skgona
paralelna nagibu putanjéesti — N°fzcosa. Za meridionalne pomakejy, komponenta
Coriolisove sile paralelna nagibu putaggsti je — f *dysina . Pretpostavili smo da je na nekoj

geografskoj Sirini osnovno geost&Ko strujanje konstantno. Time smo dobili jednadzbu
harmonékog oscilatora za pomalesti zbog perturbacijés:

D%%
Dt?

=—(f sina)*&-(Ncosa)* & (7)

V2 =N?cos’a+ f?sina (8)

u rasponu f s|v|s N. Kada se nagib putanje priblizava vertikali (mhklit o) prevladava

uzgonska komponenta. @gito je N? > f?, $to znai da frekvencije uzgonsko-inercijskih
valova moraju lezati izn@l uzgonskih i inercijskih oscilacija.
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Dakle za mali kut dominiraju uzgonske oscilacijek de rastom kuta nagib putanje priblizava
horizontali i prevladavaju inercijske oscilacijeriodi uzgonsko - inercijskih valova u srednjim
geografskim Sirinama iznose od oko 15 minuta ddak5sati. Rotacijski efekti postaju vazni
kada su magnitudeclanova sa desne strane jednadzbe (8) usporedivekatja je

N2cofa = f?sina (tara=N?/f2~10%), pa je tadav << N. Zna&i, rotacija Zemlje
zna&ajno utj&€e samo na uzgonske valove niskih frekvencija iim@iju vrlo male nagibe putanja
cesti obzirom na horizontalu. Nadalje, (7) i (8)geuraju da ovi valovi mogu imati veze s
izentropsko-inercijskom nestabilrins

Egzaktni izvod za uzgonsko inercijske valove - lirgizirani sustav jednadzbi

Pretpostavljamo da je 3D sustav u hidrogkaij ravnotezi (dobra pretpostavka jer je za ove
mezoskalno dugoperiatke valove horizontalna skala mnogot&eod vertikalne; ova se moze
ispustiti tako da se uklfilokalna promjenav u 3. jedn. ispod s lijeve strane pa da sustav Bude
jednom pretpostavkom manje), da vrijedi Boussineacaproksimacija, te da je osnovno stanje
bez vjetra o = 0). Uz ove pretpostavke te da nema srednjeg vietdaijemo linearizirani sustav
jedn. gibanja gdje su perturbacije standardno aapikad )"

o' _ o, 1op_ (9)
ot Py 0X

0_V+ fu’+ia_p: (]_0)
ot Po 0y

l1op 6

———-=g=0 11
PRI E (11)
a_u+a_V+M:O (]_2)
ox ody o0z

90 w99 _o (13)
ot dz

Nadalje, npr. poméu hidrostatike relacije (11) eliminiramd@’ iz (13):

ﬁ[ia_pJ +N2w =0. (14)
ot\ p, 0z

Ako pretpostavimo rjeSenja ovih jednadzbi jednostevvalnog oblika:
(u',v',V\/,Q', p'/,oo) = R%(G, v, W, 6, ﬁ)exp[i(kx+ ly + mz— I/t)]J

i uvrstimo ta pretpostavljena rjeSenja u jednad®)e(10) i (14), dobijemo konstantne amplitude
¢lanova:

G=(v? - £2) (k+ilf )p (15)
0=(v? - 2]} (U ~ikf )P (16)
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Ww=-{nmy/N)p, (17)

koje se ponekad nazivaju jedn. polarizacije (jekgzoju smjer pojedinog poresa nekog
polja u odnosu na drugo u kompleksnoj ravnini). gdanjer, dijel€i (15) i (16) dobije se odnos
izmedu u-poremeaja i v-poremeaja i tako se zaklgi da ovi valovi dovode do anticiklonalne
rotacije horizontalnog polja valnog gibanja. 12rg25), (16) i (17) poméu perturbirane
jednadzbe (tzv. plitkog) kontinuiteta (12), tj. Bsinesgove aproksimacijeki+Iv+mw=0,
rezultiraju (F,+F,+F,)p=0 Sto dalje dovodi do jednadzbe disperzije za hidtike
uzgonsko-inercijske valove (u zadnjoj zagradi sjegiai F-ovi iz (15) do (17) i taj cijeli izraz
mora biti= 0). Nadalje, primjetimo da Boussinesqova aproksijaacjedn. kontinuiteta ujedno
znai ki =0, tj. ukupna brzina valnih oscilacija je okomitavani vektor. Relacija disperzije
za uzgonsko-inercijske valove je:

v? = £2+N2(K2 +1%)m. (18a)

Da je isti r&un proveden za nehidrostéid strujanje (onda (11) ukkuje i lokalnu promjenu od
W):
. Nz(kz+|z)+ f’me
m* +k* +1*

, (18b)

Sto je isti rezultat kao u proSlom Poglavlju 4, jed10,b*). Nerjetko se (18b) moze
pojednostaviti tako da je inercijskian izvuwsen izvan razlomka aproksimativno kd Za

hidrostatéke valove vrijedi(k2 +1 2)/m2 <<1 tako da je uvjet za vertikalno propagiranje valova
[f|<|v|<<N. Dakle, (18) je rubni staj od (8) kad je =zadovolieno da:

sinfa - 1, cos?az(k2 +I2)/(m2 +k?+1%). Primijetimo formalnu stinost (18) s disperzijom

plitkih inercijsko-tezinskih valova gdje bi umjes(h/mY stajao pripadni kvadrat fazne brzine,
co’=gH. Prikladna usporedba u (18) je kwaati (18a) i (18b) za iste timie ulazne parametre,
npr. Axy,z = (50 km, 200 km, 5 km\ = 0.01/s if = 0.0001/s i naravno, komentirati rezultat.

Eliminacijom p iz jednadzbi (15) i (16), za <laj | = 0 dobijemo pojednostavljenu relaciju
polarizacije v=-ifi/v, iz koje mozemo potvrditi da ako jé realna vekiina, valno -
perturbirane horizontalne komponente brzine su:

u' =Geodkx+mz-ut), Vv =G(f/v)sin(kx+mz-ut), (19)

tako da vektor horizontalne brzine rotira anticildéno u vremenu (na sjevernoj hemisfefesti
se gibaju po eliptkim trajektorijama u ravnini ortogonalnoj na vektealnog broja. Iz
jednadzbe (19) takier se vidi da vektor horizontalne brzine zakranticiklonalno s visinom za

valove za koje energija propagira prema gore, kge30.

Anticiklonalno zakretanje horizontalnog vjetra wism i u vremenu je primarna metoda za
identificiranje uzgonsko-inercijskih valova iz meteloskih podataka (npr.c¢astalih sondaza,
barem svaka 2-3 sata, po mogosti svaki sat). Ovi se valovi ponekad vide kdwaine
zakrivljene, npr. polukruzne sporo-disperziggupruge na satelitskim snimkama, od nekoliko
sati do npr. pola dana, kako propagiraju uz retatiblagu i sporu promjenu ukupnog oblika.
Oni, u linearnom obliku, prenose impuls i energgli,ne i toplinu. Ovi valovi mogu dovesti do
izentropsko-inercijske, tj. simetne nestabilnosti.
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| u slweaju uzgonsko-inercijskih valova postoje nelineamrticesi koji su pritino slini onima za
obi¢ne nelinearne uzgonske valove. No ovi sa&lrpo osje&ati i utjecaj rotacije zemlje a kad se
nelinearnom sustavu (npr. planinski valovi jake é)upridoda linearna komponenta, odgovor
takvog sustava nije linearan. R&@ao nagomilavanje zraka na jednoj strani navjetjata
pripadnu nisku mlaznu struftija nestabilnost miudijeluje s pucajtim valovima u zavjetrini kao

i s horizontalno nehomogenim zavjetrinskim atmadfen granénim slojem. Tek novija
literatura, od sredine 90-ih godina na ovamo,@otivu problematiku (npr. Grisogono i Enger,
2004; Kraljeve i Grisogono, 2006). Primjer takve nesimetrijevédi i na Slici 4.6 proslog
poglavlja. Ovdje zavrSavamo osnovno tderge relativno duljih i srednjih mezoskalnih valova

Dinamicki slican vjetar jakoj i olujnoj buri je vjetar fohn, ifoehn u Alpama. Mada se dugo
vjerovalo da je tzv. Hanov mehanizam (pseudoadijéligproces ispadanja oborine u navjetrini
planine i odgovaraji porast temperature u zavjetrini) odgovoran zai j@kehn, primarni
mehanizam jest lom planinskih valova i dotok piaree @ iz gornje atmosfere, dok je Hanov
mehanizam od sekundarne vaznosticfsi kao Sto se ne moze jaka i pogotovo orkanska bura
objasniti termodinantkim tumatenjem tj. katabatkim vjetrom).

| na kraju ove cjeline, da smo nakon uzgonskih walkrenuli na manju skalu, umjesto n&we

Helmholtzovi valovi; oni slijede u idwj lekciji.
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6. KELVIN-HELMHOLTZovi VALOVI (KHV)

Ovo je najreprezentativnija vrsta cijele klase imalalova u geofizikim fluidima koji nastaju
zbog méduigre uzgona, smicanja i ragtih profila osnovnog vjetra i guste fluida [Holmboeovi
(H6lmboe) valovi, Taylorovi valovi, itd.]. Kod rjiu roku od nekoliko minuta moze @dalo
nestabilnosti, naginjanja, savijanja, prekretanj&konanog pucanja Sto n&&e zavrSava
oslobaanjem turbublentne energije te kénam disipacijom. Ovo je jedan od n&pgih
primjera medjujelovanja val - turbulencija. Nacslb.1 su dvije fotografije KHV snimljene u
razmaku od nekoliko minuta.

Slika 6.1 Primjer Kelvin-Helmholtzovih valova (KHWad sjevero-zapadnim horizontom prije
nailaska tople fronte (kraj listopada 1999., ~ 2B &everno od Stockholma, Svedska). Gore
lijevo je relativno visokSg a KHV se pojavljuju u udaljenom sloju drugog,kag raspadajteg
Sca.
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Slika 6.2 JoS jedan primjer Kelvin-Helmholtzovihlawea (KHV) u atmosferi. Pred oluju se
pojavio nagnuti slosts KHV; ispod je gusta nakupir@u fraa iznad su dijeloviNsi Cb (Izvor:
internet).

Nakon kratkog vremena, oko 10-tak min valovi nestaro sléni valovi se opet mogu pojaviti
ako osnovni uvjeti ostaju isti. Ponovno nailazima koncept turbulencije, tj. vrlo p@gnog
mijeSanja fluida, zbog pucanja i disipacije valovBurbulencija se mozecekivati na mjestima
presavijanja i uvijanja valova na Sl. 6.1 i 6.2ddn od néna kako dolazi do takve turbulencije
je upravo opisan i dobro se moZze kvalitativno pirditiearnom analizom nestabilnosti (bar u
pocetnoj fazi razvoja). Prije toga, nave&timo nekoliko primjera atmosferske turbulencije.

Od nestabilnosti k turbulenciji

Vjerojatno najjednostavniji put od laminarnog kkulentnom strujanju jest kroz sukcesivnu
pojavu nestabilnosti (npr. petno valnog) strujanja. Tradicionalno se to tdimporastom
Reynoldsowg broja,Re = ULb gdje je U karakterisitna brzina strujanjal. je dominantna
geometrijska dimenzija a je kinemattka viskoznost (3to je osobina fluida). Reynoldsooj
usporguje utjecaj inercijskih i viskoznih efekata strymn Kad taj broj prijde kriticnu
vrijednost za strujanje pojedinog fluida, gibanjealktativno mijenja svoj karakter i postaje
turbulentno, tj. izuzetno jako izmjeSano u svojekut Strujnice se isprepletu, poput Spageta u
sosu, pa njihov koncept prestaje biti koristannbulentnom strujanju. Turbulentnost je osobina
strujanja, a ne samog (pojedinog) fluida.

Tradicionalno segovori o termékoj i mehangkoj turbulenciji; ta je podjela rR&jena prema
izvoru turbulencije. Turbulencija u atmosferskom granom sloju, taj najdolji sloj atmosfere se
ponekad naziva i sloj mijeSanjaiked laye), je nerijetko pod utjecajem konvekcije (iako se
dobro promijeSani sloj mozZe oformiti i u podjima jakog vjetra). lzvori termalne konvekcije
uklju¢uju prijenos topline s tople povrSine tla, radijskd ohlativanje s vrha obknog pokrova,
isparavanje oborine, itd.
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Cak i kad je konvekcija dominantan mehanizam stjararpodrZavanja turbulencije, aipio
postoji i smicanje vjetra kroz grami sloj i u stvari cijelu atmosferu, i to smicango pridonosi
stvaranju turbulencije. Ta je situacija srodrAT-u (clear-air turbulence) smatra se da je
povezana s nastankom i raspadanjendrzhavalova znanih pod nazivom Kelvin-Helmholtzovi
valovi. Kelvin-Helmholtzovi valovi (KHV) nisu uobajeni tezinski valovi, nego su to
evanescentni valovi na nekoj plohi diskontinuitepak ih ubrajamo u tezinske valove u Sirem
smislu. Prvo slijedi heurigtki (plauzibilni) izvod, a zatim detaljniji ali djemi¢an izvod.

Prikaz (ne)stabilnosti KHV najjednostavnije ide kiygoripadne kinetke i potencijalne energije.
Prvo definiramo dva homogena polubeskmaa priljubljena sloja geofizkog fluida, svaki sa
svojom gustéom, odnosno potencijalnom temperaturom i brzinoarr(gr 0 < z <o, donji: <o <
z<0, za svakk).

p1, 61, Uy —

p2, 2, Uz —
06

3=""& 1)
_gaof 2 _
dPE—?OE(Jz) = (Noz). (2)

Ovi slojevi mogu u mnogo omjera izmijeSati svojeolmige, no nas zanima krajnji shj.
Nepotrebno je Kkoristiti varijacioni ¢&an da se prord® ekstremno mijeSanje ovih slojeva.
Izrazom (2) vidimo kolika je razlika u potencijajnenergiji slojeva; pogledajmo maksimalnu
razliku u kinetékoj energiji prije i poslije mijeSanja slojeva odmw ¢esti fluida. Jedan sloj ima
pocetnu brzinuU, a drugiU + 6U, dok je kon#&na brzinal + 6U/2 u najekstremnijoj realizaciji
mijeSanja tih slojeva:

2 2
KE _%[ZUZ _Usftart1+2]=%|:2[u +£j _Uz_(U +dJ)2:|=_(dJ) .

XKE = KEfinal - start — final 2 4

(3)
Dakle, (3) prikazuje razliku kinetke enegije izméu kon&nog i pa&etnog stanja. Pogledajmo
ukupnu energiju.
PE+XKE =B, (4)
gdje zaB > Osustavprima energiju (od porenaja) istabilanje,
zaB = Osustavje neutralan

aB < Osustavgubi energiju (predafuije poreméajima) inestabilanje.

Razumno je &ekivati da jeB relativho mali, tj. blizu nuli; koriStenjem limesanulu zajz i 6U
uvrStavanjem dobijemo:

95 6(a@) - (QJZ =0, (5a)
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gdje na desnoj strani od (5a) mozemo jednako dpénaisliti da postoji znak) <0i () >0 pa
onda slijedi

95 o(@) —(‘”7) >0 (5b)

za dinamiku stabilnost, tj. ptetno pretpostavljena stéta stabilnost (Sto nije ovdje nuzno) i
pripadnaPE nadvladavajuKE; a da je ,< , nejednakost u (5b), onda bi to predstavljalo

dinamicku nestabilnost. Dijeljenjem (5a)(8U )* daje izraz
_9 06

R’CRIT _EO(GUJZ

0z

(6)

NI

Isti izraz definiramo ka®&ichardsonov gradijentni bro;j.

N2
§

2,0 .
o5 =R =Rigy ™
0

)

Rigrap > — upttuje nadinamiku stabilnostobzirom na KHV (ali ne i na turbulenciju!)

Rigrap == uptuje nadinamiku neutralnostobzirom na KHV

7

Rigrap <— uputuje nadinamiku nestabilnosslojeva, obzirom na KHV.

N N N

Ovaj broj, definiran u (7), je osnovni, tradicionaln&in definiranja turbulentnog stanja
geofizikog fluida. To je jedan od najvaznijih parametanaeteorologiji. ViSe o turbulenciji se
nalazi u zadnjem dijelu ove skripte. Kasngemo Kkritizirati spomenuti uvjet za dinathu
stabilnost i openito postojanje pripadnog kiitiog R = ¥ broja.

Skrateni izvod za KHV

Vratimo se na skicu strujanja iznad (1); umjetmagese se rduna s gusteom. Za takva 2
nestratificirana polubesko&iza fluida potrebno je samo znati dvije komponentetysbacije
brzine i perturbaciju tlaka; to z&éiax i z komponentu gibanja te jednazbu kontinuiteta. Bakl
rjeSava se za svaki sloj (5), (6) i (7) iz 4. pejla Za sve 3 spomenute perturbacije se
pretpostavi valno rjeSenje proporcionalnoesp{ik(x — ct)} koje exponencijalno opada s
udaljenogu od valovite plohe slja (nterface dvaju slojeva. Samo joS treba zadati detalje
rubnih uvjeta. Konkretno, zadajemo kinerdkiti(brzine) i dinamtki (tlak) rubni uvjet na
kontaktnoj plohi fluida. Cesti fluida uz kontaktnu plohu se gibaju zajedrtora plohom; to se
zadaje za gornji i donji sloj i ofmo se linearizira. Tlak mora biti kontinuiran uzosnenutu
plohu. NafeXe se to opisuje nestacionarnom Bernoullijevom jddham i dalje se provodi
uobicajena linearna perturbativha analiza i trazi seatidjska relacija za faznu brzinu (ili
frekvenciju) poreméaja. Detaljan réun se nalazi u npr. Nappo (2002).
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Nakon otprilike jedne straniceana, dozvoljavajéi da je fazna brzina kompleksna vetina,
nalazi se fazna brzirteHV koja je dana izrazom:

CKHV -

_p1U1+pZU2+Jgpz—p1_ U, -U,) ®
ot P,

= 0 :
Kotp, 7P (0,+p,f

gdje se indeksi 1 i 2 odnose kao i iznad (1), j¢ gornji a 2 donji sloj. Pruilan na desnoj strani
je srednja brzina strujanja. ¢if je da do nestabilnosti dolazi radi slojeva ikad gust@ée p i

brzineU. Za veliki k javlja se nestabilnost i prisutni lstatki valovi, a za relativno makislojevi

su stabilni i nastaju dugi valovi.Takader, uvijek postoji krittni k, odnosno kritina valna
duljina, koja je neutralna obzirom na vremenskvogzalova. Nadalje, negdje oko polovice te
valne duljine se nalazi kratki val koji je najndstaiji, tj. najbrze raste u vremenu, i to se
jednostavno izrauna iz (8). Za najkk valove izméu npr. vode i ulja, povrSinska napetost igra
stabilizirajutu ulogu, slkno kao stccini i sila teza u (8). S druge pak strane, vidideosvako
smicanje ima destabiliziraju ulogu za KHV. Ovi valovi se mogu pojaviti uz arzije koje su
cesto popréene smicanjem. Uz takve slojeve se nerjetko javiganda i drugi valovi i druge
nestabilnosti. Uglavnom, vjeruje se da KHV i nyaonestabilnost nég&e dovode do lokalnog
smanjenjaRi i pojave turbulencije d@istom zraku (CAT). lIzraz (8) se jednostavno pref@cz
koriStenja gustée u potencijalnu temperaturu za atmosfersku primjgm je Boussinesgova
aproksimacija izvrsno ispunjena za KHV.

Stoga se u prakinoj avio-meteorologiji i uzima d& < 1 zn&i veliku vjerojatnost za CAT.
Primijetimo da se taj kriterij taki®r dobro slaze s onim za siméti nestabilnost (2. poglavlje).
Piloti dobivaju prognostke i dijagnosttke karte s ozrignim podrdjima gdje se ¢ekuje CAT
kao i ostalim tipovima opasnog vremena za letemjebgka konvekcija, visinske fronte,
zaleiivanje, itd.).

Netko se moze zamisliti zaSto smo ovdje izveli eyt kriticnog R = Y4 u (6), a sad
'razmazujemo’ taj kriterij de 1. Ima nekoliko razloga za to; vjerojatno je rajf taj da seR
kao lokalna mjera dinargke (i stattke) stabilnosti u praksi odigje u kon&nim razlikama. To
povlai da je diskretiziranR proporcionalan s vertikalnom rezolucijom mjerend@m To je loSa
osobina jerR 'ne vidi' manje porengaje koji mogu rasti na manjoj karakteréstoj skali od
razlukene (recimadz ~ 50m) i u dinandki stabilnom sloju taka\R moze pogresno pripisati
povetanu stabilnost (veliki) cijelom sloju. DakleR > 0 u kon&nim razlikama je oldno Ve

od stvarnog pa je dobro i zbog tog precjenjivangarpovéati kriticni R. Konano, R ide u
beskonanost u bilo kojoj mlaznoj struji kao i u minimumyetra. lzgleda da raziti tipovi
strujanja imaju raztite pripadne kridne R;; stoga postaje upitna égnitost ovog kriterija za
dinamgku stabilnost stujanja (npr. Baklanov i Grisogo®®?2, Mauritsen i sur. 2007, Grisogono
i Belusk 2008). Ipak, u praksi se i dalje koristi s umijene uspjehom otpriliké.25 < R ¢it <
1.5 ovisno o konkretnoj problematici, tipu modela.. it€rije no nastavimo ozbiljnije kritizirati
ovaj bezdimenzijski broj i pripadne koncepte o sBralsti, potrebno je naiti nesto vise o tome
broju. Ovim poglavljem zavrSavamo pt@wvanje valova i prelazimo na novu veliku cjelinu —
konvekciju.
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7. UVOD U KONVEKCIJU

lako voda u zraku zauzima izuzetno mali postotalega oko 0.25% mase atmosfere, Sto
odgovara otprilike 2.5 cm dubokom vodenom slojugdavge izuzetno vazna za radijativne i
dinamitke procese u atmosferi. Voda ima gotovo kontimiisgpektar apsorpcije zZi@nja i ve&

je tacinjenica ujedno i manifestacija ne¢be efektivnosti vode i njezine pare u interakcijasna
termalnim zrdenjem. Voda je najvazniji apsorber gawmog zr&enja u troposferi jer su njene
molekule vrlo neizotropne i zajedno s tpim radijusom oblénih kapljica, koji je usporediv s
valnom duljinom termalnog z¢anja, voda u svoja 3 agregatna stanja u atmosteo btjee a
skoro sve procese u atmosferi. Vlazna atmosfett@psparentna za vidljivu svjetlost, ali gotovo
nepropusna za infracrveno &eaje. Nadalje, to je povezano s dinamikom i suhalaatickom te
mokroadijabatikom stopom ohldivanja atmosfere visinom, nestabilnosti i mijeSampaka.

Troposfera je u prosjeku u radijaciono-konvektivreojnotezi; ova je uvelike diktirana vodom (u
sva 3 agregatna stanja). Tokom dangingeoblaka u prosjeku hladi donju povrSinu (pogotov
niski oblaci). N@u svi oblaci pak griju podlogu. Sveprisutnost vadatmosferi pojgava svako
vanjsko forsiranje i to je jedno od kfuoih totaka u shvé&anju klimatskih promjena tokom
zadnjih 30-ak god. | kako rastu koncentracije treh®@ dugotrajninh plinova staklenika u
atmosferi, poput Cg) tako se pouwsava netransparentnost atmosfere za infracrveriezi@ To
dovodi do malog porasta temperature troposfere p@kadozvoljava progresivno sve viSe vodene
pare u zraku (tlak vodene pare raste eksponenciglporastom temperature), progresivno vise
mokrih (vjerojatno i u prosjeku dubljih i intenziyih) konvektivnih procesa, itd.

Nakon kratke definicije, ponovitemo princip uvjetne nestabilnosti i dio osnova @idmamike
atmosfere (gradivo Dinartke meteorologije ). Zatim diskutiramo tipove kaktvnih oblaka u
atmosferi. Duboka konvekcija je turbulentan, 3@hidrostatiki proces za koji ne vrijedi
Boussinesqova aproksimacija (ako je plitka konyekai pitanju, onda moze vrijediti ta
aproksimacija). Do pojave konvekcije mozec¢idma svim skalama (od mikroskale do
makroskale); radi se o spontanom mijeSanju fluidge kdominira promatranom dinamikom.
Tradicionalno se u dinamici geofékih fluida pod konvekcijom smatra pdégno vertikalno
gibanje i mijeSanje fluida (dok je advekcija, najgijfe re&eno, horizontalno gibanje fluida).
Mjera laboratorijske konvekcije je Rayleighjev broj

_9Z’AT

R, —
VKT

1)
gdje je:

V' - kinemattka viskoznost (s, za zrak je 1.560° m?/s, a za vodu oko 15 puta manja),

x - kinematéka konduktivnost (#is, za zrak 2.1710° m?/s, a za vodu oko 10 puta manja pri
20°C),

AT — razlika u temperaturi iznda donjeg toplijeg i gornjeg hladnijeg sloja é@sobno udaljenih

Z.

Ra je bezdimenzijski omjer iznde produkta ubrzanja zbog uzgona i konvekcije taplin
produkta kinematke viskoznosti i konduktivnosti topline (tj. uvjetneieno, izmedju osnovno-
dinamitkih i viskoznih sila). Kad&, prijede kriticnu vrijednost (~1%) ovisno o vrsti fluida, npr.
1708, ili 3686, itd.) dolazi do spontane konvekcijeTo se naziva Rayleigh-Bénardova
konvekcija. U praksi se ovaj omjer eventualno #orkod tzv. plitke konvekcije (npr. Sc
naoblaka), ali s relativno malo uspjeha jer labmiptka i atmosferska mjerenja nisu sasvim u
skladu po tom pitanju. Grubodeno, kao pri grijanju vode u loncu, kad (1) ptgekriticnu
vrijednost, dolazi do kvalitativne promjene u gipafluida i spontana konvekcija postajéita.
Kvalitativno sli¢na kaskada procesa je ugdgena u nelinearnoj fizici, u npr. teoriji kaodal, i
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Mada su osnovni procesi uzgona isti u mezoskatebjskoj konvekciji i klastnoj Rayleigh-
Bénardovoj konvekciji, ova druga, laboratorijskankekcija ne moZe objasniti nekoliko
prirodnih osobina atmosferske konvekcije. Na peimpmijeri dubine i Sirine konvektivnifelija

su bitno razliti za 1. i 2. navedeni tip konkvekcije. Takverude razlike prvenstveno se javljaju
zbog zagrijavanja latentnom toplinom pri faznim mpjenama u oblacima te zbog dinamike na
vecoj skali. Nadalje, kad se zamijene kinertladi viskoznost i konduktivnost njihovim tifsim
vrtloZnim (turbulentnim) vedinama, te dubinom konvekcija ~1 km, dobije s&. ~1 (tj. puno
veci no u laboratoriju).

Plitka konvekcija je vazna za ventiliranje atmoskaerg graninog sloja, uvléenje zraka iz tzv.
slobodne atmosfere u isti grani sloj, za smanjenje vlaznosti u gr&amvm sloju te za eventualno
prekondicioniranje srednje troposfere za dubokuvkéniju. Plitka konvekcija se pragméki
modelira u prognostkim modelima vée skale kao modifikacija Richardsonovog gradijegtno
broja adekvatnim omjerima mijeSanja u kombinacgstalim mokro-adijabatkim varijablama.

Do kriterija za krittnost u (1) se alternativnho dolazi rjeSavajkompletan linearizirani sustav
jednadzbi; radi li se anakki, onda se sustav aimo svodi na jednu diferencijalnu jednadzbu 6.
reda (2. reda za i w-komponentu, te joS 2 reda za temperaturu), a daremaprofile gustte,
tlaka i temperature. Tretiranje rubnih uvjeta tagéenito nije jednostavno zbog visokog reda
derivacija. Model konvekcije tipa Rayleigh-Bénarddkonvekcije, je najjednostavniji shyj tzv.
"dvostruke difuzije" kakva se moze javljati u nproru zbog vertikalne raspodjele saliniteta i
temperature.

Ekvivalentna potencijalna temperatura O,
To je potencijalna temperatur®, koju bi ¢est imala kada bi se sva vodena para iz nje

kondenzirala, a dobivena latentna toplina utrasdazagrijavanje (kasnije suhe, tj. osuSefesyi
dovedene na nivo od 1000 hPa. Temperatesii moze se svesti na odeau potencijalnu
vrijednost ako séest dize od p&etnog nivoa do nivoa kondenzacije (LQifting condensation
leve) i nakon toga po mokroj adijabati datke gdje je sva vodena para kondenzirala i napustila
cest. Zatim se&est po suhoj adijabati spusti na nivo 1000 hPaogZkompresije temperatura
cesti ¢e se poveéati i ©, ¢e biti ve&a od pdetne temperature. Ovaj proces je ireverzibilan i

pseudoadijabatki (voda koja napust&est odnosi mali dio topline).

Ako je gszasteni omjer mjeSanja, prvi zakon termodinamike kaagedoriblizno
dn=-L.dq,, (2)

gdje je L latentna toplina kondenzacije, @ diferencijal entalpije (nepotpuni diferencijal).
Pomau drugog zakona termodinamike

dS=— 3)
i definicije entropije
dS=¢,d(IN®/04) , (4)

moze se izraziti ekvivalentna potencijalna tempeeazastenecesti. Primjetimo u (3) da j&/T
integrirajlti faktor koji pretvara prije nepotpuni u sada patpdiferencijal, entropiju. Ovo je
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jedna od vjerojatno najapstraktnijin definicija feanature. Kombinacija (2), (3) i (4) daje
priblizno:

L.dg L.9g
cdiin®)=—-—"7 , d(ln®)= -d| —== |,
,d(In ©) = (no) (CPTJ (5)

Integracijom (5) od p&etnog stanja ®,gs ,T) do stanja gdje jegs=0 dobije se izraz za
O, zastenecesti:

Lc9s

O,= CE (6)

gdje jeTLcL temperatur&esti koja adijabatkim Sirenjem dde do nivoa kondenzacije. Naravno
da se do (6) dolazi i koriStenjem termodingkiti dijagrama, npr. emagrama. Akogezamjeni
sa g (stvarni omjer mjeSanja zé&est) izraz (6) vrijedi i za nez&enu c¢est. Ekvivalentna
potencijalna temperatura jecuwvana velina u pseudoadijabé&kim i suhoadijabatkim
pomacimaiesti.

Na osnovi mokre statke energije,
d(C,T +gz+L.q) = C,Td(IN(8/ Oconsr)), (5a)

takader se moze izvesti aproksimativna ali solidna defean ekvivalentne potencijalne
temperature. U (5a) prvacana na lijevoj strani se tradicionalno zovu 'sataicka energija’ (ili
Montgomeryjeva funkcija). I, lijeva strana od (5a) je priblizn@uvana u adijabatkim
suhim i mokrim procesima; koristi se u nekim nurglem prognositkim modelima fiumerical
weather prediction modeéJSNWP modeli) kao osnovno termodin&ko prognostiko polje. 1z
toga se onda protanava npr. apsolutna temp, ako je potrebna kao takva u npréuaalnim
rutinama za zrgenje u atmosferi.

Pseudoadijabattka stopa ohlalivanja
Jos jednom, potencijalna temperat@adefinirana je kao

o= T(&J N (7)
p

Ako se (7) logaritmira i derivira po vertikali (gnetno zadrzavamo sve konstante pri
logaritmiranju jer logaritam dimenzijske v&he nije dobro definiran, striktno govaiga pri
deriviranju te konstante ionako otpadnu, isto ) dobije se:

dInG):C dInT_RdInp.

8
Podz P dz dz ®
Ovaj izraz (8), kada se uvrsti u (5), daje:
dinT R din L. dq,
- p - — q . (9)

dz ¢, dz c,T dz ’
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primjenom jednadzbe hidrostatike te jednadzbe atatijedi (pretp. da je vertikalna geometrijska
promjena ovdje i glavna, tj. principalna, kao déged/dt, a ostalo su ovdje parcijalne derivacije):

rdinT _Rodinp_ L|(3) dT (3] dp
dz ¢ dz c,|\0T ), dz \ dp ); dz

p

ar, g __L (aij d_T_(%] ol (10)
dz ¢, c, |\ 0T J, dz op ),

Sada je joS potrebno definirati:

e de eL e
O ° & S = a4
s p dT RT 2
aqu g
— | == (11)
op - P

6qSJ _£0e, _¢e’Le, _ L., (12)
oT ), poT PRT ? RT * '

gdje jee omjer molekularne mase vode i mase suhog zeakd (622), odnosno pripadni inverzni
omjer plinskih konstanti (tj. 287/461). UvrStavam (11) i (12) u (10) dobije se izraz za
pseudoadijabatku stopu ohldivanjarls:

1+ LCqS
_dT RT

©odz [ elq, |
1+ .
c,RT

g

gdje jel, =— suhoadijabatka stopa ohldivanja. Vidi se da je (13) uvijek manji dd, = g,
CP CP

osim u suhoj atmosferi. To ima zagne posljedice na stabilnost vlaznog zraka. Nlayjge

opravdano koristiti pojednostavljene oblike izrdza), ili ¢ak ostaviti lijeve strane od (11) i (12)

kao parcijalne diferencijale u (10), odnosno (1Bjtno je da jel', >T .

(13)

Uvjetna nestabilnost

Ovo je zadnja mini-lekcija ponavljanja osnova atfamske termodinamike prije no krenemo u
osnove dinamike duboke mokre konvekcije, konkrainmakro-strukturu konvektivnih oblaka.
Ako stopa ohldivanjaT lezi izmetu suhoadijabatkih i pseudoadijabatkih vrijednosti (13),
atmosfera je uvjetno nestabiln&{< T <T'y). Odnosno, ako jéest zasiena i toplija od okoliSa,
nastavit¢e se dizati, a ako je nezésmna i hladnija od okoliSa, spusta se - pod uvjetom da je
bila patetno pomaknuta iz ravnoteze mirne atmosfere.
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Stabilnostiesti moZe se izraziti i pomo @, ekvivalentne potencijalne temperature hipoketi
atmosfere koja ima istu termalnu strukturu kaovasta atmosfera, ali je zéasna (Slika 7.1).
Ako na (6) djeluju operatorin' i 'd', dobije se izraz z®_ :

c,T

dlne;:dlne+d(ﬂ], (14)

gdje jeT stvarna temperatura. Promatrajmo dva nivoa sarzad pripadnom potencijalnom
temperaturom:

90
@ Az, 0y =~

O)Eo

Ako secest iste potencijalne temperature (kéuda gornjoj ilustraciji) kao i okolis s nivaa-oz
podigne na niva,, obino nivo slobodne konvekcije, potencijalna tempeeata joj biti:

elz(eo—‘z—(:azjma, (15)

gdje je O promjena potencijalne temperatwesti zbog kondenzacije duz vertikalne udaljenosti
oz. Sada s&© moze izraziti iz (5):

DO gLl | 0L g (16)
© c,T 0z c,T
.. 0,-0, . o . . . .
Veli¢ina koja se javlja u (15) proporcionalna je uzg@esti. Poméu (14), (15) i (16)
0
slijedi:
©,-0, __1 (a@&_&)}:_ 100, 0[Ld; |5 9INOe 5 7y
O O,\ 0z © 0z o0z{ c,T 0z

Zastenacestée na nivou g biti toplija od okoliSa ako vrijedi da j®, > O, i ¢estée se nastaviti
podizati. Iz (17) tada slijedi da kriterij uvjetstabilnost glasi:

60"

3 >0 uvjetno stabilna atmosfera
2
90, . .
5 <0 uvjetno nestabilna atmosfera
y;
00,
3 £ =0 neutralna atmosfera.
y;
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PreSutno je pretpostavijeno da je 'nesSto’ «@etu pomaklocest i dovelo do pietnog
poreméaja. Takav porent@j se ponekad pojavi spontano, npr. zbog diferaimap
zagrijavanja podloge koja ima radti albedo, hrapavost podloge i spe@ifi toplinu na svojim
pojedinim dijelovima pae se prvo pojaviti mali toplinski mlaz, termal. alp ¢eXe dolazi do
konvergencije strujanja i vodene pare tjerane epirsto dalje dovodi do podizanja zraka i onda
spontane kondenzacijeCe&i je ovakav sldaj razvoja pojsane konvekcije gdje je vazna
sinhronizacija dinantkih efekata. Slika 7.1 prikazuje tpi termodinamiki dijagram,
emagram.

Pressure

l X

L

Temperature —>

Slika 7.1 Emagram i pripadne oznake r&tih vrsta temperature (uz naznake tlaka i vrste
adijabate), nivo kondenzacije (LCLfting condensation level Takvi su dijagrami od velike
vaznosti u procjeni mezoskalnih aktivnosti, poseldaboke konvekcije (Izvor: internet).

Forsirana konvekcija zbog orografskog podizanj&aia takder veliki mogui uzrok potrebnog
pocetnog porem@&ja (dakle, prije je postojalo povoljno sin@it strujanje koje je ud@ dovelo
do gibanja zraka preko planine); zatim, to mozeflointa zmorca, itd. Na primjer, u Istri ljeti
nerjetko dolazi do sudaranja zmorca Sto dolazi goigiaine i zapadne obale; uz dovoljno
vlaznosti, javlja se jaka duboka konvekcija nadigmgim dijelom Istre u popodnevnim satima.

Tipovi éelija
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Duboka konvekcija je termodinadhi tjerano intenzivno turbulentno mjeSanje gdjetikaina
gibanja podiZzucesti iz nize atmosfere u slojeve iznad 500hPa. ¢eHbb doti do duboke
konvekcije u grubo se odteje poma@éu R, suLk, tj. bulk Richardsonovog broja koji moze biti
definiran na sljed@ jednostavan nan:

R euk = (18)

gdje je N* (opet) kvadrat uzgonske frekvencije (sada negativrijednost!),H je debljina
promatranog sloja zraka4u je ukupno smicanje vjetra (recimo nekoliko km,jeio 6 km).
Vidimo da je (18) integralna (generalna) verzijadijentnogRi broja. Ako je otprilike, vrlo
grubo réeno, -100 <R, suk < -1, konvekcija postoji. U (18) je zastuplien tzZ8APE
(Convective Available Potential Enedgytj. maksimalna raspoloziva potencijalna energig@a
konvekciju, te smicanje. | dok CAPE daje intenziieboko] konvekciji izvantropskih Sirina,
smicanje daje oblik, tj. formu toj istoj konvekciji Intenzitet i oblik (forma) konvekcije su
najbitniji osnovni parametri koji grubo opisuju chkku mokru konvekciju. Alternativno, ako se
koristi CAPE, da se izbjegne negativan predznakojniku uz CAPE >> 0, (18) se piSe s CAPE-
om u brojniku (onda je uotajeno promijeniti predznak desne strane, ali u rditkoj
meteorolgogiji, zbog jednostavnosti, pokuSavamo tigagto manje definicija i obuhvatiti Sto
viSe pojava, a ne definicija).

Detalji o CAPEu. To je dostupna potencijalna energija za konvekcgna daje mjeru
maksimalne mogie kinettke energije koju eventualno mozZe imati nestabildest.
Pretpostavljamo u ovom pojednostavljenom izvodusdaest podize bez mijeSanja i da se
trenutno (instantno) prilagava okolnom tlaku zraka. Maksimalna kikk# energija po jedinici
mase B, tj. CAPE, koju moZe poprimiti nek&est podizdai se iz stanja mirovanja s nivoa
slobodne konvekcije do podija neutralnog uzgona dana je izrazom:

2 ZnNu

max — J' g(-l-c“es-tr_TokolinaJdZE B, (19)

okolina

o |

Znsk

gdje jew’, kvadrat maksimalne moge brzine, azusk i zwwu Su nivo slobodne konvekcije,

odnosno nivo neutralnog uzgona. U (19) je svadlagpva potencijalna energija preSla u
kineticku energiju vertikalnog gibanjgesti; nadalje, pretpostavljeno je da j&@ma brzinavo =

0. Alternativno (18) uz (19) postaje u primjeni, ppmjenu predznaka u brojniku, ponekad
definiran kao:

B

R =
1, BULK ([3[])2

Slika 7.2 se nadovezuje na Sl. 7.1 i ilustrira @\vgealizirane sondaze; lijeva sondaza (A) ima
puno veéu razliku temperature izrda dizuteg zraka i okoliSa, nego desna sondaza (B).ciZna
mada zrak u (A) ima isti CAPE kao i zrak u (B),ar@asta podrtja, ipak zrak u (A) je spremniji
za intenzivnu konvekciju nego pripadni u (B). Diragjecima, pripadna vremenska situacija ima
vedi potencijal za razvoj duboke konvekcije ucgju A, nego u B.
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e i

Sounding A Sounding B

Slika 7.2 Dvije idealizirane sondazeds je tempy-os je tlak); lijeva (A) ima v& vjerojatnost

za razvoj konvekcije jer je pripadni CAPE koncemtni u tanjem sloju nego na sondazi desno
(B). Inxe, CAPE je isti za obje sondaze (Izvor: COMET, rinét). Konvektivha inhibicija
("kocenje™" konvekcije, trokutasta povrSina iznad CAREFpine) je véa u 1. sldaju, Sto zna

da se CAPE moze dulje vrijeme nakupljati u tomeéaglu

Konvektivnecelije otpa@inju svoj razvoj iz tzv. termala, tj. skoro vertikag mlaza toplog zraka
(poput gljive). Ovi se javljaju zbog nehomogenellpge i prikladnih lokalnih mikrodinarskih
uvjeta (npr. smicanje na skalk ~ 500 m) pri super-adijab&kom vertikalnom temperaturnom
gradijentu. Koncept CAPE-a je vrlo koristan u iatrapskim Sirinama, dok u tropskim
krajevima je od manje koristi jer su tamo nerjetkog&iji mehanizmi duboke mokre konvekcije
(latentna toplina, tipovi strujanja, itd. jer upioha gotovo uvijek postoji CAPE).

Na mezoskali postoje tri osnovna tipa : jeti, multi- i supefelije. Ako je vertikalno smicanje
u donja 4 km atmosfere relativno malo, otprilike Ogils/(4km) kroz spomenutu dubinu
atmosfere, mogu se pojaviti samo jedima celije, tj. obkni Cu con i eventualno man{th.
Kratkog su trajanja, ~30 do 60 min, dimenzije- 5 do 10 km. Oléno se gibaju unutar srednjeg
strujanja u donjih ~ 8 km atmosfere dajumjereni pljusak u trajanju od 10-ak min. Ka@a |
vertikalno smicanje u donja 4 km umjereno jako, €020 m/s/(4km), stvaraju se mudiije.
Sastavljene su od viSe jedinih Cb kratkoga vjeka, ali u cjelini traju viSe sati, im0 6 do 10
sati. Multcelije daju kvazi-periodine pljuskove u trajanju od nekoliko sati, ili dylgvisno o
tome da li postoji mehanizam obnavljanja miglija; mogu dovesti do lokalnih poplava. Grupa
multicelija moze stvoriti olujnu mezoskalnu frontu, szetno jakim horizontalnim smicanjem
vjetra, grmljavinom i jakim pljuskovima; takve ohg formacije s€esto nazivaju squall-lin€".
Ove olujne tvorevine, ,olujne pruge®, doije (kvazi)linijski organizirani konvektivni susta
(LOKS) nagege nisu direktno povezane sa sinokitin frontama,éeXe se javljaju u toplom
sektoru ciklone, duge su nekoliko stotina km alk&@rsu nekoliko desetaka km. Ako postoje
prikladni uvjeti, multéelije se mogu regenerirati tijekom nekoliko danako najjednostavnije
dovode do poplava nad odenim podrdjem. Nije sasvim jasno kada nakupina néelija moze
formirati LOKS, a kada i zaSto se to u drugim uwet ne dogodi. Spomenuti LOKS-ovi mogu
biti dugi nekoliko stotina km, Siroke su nekolikesgttaka km, ili ~ 100 km, te mogu trajati od
nekoliko sati datak i nekoliko dana; stvaraju olujan vjetar édu Dugo-postojé@ LOKS-ovi se
nazivaju derechos (Spanjolski: ravan); putuju viSe stotina km i nuogroizvesti veliku Stetu
zbog vjetra i tde na Sirem podtju svojeg pojavljivanja. | tornada se nekad mogjapiti oko
prednjeg ruba olujnih pruga, mada se ov&etag javljaju u supeelijskim Cb-ima.
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Svi Cb-ovi mogu proizvesti sijevanje i grmljavinu ako ijmalovoljno ledenih kristala. \éma
olujnih oblaka bez zrajne ledene faze ne mogu proizvesti munje jer jeus@bno sudaranje
kristalica leda ono Sto primarno dovodi do stvaranja elgkdta u oblacima. Sijevanje je rezultat
razdvajanja elekihog naboja unutar olujnog oblaka nastalog zbog ®okonvekcije.
Izmjerena kratkotrajna struja tijekom sijevanja fauiznosi preko 10A, ponekadcak i preko
1C° A; pripadni elektréni napon moze prijg i viSestruko 18 V. Pri tome dolazi i do grmljavine
jer se pri proboju naboja do podloge zrak naglp Brelazéi kratkotrajno iz plinovitog stanja u
plazmu pri temperaturi i do iznad1®* C; to dovodi do udarnog zvmog efekta. Postoje
odraiene najnovije indikacije da pri jakome sjevanjuriingavini dolazic¢ak i do kratkotrajnog
stvaranjay-zraka uz anihilaciju elektron — pozitron.

Supetelije mogu biti samostalne ili dasobno organizirane; tada gesto puta radi o tzv.
mezoskalnom konvektivnom sustavu (‘mesoscale coineesystem’, MCS) koji nerjetko dovodi
do poplava na svojem putu. Ako MCS sporo putujezendovesti do katastrofalnih poplava na
podruju velicine npr. dvostruke Slavonije. Jedna od osnovnibbio& im je razvoj vlastite
rotacije. Supeéeelija ima vrlo organiziranu unutrasnju strukturo $j omoguéuje kontinuirano
propagiranje i trajanje od viSe sati. Mnoge stpige proizvode karakteristni zavijutak u
svojem Doppler-radarskom odrazu polja brzine (,Kuika,udica“, eng. hooK); to je nateXi
znak da moze do do tornadogeneze i pojave tornada, mada tekivetatmali broj ovih
,2udi¢astih® odraza doista dovode do tornada. lako sefigr mogu u ekstremnim uvjetima
stvoriti tornada, sva tornada ne nastaju nuznoujzeselijskin oblaka. Tornadogeneza nije
sasvim objasnjen proces; radi se o zakretanjuizpoju izuzetno jake horizontalne vrtloznosti
(‘titing") gdje latentna toplina igra vaznu, ali joS ne ldaja razjasSnjenu ulogu. Tornado se
razvija u podrdju gdje se sustel strujanje uvjetno nestabilnog okoliSa i izlazwk {'gust front)

iz super-oblaka, Sto ng&e predstavlja okludiranu mezo-frontu; to dndjelovanje se javlja ili
ispod tzv. mezociklone (jer sugelfija razvija svoju vlastitu vrtloznost, vidi da)jeili pri
najisturenijem dijelu izlaznog toka.

Neka od najnovijih saznanja o evoluciji tornada n@g néi u Orf i sur. (2017) zahvalgu
najmodernijim super-tainalima i naprednoj vizualizaciji. Nedostatak pwazih mjerenja je
glavni razlog nedovoljnog poznavanja tornadogenedéka 7.3 prikazuje tzv. radarsku dual-
dopplersku sintezu horizontalnog polja vjetra (Etmna 2 Doppler radara) jednog sudpéjskog
Cb-a Sto je proizveo i tornado.

Distance nort of Chenes ]

Disince norhof Chenes o]

Ditance nerth ofChenies ]

Distance west of Chenies [km] Distance west of Chenies [km]
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Slika 7.3 Dual-dopplerska slika horizontalnog poljetra supefelijskog Cb-a Sto je kasnije
proizveo i tornado. Prikazana su 3 nivoa. Dedike prikazuju isto Sto i lijeve, ali je oduzeta
srednja brzina vjetra velike skale na visini od Rn2 kako bi se naglasilo relativho gibanje zbog
same oluje. N i y-osi su udaljenosti u km od jednog od 2 koriSteadara; max. brzine
premasuju 22 m/s.

Prisjetimo se da udari vjetra u jakom tornadu @ast olujama gdje vlazan i topao zrak présre
relativno hladan i suhi zrak pa gib&juse razléitim brzinama i smjerovima ndedjeluju i
stvaraju vrtlog) prelaze 100 m/s, Stoéwe standardnih anemometara ne moze izdrzati. -Mini
tornada su 'donda’ pijavice. One takier mogu podizati krovove ka i prekretati manje objekte
(barke, motore, i sl.). Postojanje zapnog CAPE-a, npr. preko 1000 J/kg, perzistentRpguLx
izmedu otprilike -15 i -45 (jer jeN? < 0; ako je definiran ponda CAPE-a u brojniku, onda je
pripadni Ri, suik > 0 kao Sto je ue bilo spomenuto iza (18)), te dovoljno vlaznosti u
atmosferskom gra#éimom sloju su bitan preduvjet za formiranje sipbyskog Cb-a i eventualnu
tornadogenezu. N&&a kratka prednajava tornada je pojava tavall clouda“, tj. zida oblaka
nepusredno ispod glavne podniCé-a. Ovi traju barem 10 min, imaj&itu rotaciju i jasno
vidljiva jaka silazna i uzlazna gibanja iz kojih@eda moZe spustiti tornado. Nerjetko zid oblaka
nije vidljiv zbog jakog pljuska i prasine. Premanl (2007), supéelijski Cb se rijetko
pojavljuju izvan intervala -10 Ripuk < -50, jer je s jedne strane premali CAPE da seijtaz
jaki vertikalni konvektivni mlazovi, ili pak s dregstrane, srednje vertikalno smicanje vjetra je
preslabo da balansira i Zisgno meludjeluje s CAPE-om. Bez satelitskih i radarskilerapja s
jedne strane, te detaljnih numiih simulacija zadovoljavajie rezolucije i parametrizacije
mokrih procesa, s druge strane, nije mogialji napredak u praavanju i préenju duboke
konvekcije.

Dinamika olujnog vremena je posebno poglavlje mkaloe meteorologije koje dégmo
nekoliko puta u ovom kolegiju. Vjerojatno je da ovo poglavlje progresivno dobijati sve viSe
na vaznosti u znanosti i u ljudskim aktivnostima pagrijavajéi zrak moze sadrzavati
progresivno vise vlaznosti u sebi, nego hladan.zrdladolazée projekcije mikroklime cijelog
Jadrana, Slavonije, itd. é® mati zaobti dinamiku i statistiku pripadnih mezoskalnih olujala
DHMZ-u postoje znanstveni projekti u kojima se noetdozi ve& godinama bave ovom
problematikom nad Sirim podfjem Hrvatske.
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8. UVLACENJE ZRAKA PRI KONVEKCIJI

Znamo da CAPE predstavlja gornju granicu, maksimahijednost, koja moze bitiesti zraka na
raspolaganju za konvekciju (ukratkoce@o). No, potrebna je i reali&tija procjena stvarne
energije (po jedinici mase zraka) konvekcije. Xakwve procjene potrebno je uvaziti i uséamje
okoliSnog zraka u podiZu ¢est za koju smo do sad pretpostavljali nemijeSatgenperaturnu
izoliranost. Takvi pror&uni su vazni za operativne nunide prognostike modele poput
Aladina, Hirlama, WRF-a, itd.

Ako se promatra pseudo-adijaltatiproces fe je relevantna termodinatia velcina:

6, = fex L3, : (1)
C,T

gdje je & pccetna potencijalna temperaturg; je latentna toplina kondenzacijgs je omjer
mjeSanja u za&enoj cesti i C, je speciféna toplina pri konstantnom tlakd je paietna
temperatur&esti.

Pri podizanjwesti u stvarnosti ne vrijedi stroga adijabatist (to je samo dobra aproksimacija!),
odnosno dolazi do interakcijgesti i okolnog zraka. Kako okolni zrak sadrzi neaxjage nego
promatrana vlaznatest, dio kondenzirane vlage unutar konvektivéesti mora ispariti
(izvlacenje,'detrainmeny. | zbog toga dolazi do relativnhog smanjenja e&lentne temperature
visinom (obzirom na nemijeSdjuzrak i pripadni CAPE). To ndeidjelovanje s okoliSom se
dogata svim varijablamaesti.

Pogledajmo neku prikladnwovanu varijabluA. Promjenu odA u konvektivnoj uvldecoj ¢éeliji
dobijemo ako aproksimirameliju kao stacionarnu vertikalnu struju, tj. popettikalnog mlaza.
U vremenuwt ¢est maseni proizvoljne, do sada, konzervativne varijabléadamAsq mijeSa se s
omuvuienog zraka koji ima okolimAeny koli¢ine pripadne varijable. Promjena vrijedndsti
oblaku jedA (kona&no stanje = p&etno stanje + okoliSni doprinosi):

»Finalno = Start + Uvla’enjée, tj.

(m+am)(Ay, + Py ) =mA, +dMA,, + ( “"‘j ma, 3)

gdje zadnjiclan s desne strane oza@a promjenuAcd (=Aoblay) pONOra i izvora nevezanim s
uvlacenjem (npr. adijabatki i/ili advektivni doprinosi, indeks). Pomnozimo sve zagrade:

MAy + PAygm+AMA, + MR, = MA, +dMA,, + ( DA j met .

Prvi ¢lanovi na lijevoj i desnoj strani se dokinu déagobno, a zadnglan na lijevoj strani je
produkt malih vellina pa se moze kao takav zanemariti. Dobivenzidigelimo prvo sit.

dAEld &n DA\:Id
g Mg e T Am [ Dt j

Izraz se podijeli s masomi malo se preuredi:
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5Ab|d _ DA:Id _@1 _
J _( Dt ji J m(AEId A\env) (4)

Neka se u vremendt ¢est podigne zaz = wdt. Stoga sé&t moze zamijeniti 9z/w, kako bi se
dobio izraz za promijenAcq u ovisnosti o visini, kod kontinuiranog ugknja.

A, W:(D”w j -8 (A, - A

o Dt
Uvodimo definicijuA = M koja predstavlja iznos uwanja.
z
d'AEId D'Assld
—CwW=| — | —AWA, — : 5
dZ ( Dt i (Abld A\env) ( )

U slwaju da nema uvigenja, onda u (5) trivijalno nema&ana na desnoj strani i sve se svodi na
¢lanove i tumaenja od prije. OkNo je 2.¢lan sam po sebi pozitivan pa on smanjuje samu
varijablu, tj. umanjuje konzervativnost @d Ako je npr.A = In(fe), tocnije In(6/C), gdje jeC =

1K, moramo biti svjesniinjenice da j&e ocuvano kad nije prisutno uanje.

Slijede 2 primjera za (5); krenimo oddvgpomenutoga.

(d In Hejdd W= (Mj -w((In8,),, -(In6.)...),

dz Dt

Stoga je, zbog adijab&kiog aiuvanjade, 1. ¢lan na desnoj strani nula. Podijelimo izraw,si
iskoristimo definiciju ekvivalentne potencijalnentperature:

ding & s
( n j =—AlInl @5 | —In| &%
dZ cld cld env

L L
- —A|:|n 9C|d + cqs,cld -In@8. - gsenv}

env
pTcId C pTenv

ding L
el =-A == - +In(8,,/86,.,) |. 6
( dZ jdd [Cp.l_ (qs,cld q senv) ( cld env)j| ( )

Moze se zakljtiti iz (6) da konvektivhaiest u kojoj je prisutno uvtgnje ima manje uzgona
nego ona u kojoj nema uvkenja. U (6) okino dominira 1¢lan (koji smo takder pojednostavili
na desnoj strani pretpostavljgjusrednju temperaturu u nazivniku). Pretpostavi sé
hidrostatéka ravnoteza i z&est, a ne samo za okoli$, onda sélé na desnoj strani od (6) moze
zapisati kadn(T,, /T, )

Vratimo se na (5) i uzmimo da f@biake= W, Uz pretpostavku, radi jednostavnosti, davjekoliSa
po iznosu puno manja od one za konvektivest:
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()

dz

Prvi ¢lan na desnoj strani malo druga zapiSemo:

Dw _ Dz Dw _WDW _ chId ll P
Dt Dt Dz Dz T,

env

d(w T, T
d_2(7j =g cIdT env _ /1W2 ) (7)

env

Celije u kojima je prisutno uvignje okolnog zraka sporifee ubrzavati svoj razvoj nego one kod
kojih nema uvlgenja; to ukazuje na smanjenje uzgona i potezanje ke javlja prilikom
uvlacenja okolnog zraka od strane promatréaesti zraka. Postoje dodatni efekti oko stvarnog
procesa uvilgenja a koje nismo uzeli u obzir (otpor zbog lokgnovlaienja koji se javlja na
prijelazu izméu okolnog zraka i rasée, toplije ¢esti; zatim zanemarili smo nehidrostag 3D
efekte - ovi proizvode nelokalne utjecajecei su do danas samo u modelima i jedva da se
nasl&uju u najfinijim mjerenjima). Otpor pri razvojurteala moZze biti i valne (npr. 3D nagnuti

ili zakrivljeni Kelvin-Helmholtzovi valéi, KHV) i turbulentne prirode; preraspodjela
(redistribucija) tlaka takder vjerojatno igra zri@jnu ulogu u uvléenju zraka u termale.

Naravno da smo u (6) i (7) na najgrublji mégoacin parametrizirali utjecaj uvtenja: tako da je
to konstanta, ili u najboljem slaju sporo-varirajéi parametar (npr. podsjetimo se osnovne ideje
WKB metode i tretiranja varijabilnog medija). c¢idili smo to iz viSe razloga, jedan je
matematika jednostavnost i transparentnost samog probleBwaugi je dublji, kompleksniji i
kontroverzniji i ovdje ga otvaramo na povrSariingakao Sto npr. santa leda viri iz mora.
Uvlacenje kao prvo, nema standardnu dimenziju, pojaigg u razéitim okolnostima u fizici;
to tek donekle ukazuje na nerjeSenu prirodu ovagzijentnog procesa. Na primjer, uidaje se
pojavljuje u parametrizaciji procesa oko inverzija vrhu graninog sloja i tada je obmo
predstavljeno kao razlika vertikalnih brzina invgrzi karakteristtnih ¢esti uz inverziju. U
procesu mijeSanja iznda stratificiranog fluida i primjese, nerjetko seladenje parametrizira
kao E ~ R', gdje je éntrainment' E, proporcionalan nekoj negativnoj potenciji gradijeog
Richardsonovog brojaR, -2 < r < -0.5. U ovakvom sltaju E predstavlja apsolutni omjer
izmedu ulazne (uvlgece ili izvlacece) struje okoliSa Sto djeluje ugl. okomito na osmov
karakteristtnu brzinu mlaza.

U laboratoriju je jako teSko postiuvjete kao i u atmosferi; to z&@no oteZava istraZivanje
uvlacenja zraka u atmosferske mlazove (Princevac i 2005). Ovi autori su pokazali da je
uvlacenje u geofizikim fluidima bitno drugaije u prirodi nego u laboratoriji. Oni predlazwa n
osnovi svojih mjerenja u SAD-u, za omjer ulaznilziba E u katabattkom strujanju relativno
hladnog zraka niz nagnutu podlogu (vidi kasnije) male E ~ 0.05 R®4 gdje je R opet
gradijentni Richardsonov broj. To je za oko retldree ja&e uvlaenje nego u laboratoriji; ovaj
kompleksan geofiZki proces objedinjuje nekoliko efekata, od trenpmg KHV pa do njihovih
sljedbenika pri j&oj stabilnosti (. véem R broju), tzv. H6lmbde-tipa valova i pripadne
nestabilnosti. Ovi drugi (takier relativno kratki) valovi i njihova nestabilnostonekle skna
KHV nestabilnosti, tj. KHI, je puno manje spektadwuda i intenzivna od nestabilnosti KHV,
slabije i rijeie u vremenu mijeSa fluid(e). Ipak, spotadi u vremenu i prostoru, Holmboe
nestabilnost bi mogla biti izvor da turbulencije i mijeSanja u stratificiranom zrakliustracija
uvlacenja, zajedno s joS nekoliko vaznih procesa u gargposferi, je prikazana na Slici 8.1.
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Hlustration of Cumulus Processes
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Slika 8.1 Skica vaznih procesa u donjoj troposfedanih uz uvléenje zraka i mdéudjelovanja
vlaznog zraka i podloge (Izvor: NCAR/MMM internet).

Ovaj kompleksan procegntrainmentili uvlacenje (odnosnaletrainmerntili izvlacenje), ovisi o
nizu 'potprocesa’, o detaljima koji nisu mjerljivistandardnoj meteoroloskoj praksi (npr. kao Sto
uobitajeno nisu mjerljivi KHV). Pri uvl&enju radi se oldno o prijelazima izmdu laminarnih i
turbulentnih 3D gibanja, Sto dodatno otezava ragwanje i modeliranje tog procesa. Stoga
smo se i bili pozvali na kratke valove u kvalitady diskusiji 0 pojadanom mijeSanju iznt
okoliSnog i u(z)laznog zraka. Vjerojatno ovaj meaivigenja zraka joS nije do kraja sléem |
objasnjen jer se radi o prijelazu izdnedeterminisiikog i stohastikog procesa za koji ne postoji
solidna i efikasna mateméitia podloga kao ni fundamentalno fizikalno tumaje.

Vratimo se konvekciji. Nekeesti ipak uspiju duboko konvektirati kroz cijeloposferu, pa&ak

I probiti tropopauzu u krajnjem slaju, a uz minimalno uvi®nje okolnog zraka i vlastito
'razvodnjavanje’. To zfada na njihov razvoj uvignje nije zn&jno djelovalo. Stoga
indirektno zaklj¢ujemo da je uvigenje sporadian 3D turbulentan proces. Vjerojatno gtami
sloj igra u tome suptilnu i joS nerazjaSnjenu utoguvenstveno moraju u tome biti vazni
turbulentni fluksevi latentne topline. Kair, nije iskljtena mogénost da méuigra
mikrofizike s raspodjeloniestica kondenzacije s jedne strane, te mezo- iaskiaine dinamike i
pripadnih nestabilnosti s druge strane, odabimnaée koji¢e stvoriti dominantnéelije duboke
konvekcije nad nekim terenom. Nastavljamo s dubokonvekcijom, dokemo se tzv. plitkoj
konvekciji posvetiti u poglavljima o gratmim slojevima.
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9. KONVEKTIVNE OLUJE | VRTLOZNOST U SUPERELIJAMA

To su oluje koje su nastale pod utjecajem intereiduboke mokre konvekcije. Ovdje
prowavamo razvoj intenzivne vrtloznosti u pripadnim ¥%ektivnim ‘super-oblacima’.

Podsjetimo se da postoje tri primarna tipa konwelti obla&nih : jedinéna , multi-, te

supetelija. Vazne veliine koja govore o jani konvekcije su CAPE i vertikalna brzina te
vertikalno smicanje osnovnog vijetra.

U jedinicnoj i multiceliji se javlja i silazno gibanje, relativno blizizlaznom mlazu, nakon nekog
vremena, inducirano oborinom, koje nakuplja hlazhak blizu tla. Razvitak novih se javlja pri
udarima vjetra kad hladan zrak dize ili gura natalzrak nakupljen ispod i ispred oblaka pri
tlu. Pri horizontalnoj brzini waj od 20 m/s ispod 4 km visine, Sto Znmko vertikalno smicanje
vjetra, javlja se konstruktivno mjeSanje konvekiivn(dakle i postojanje razlika u vertikalnoj
brzini), Sto¢e produljiti razvoj olujnog sustawak i do nekoliko sati, jer u ovom skju silazno
gibanje je podalje od uzlaznog gibanja te ga netameTo ¢e rezultirati razdjeljivanjem
konvektivhog sustava u dvije olujriéelije (izmeiu pada oborina), lijevo i desno obzirom na
sredniji vjetar u troposferi. Ako je smicanje vgetvisinom istog smjera, tj. nema zakretanja
vjetra, onda su razdjeljeni dijelovi supelije u idealiziranim uvjetima isti. No ipak, ugsjeku
na sjevernoj hemisferi prevladava anticiklonalndcamje vjetra kroz slabo-stratificiranu donju
troposferu (poput Ekmanovog sloja, vidi kasnijeé@igs, obéno lijeva brzo odumire (jer joj nije
naklonjeno prosjno vektorsko smicanje srednjeg vjetra visinom), dse&k u desnoieliji
otpaiinje, odnosno nastavlja razvijati snazna rotacigvéntualno¢ak mezoskalna cirkulacija
vjetra (mezo-ciklona). Takva sugelije, povezana s vlastitom mezo-ciklonote, proizvesti
jake oborine, ttu te mozda pijavicu ilicak tornado. Nakupine multi i sugetije ¢esto su
organizirane. Glavna forma organiziranja jake dwb&onvekcije je mezozkalni konvektivni
sustav; MCS moze biti linearnog ili kruznog oblil@icno se radi o nakupini velikih olujnih
oblaka. U MCS-e spadaju mezoskalni konvektivni pteksi (MCC) i tzv. LOKS-ovi gquall
lines u izvantropskim Sirinama, te tropske ciklone awglom nemaju fronte i posjeduju toplu
jezgru) i konvektivne obltane nakupine u tropima. MCS jedv@d pojedine konvektivnéelije,

ali je nafeXe manji od Rossbyjevog radijusa deformacije; toc¢ezma su im horizontalne
dimenzije reda vetine 100 km, traju barem 3-4 sata, dok pripadnatépah stratiformna
naoblaka moze postojati i nekoliko dana. Zbogikvogmalih dimenzija i intenziteta (prijenos
energije, topline i vlaznosti), MCS-ovi uje i na ogu cirkulaciju atmosfere. Sastoje se od
obicnih (jednaelijskih), multicelijskih i/ili cak supetelijskih oblaka.

Nalet hladnog zraka Sto ponekad osjetimo uc¢emu ljethom danu moZe nam biti zadnje
upozorenje prije nego stigne olujno nevrijeme sopakoborinom. Taj zrak je ohian
isparavanjem kisnih kapi i abio se spusta kroz unutrasnjost oluje prije no éteasiri naokolo
nad podlogom. Qgenito, MCS imaju dvije glavne podstrukture strugarnjopao i vlazan mlaz
zraka prema gore Sto ,hrani* sustav i hladni, refed suhi mlaz prema dolje Sto prazni sustav.
Ovaj hladni dio silaznog strujanja moZe zé&gd nove olujne oblake u uvjetno nestabilnom
vlaznom zraku i tako pokrenuti 'léanu’ reakciju.

Intenzivni LOKS-ovi géquall line$ mogu putovati raziitim smjerovima od individualnih oluja,
zive po nekoliko danas@uall linesse obéno nalaze u toplom sektoru, nekoliko stotina knmadp
hladne fronte) i vjerojatno su najbrze (skoro lmeg forme MCS-a. Kao i u ostalim MCS-ima,
pojedine konvektivnéelije Zive (puno) krée od sustava, tj. LOKS—a. Ove je pak nerjetkodeSk
razlikovati od intenzivnih kisnih prugardinbands). Druga vrlo organizirana vrsta MCS-a je
spomenuti MCC; prepoznaju se u satelitskim snimkdaa veliki, gotovo kruzni dugotrajni
hladni obl&ni Stit. Mogu nastati i od prethodnih LOKE Traju u prosjeku 15-ak sati, vrhovi
pripadnih oblaka imaju temperaturu ispod®62 dok im ukupna povrSina moze péijgak 200
000 knt, to znd&i da im je pripadni Rossbyjev brdf, ~ 1L Nerjetko se javljaju ispred sinogkie
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kratkovalne doline u srednjoj i gornjoj troposfelarakterizirane zr&@jnim vertikalnim
brzinama; primarno forsiranje im dolazi od toplevektije u donjoj troposferi. U razvijenoj
formi MCC-a tiptan im je topli vertikalni mlaz okruzen mezoskalnkonvektivnim vrtlogom,
hladna anticiklonalna jezgra blizu tropopauze idhia obéno nevremensko prizemno podje
mezoskalnog visokog tlakar(esohigh zbog izlaznog silaznog strujanja iz oblaka. ni#jgtimo
da je tzv. mesohighpovezan s ruznim vremenom, formiran je radiEnjem zraka zbog
padajée isparavajée jake oborine i/ili tde; pri tlu nerjetko proizvodi vlastitgust front (mini-
fronta jakog udara relativno hladnog vjetra). ¢cMa MCC-a se javljaju u zavjetrini velikih
planina, nad tlom gdje steste niske mlazne struje koje mogu dovoditi zrd&tinao velikih
vrijednostife, te gdje je CAPE dovoljno velik obzirom na okopadrusja.

Duboka (smatra se i mokra, ako se niSta drugo nenspe) konvekcija u principu dovodi do
intenzivne oborine. Isparavanje oborine Sto ispaed#&onvektivnih oblaka proizvodi hladni
silazni zr&ni mlaz (engl.cold downdrafy, tj. silaznu turbulentnu struju. Taj mlaz remaltu
relativno hladnom pridnenom Séem, kvazi-radijalnom strujanjuogtflow), koji putuje nad
podlogom kao relativno gda i hladnija strujadensity current Kad ta struja nde na relativnho
topliji i vjerojatno vlazniji te mozda i uvjetno-s&bilan zrak u atmosferskom gr&amm sloju,
hladna struja se podwiiapod topliji okolni zrak i ovaj se @inje uzdizati. To onddesto dovodi
do nove konvekcije i novog oblaka. Pripadni ¢hlasustavi, npr. mezoskalni konvektivni
sustavi (MCS), mogu putovati preko nekoliko stotikilametara i pritom dovode do zn&ajnog
uzdizanja zraka. Mehanizmi stvaranja MCS-a, i pase LOKS-ova gquall lineg, mogu biti
povezani s uzgonskim ili uzgonsko-inercijskim vatoa te njihovim mdudjelovanjem s
hladnim zrakom u mokroj atmosferi. Valovi pri tonpeoizvode podréja konvergencije i
divergencije u donjoj troposferi, Sto dovodi do kentrirane konvekcije u konvergentnim
podrijima i pojaavajiti koherentnost pokreteog mehanizma organizirane konvekcije te
samog vala. Konvekcija daje energiju, a val dajeakteristtnu selekciju dominantne skale i
organizacije konvekcije. Time se proizvodi samdagigji konvektivni sustav, poznat kao tzv.
valni-CISK sustav 'Convective Instability of the Second Kin@ISK). Ipak, ima puno MCS-a
koji nemaju karakteristike CISK-a (npr. mnogi MCSe ne gibaju brzinom spomenutih valova).

Razvoj vrtloZznosti u supekelijama

Supetelije su od posebnog z¥ea jer imaju tendenciju razvoja rotirdjh mezociklona u
pocetno (vertikalno) nerotirajiem zraku. One bitno doprinose vodnoj bilanci mhdgajeva u
svijetu i stoga je njihovo pr@avanje progresivno sve vaznije u znanosti, meteskan
sluzbama kao i u mnogobrojnom agencijama za prienjeeteoroloskih i hidroloSkih rezultata.
Moze se pokazati da rotacija Zemlje nije relevanirrazvoju rotacije u sugalijama (trajanje
konvektivhog procesa!). lako bi za detaljno razenanje procesa koji vodi razvoju sufaije
trebalo uzeti u raun i promjenu u stratifikaciji (tj. gusta i temperaturu po vertikali) u atmosferi
u daljnim razmatranjima se to zanemaruje, odnosowolfho je Kkoristiti Boussinesqovu
aproksimaciju da objasnimo kvalitativno bit oveamje. Jednadzba gibanja i kontinuiteta mogu
se izraziti kao:

DU _oU (+ =\-_ 1= - -

= +UMJU=-—0p+ bk +v0%U 1
Dt ot ( )J oy P 1)
0w =0 2)(

gdje suU =U, +kw, ili kasnije jo§ jednostavnije sama;U +kw', trodimenzijska brzina
strujanja, p, gust@a, p poremeaj tlaka,b =-gpo/ p, uzgony je poremeéaj gustdée i zadnjiclan
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je utjecaj molekularne viskoznosti, tj. molekulamiduzija polja brzine (najslabijélan koji se
nage&e zanemaruje).

Ako raspiSemo drugilan brzine u jednadzbi (1) kao:
(U o) = a(%j-u «(ox0),

gdje diferencijalni prostorni operator u&anu na desnoj strani djeluje samo na brzinu desho
sebe (tj. ne i na brzinu nepusredno izvan zagradealje, znamow = 0 xU , pa dobivamo:

U _ 5P YU Gzt bk +0020 3)
ot o 2

Primjenom operatoral x na jednadZbu (3), prélan na desnoj stranidgzava te dobivamo 3D
jednadzbu za 3D vrtloznost:

0

&

= Ox (U x @)+ 0 x (k) + v0%. (4a)

(7]

t

Uz preurdenje, koristéi ax(bxc)=b(c@)-c(@ab), te cinjenicu da 0, t. &, kao
diferencijalni vektorski operator, djeluje u ovoruégju na oba vektora iza sebe u (4), jer je
potrebno izréunati 0 x (U x cD) dobijamo:

‘Z—Ct‘+(0 )@= (@) + 0 x (bK)+ 0%, (4b)

Iz (4) ¢emo uskoro zakliti da je osnovni uzrok razvoja vrtloznosti 3D zetenje, savijanje i
naginjanje postoje vrtloznosti (‘tilting’); rotirajlti se elementi savijaju i rastezu (zesti koje
¢ine 3D vrtlog véa je vjerojatnost da ce se dusobno udaljavati nego priblizavati). P&an na
desnoj strani je ‘vrtlozna advekcija’ polja strymns bitno 3D strukturom (‘tiltanje’, zakretanje).
Drugi ¢lan na desnoj strani predstavlja rotaciju uzgorigudwi da je uzgon neizotropan, tj.
djeluje samo po vertikali, i polje strujanja i wihosti je takder neizotropno u atmosferi i moru.
Zadniji¢lan u (4) je viskozna difuzija 3D vrtloznosti.

Predstavljajai ¢ =k kao vertikalnu komponentu vrtloZnosti i mnoéievertikalnim

jedinienim vektoromk jednadzbu (4), bez efekta viskoznosti dobivamaéetbu tendencijé
(u nerotirajéem sustavu, tj. uz pretg.— 0,0 — 0):

aa_{:aﬂjx(uﬁxd)) (5a)

Treba primjetiti da uzgon djeluje samo na horizbntakomponentu vrtloznosti te da se ne
pojavljuje u (5a). Napomenimo (a izvan osnovneeeame lekcije) da je (5) donekle &lb
izrazu za rotaciju u modelu plitkog fluida gdje &&gon trivijalno ne pojavljuje, kao Sto se ne
pojavljuje u (5). Raspisujemo (5a) korigtpravilo vektorske algebre za produkt na desnajst
(. vracamo se mnozenju vertikalnim jedinim vektorom jedn. (4b)):
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%{ +U [O¢ = @Mw+0vd?¢ . (5b)

Prijedimo na primjer i promatrajmo strujanje koje se gjasid konvektivnhog uzlaznog gibanja, tj.
mlaza toplog zraka (promjer ~ 1 do 10 km), ugdgriog (uronjenog) u osnovno zapadno
strujanje koje ovisi samo o visini Pretpostavimo da se vrtloZnost i brzina mogkigaati kao:

w=jdu/dz+@(x,y,zt), U=it(2+U'(x,y,zt).
Linearizacijom (5):
KD (J x @)= -k @ (fw du/dz+ jug')
dobija se jednadzba za lineariziranu tendencijloimbosti (koja se mogla naslutiti iz (5b))

9 _ 0l W A | 2 (6a)
ot ox 0y dz

Prvi ¢lan na desnoj strani od (6a) predstavlja advekegél postojée vrtloznosti, dok drugi,
tiltaju¢i® ¢lan predstavlja miudjelovanje diferencijalnog vertikalnog gibanjaw'/oy, sa
smicanjem osnovne struje. Primijetimo da drugidaki drugon¢lanu na desnoj strani od (6a),
du/dz, ¢ija vrijednost mora biti velika da bi uép paelo stvaranje supéglije, je istovremeno i
osnovna komponenta neporef@ee horizontalne vrtloZznosti. Stoga, ovaj dréigh na desnoj
strani od (6a) efektivho zakie osnovnu horizontalnu vrtloznost u vertikalnu. kge du/dz
¢lan gotovo uvijek pozitivan u pripadnim mezoskalngituacijama s dubokom konvekcijom,
vrtloZnost zbog ‘tilting¢lana ¢e uvijek biti pozitivna prema jugu jezgre (ha desnalaznog
gibanja, a negativna prema sjeveru jezgre (nadi uzlaznog mlaza). Odnosno kao rezultat se
javlja vrtlog u smjeru obrnutom od kazaljke na sdfus ciklonalnom rotacijom prema jugu od
mlaza (na desno), a sa anticiklonalnom rotacijoema sjeveru od glavnog (&tnog) uzlaznog
gibanja. Dimenzije tih novih vrtloga lijevo i desiina jug i sjever, obzirom da smo uzeli da je
osnovno strujanje zapadno) su ~ 1 do 10-ak km §ika). Ako osnovni odnosno ambijentni
vjetar ne mijenja smjer, obje su novonastale kotive& celije jednako favorizirane za dalji
razvoj. Zadnjilan u (6a) je zanemariv u dinamici sujsdije.

Jedan od glavnih zakiaka iz (6a) je da se vertikalna komponenta vrtlsinmozZe proizvesti i
u paietno horizontalno nerotirajem zraku (tj. bez vertikalne komponente rotacije) postoji:
1) zna&ajno vertikalno smicanje osnovnog vjetra (horizémakomponenta vrtloZznosti) i 2)
zn&ajne horizontalne varijacije vertikalne brzine (npertikalni mlazovi, tj. engl. plumesy).
Njihova 3D kombinacija tj. mi#udjelovanje, ovdje tilting’, moZze proizvesti znajnu
mezoskalnu vertikalnu vrtloZznost. U &hju 2D srednjeg vjetra, (6a) dobija jogldna na desnoj
strani, tj.

od" _ (uaz Z)+GV\/E_GV\/Q+UDZZ,' (6b)
ot ay dy dz 0x dz

Cija su tuma&enja analogna prethodnima (novi advektivni i n@kretajéi ¢lan).

S vremenom se zbog kondenzacije u gornjem dijehowsog mlaza i pripadne oborine javlja
negativan uzgon koji na gornjem nivou na mjestwazizdg gibanja stvara silazno gibanje pa se
oluja se razdvaja (Slika 9.1b). Tada olujni oblak postoji nekoliko sati. Razvoj joj je sporiji
od jedintne ¢elije, dulje traje i pomaZe joj jako osnovno smieanjetra tako da oborina iz
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osnovnog mlaza ne uspije zagusiti glavno uzlazbarge (jer ga smicanje srednjeg vjetra uspije
izmaknuti od oborine). Sup@lija ‘prezivi’ negativni oborinski mlaz prvenstverzbog jakog
vertikalnog smicanja vjetra, pimju se javljati pozitivni povratni mehanizmi kajalje poj&avaju
razvoj (npr. oslobdanje latentne topline u srednjoj troposferi, prip@nironta udara vjetra, tzv.
‘gust front koja gura i podize vlazni i topli zrak pred sobpitd.) tako da ovaj obtai super-
organizam nastavlja svoj razvoj joS nekoliko sallrizemni gust front je nastao spustanjem
hladnog zraka (oht#en prvenstveno isparavanjem ispadajoborine) i razlijevanjem po podlozi
ispod supetelije (SI. 9.1b). Tu je glavni izvor regeneracgéuje i kontinuiranog stvaranja
uvjetno novecelije. S druge strané&b disipira kad se glavna silazna struja odgjed glavne
uzlazne struje koja onda viSe nema dotok topldg4nog zraka. Nakovanj i ostali gornji dijelovi
oblaka mogu joS postojati neko vrijeme.

Mnozeii (3) s 3D vrtloznosti a (4b) s brzinom i zbrajgjuakve dvije jednadZzbe dolazi se do
prognositkog izraza zawiU;, tj. skalarnog produkta vrtloznosti i brzine, k@i jedino mogte
razviti u 3D (i viSedimenzijskom) prostoru. To gpiralnost ili zavojitost €ngl. 'helicity)
strujanja i igra ulogu u npr. 3D nelinearnoj dinairstrujanja poput one u tornadogenezi te
drugim koherentnim strukturama (npr. dimni kolutqui uzivanju cigarete, indijanski dimni
signali, itd.). Postoje indikacije da podja strujanja s pov@nom tj. zn&ajnom zavojitodu
imaju zanemarivu disipaciju i obrnuto. To je uakl s vé recenim da zavojitost dobro
korespondira koherentnim strukturama (npr. kvazizomtalnim mezoskalnim vrtlozima), koje
pak mogu imati tek relativno malu disipaciju daibpte postojale. U praksi se primjenjuje nesto
jednostavnija forma za ¢ananje zavojitosti, tzv. integralna zavojitost (apmost) okolisa
obzirom na oluju.

Slika 9.1 (a) llustracija p@tnog razvoja supéelije; osnovni vjetar i strane svijeta su prikazane
lijevo, masne kruzne strelice prikazuju vrtloznast,orene savijene strelice predstavljaju utaze
(dolje) i izlaz&i zrak (gore) - sve u sustavu gibanja oblaletyrtaste strelice prikazuju uzlazno
gibanje, osjetano podrdje sa silaznom strelicom predstavljatptak oborine, a tanke prizemne
strelice su nadolazezrak. (b) Stanje obtmog sustava u kojem je ¥@losSlo do razdvajanja;
fronta udara vjetra §ust front) je skicirana ispod glavnéelije gdje je poelo razdvajanje
supetelije. Sustav kratko nastavlja kao dvij-a (prema Holtonu, 1992 i Klempu 1987).
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Raspodiela tlaka u supeéeliji

Da bismo razumijeli stvaranje uzlaznog gibanja uviettivnim vrtlozima, protiavamo polje
perturbacije tlaka; ovaj se proces javlja viSe satkon pdetnog vertikalnog gibanja u mlazu
toplog zraka. Dakle, ovo Sto slijedi odgovara dim@a tlaka Slike 9.1, nakon Sto se razvila
rotacija u supeéeliji. Dijagnosttka jednadzba za poredsg tlaka dobiva se primjenom
operatora JJ na (3) jer operator laplasijena i divergencijerktiraju pa zadnjiclan iz (3)
otpada:

Po Z

Dz(i}—mz(a;ﬁ}i[ﬁ]x@ﬁ%. 7)

Prva dvac¢lana na desnoj strani od (7) predstavljaju dig&miforsiranje dok posljednjtlan
predstavlja uzgonsko forsiranje. Nunt&rimodeli i mjerenja sugeriraju da dinatki forsirane
perturbacije tlaka, prvi i drugilan na desnoj strani od (7), mogu uzrokovaticajaza vertikalna
ubrzanja (nehidrost&ki efekt pumpe) koja su donekle kompenzirana zadnjuzgonskim)
¢lanom.

Za kvalitativno rdunanje dinantikog doprinosa porendaju sile gradijenta tlaka, bilo u lijevom
ili desnom vrtlogu na Sl. 9.1, koriste se cilirithe koordinate(r,A,z); nadalje, pretpostavljamo

da je azimutalna brzina, u prvoj aproksimaciji neovisna o azimudy, radi jednostavnosti. U

ovakvom sustavu, uz spomenuta pojednostavljenjativiea horizontalna brzina i vrtloznost
postaju:

Gely . @k —olry)rax

gdje je j, jediniéni vektor u azimutalnom smjeru (mali indek$,'r je udaljenost od osi vrtloga
te, vi#vi(4) i U = (u =0,v,,w). Uzme li se da j& jediniéni vektor u radijalnom smjeru (mali
indekst'), onda imamo:

- - 0
Ux@=i T”a—(rvA).

Ako pretpostavimo da je vertikalna skala mnogolq@dr djelomice!) véa od radijalne, laplasijan
u cilindriénim koordinatama moZze biti aproksimiran kao:

gdje je zanemare@?] obzirom nadf|.

Na osnovi dosadasnjih pretpostavki té&ou ovom slttaju vrijedi O=0, :—fi

r 9
mozemo u (7) dinamdku komponentu perturbacije tlaka u mlazovima k\XlHﬂt-IkaMIh vrtloga
aproksimirati (oznéeno kao:p,,,) kao:

(r( )). Sada
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Integrirajii (8) radijalno pa dobivamo jednadzbu priblizne ciklostréde ravnoteze
Lo 0Pyl Or =V, /1. (9)

Prepojednostavljugi problem, zamiSljajéi da vertikalno postavljeni vrtlog mlaza sugaije
rotira, u nultoj aproksimaciji, poput krutog tijekauznom kutnom brzinon®, onda jev, = Qr ,

pa (9) integriranjem vodi d@.,_., = p, + ,Q°r*/2, odakle je ¢ito da je minimalni tlak u centru
vrtloznog mlaza, neovisno o smjeru rotacije. Oslafaj se moze podeniti na klasu kutnih
brzina v, =a,r® +a,r**, gdje je0 < p < 1, te a i a; dimenzijske konstante. Ovime smo
kvalitativho opisali dinantike doprinose tlaku u (7). Istovremeno, uzgor$an u (7),0b/oz,
nages&e kompenzira spomenuti minimum tlaka. 1z (9) vidida u srediStu vrtloga postoji
minimum tlaka neovisno o tome da li je rotacijalaitalna ili anticiklonalna (to nije neatrio za
mezoskalne procese). Jaka rotacija u srednjopsfep inducirana vrtloZnom strujom mlaza,
koja se zakree i rasteze, stvara efekt centrifugalne pum@emeiu ostalog i zbog kontinuiteta,
brzinav, u centrur — 0 mora isto biti nula.) To, nadalje, stvara dopsinzlaznim strujama (tj.

kroz vertikalnu komponentu sile gradijenta tlakd)ako dolazi do akceleracije usmjerene prema
gore. Silazna gibanja dijele uzlazna gibanja niggedsujne ¢elije, te se tako stvaraju dva nova
centra jake konvekcije, koji se §oju gibati lijevo i desno obzirom na petnu oluju. To bi
slijedilo nakon Slike 1.b.

‘Tilting i stretching’, tj. 3D zakretanje i umatanpocetno horizontalne vrtloznosti povezane s
vertikalnim smicanjem osnovnog vjetra moZe dovestrotirajitih mezoskalnih supéelija. No

to ne znai da se tako mogu proizvesti velike vrtloznostikonozemo promatrati u tornadima
koji se mogu pojaviti uz supelije. Numertki modeli sugeriraju da se u tom &hju javlja
‘tilting i stretching’ jake horizontalne vrtloznosti. Ona je rezultatibontalnog gradijenta u
uzgonu Sto se javlja blizu tla uzduz linije udajatra. U tom podréju se negativno-uzgonske
vanjske struje, nastale konvektivnim silaznim gjeam zbog isparavanja ohlienog zraka,
mjeSaju s toplim vlaznim, uvjetno nestabilnim znakgranénog sloja. Dakle, koncentracija
horizontalne vrtloZnosti iza pruge udara vjettgugt front) stvara jaki rotor iza, priblizno
paralelno s, mini-frontom (prugom) udara vjetraorfadogeneza se javlja zbog izuzetno jakog
rastezanja i savijanjatiting i stretching) pocetno horizontalne, a onda novonastale vertikalne
vrtloznosti.

Za uobtajeno smicanje zraka u donjoj troposferi sjevemvamtropske hemisfere, opisano anti-
ciklonalnim zakretanjem srednjeg vjetra visinonmeasfera preferira desrieliju, dok se lijevoj
¢eliji name&e nefavorizirano smicanje. Ko¥an rezultat je u prosjeku takav da desna preuzima
ulogu ‘majke’ supeielije, a lijeva (uvjetno sjeverna, u naSem koorthinen sustavu) odumire u
roku od nekoliko sati. Née li supeéelija na povoljne izvore vlaznosti i topline, aalg je u
povoljnom sinopttkom polju (jako smicanje, uvjetna nestabilnost ajakona moze opstati
proizvodei stotinjak mm oborine po kvadrathnom metru u rokdi - jednog dana. Orografija
bitno komplicira ovu sliku razvoja duboke konkvgkci

Jedan od brojnih primjera organizirane duboke k&oye nad naSim podtjem prikazan je u
radu Beludta i sur. (2007a) koji se nastavlja na radove domaceanografa pr@avajli
povremene poplave na Jadranu. U spomenutom radistreguje viSeskalno atmosfersko
medudjelovanje, posebice duboke mokre konvekcije iomaffih valova, Sto se ponekad mogu
tako organizirati da formiraju prije spomenute disevne mezoskalne konvektivne sustave
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(‘Mesoscale Convective SystemBICS). Takvi sustavi mogu proizvesti nekoliko tsta
milimetara oborine, nerjetko sdom tijekom 2-3 dana. Tipni MCS se giba obno sporije od
uobitajenih atmosferskih porerfaa pa zato i lakSe moze dovesti do poplave. Bnipeeliki
skokovi atmosferskog tlaka mogu uzrokovati rezofjana moru i dovesti to tzv. meteo-
tsunamija.

JoS jednom, pri kraju ovog poglavlja, tornadogengra nije dovoljno dobro shéana jer
prvenstveno nedostaju podaci. Radi se o poseltopijgoncentriranoj horizontalnoj vrtloznosti
zbog horizontalnih gradijenata uzgona pri tlu unfu vihora (gust front) gdje se sukobljuju
spustajui tezi zrak (tonvective downdrdjti vlazni, topli zrak (bitna i latentna toplina)Ako je
tornado proizveden u supgetiji (najcegi slucaj), prethodi mu relativno duboka i perzistentna
mezo-ciklona promjera nekoliko desetaka km teypto vrlo jaka vertikalna vrtloznost. Na
pru¢avanju tornada se godinama intenzivno radi, posabi8AD-u. Pregled pojave mini-tornada
(pijavica) u Hrvatskoj se nalazi u Stiperski (2009)atentna toplina pri evoluciji tornada igra
nedovoljno razjasSnjenu ulogu. Pripadne CAPE vngdi su ~ 2500 do 3000 J/kg, uz izuzetno
velike 3D gradijente horizontalnih i vertikalnih khponenata brzine vjetra (vjerojatno ndee
procijenjene vrijednosti CAPE-a iz mjerenja su &®0 J/kg). Male pijaviced(st devil¥ su u
biti tvorevine konvektivhog atmosferskog grémog sloja (idde poglavlje), mada pokazuju i
mezosklane prekursore. ©bo imaju promjer 3 do 10 m i mogu se rastegnuting&oliko
stotina metara u visinu, traju do nekoliko minutdavljaju se u podtjima jakih horizontalnih
temperaturnih gradijenata u najdonjoj atmosferijevée samo ako postoje markeri u zraku, tj.
prasSina, lige, slama, itd. Ako je mala z@a pijavica Sira, npr. do 20-ak metara u promjenga

je ¢esto puta sanjena od nekoliko manjih pijavica umotanih zajednozajedniku, vetu
pijavicu. Cim postoji neka p&etna vrtloznost u dixwj ¢esti zraka, dolazi i do rastezanja te
rotirajuce ¢esti; rotacija se tako intenzivira zbogueanja kutnog impulséesti.

Duboka konvekcija se na planetarnoj skali moze mmyati na vise néna, jedan od glavnih je
MCS. Samo navodimo nekoliko primjera, poneke oih prowavamo u nastavi a neki su
ostavljeni kao izborne teme studentskih semindraertropska zona konvergencije (ITCZ) je
globalno najeitije kvazi-stacionarno podeje duboke konvekcije na Zemlji; ima godisnji hod od
otpriike 1N i 6°N. Mada poetak konvekcije na ITCZ nerjetko zafgje barotropnom
nestabilno&u, nafeXe se nastavlja osloanjem latentne topline. ge bilo navedeno da se
LOKS-ovi obkno javljaju u toplom sektoru ciklone, ispred hladrente; duzina im je nekoliko
stotina, a Sirina nekoliko desetaka kilometarajtete sadrze organizirane mukiije. Traju
10-tak sati i dulje a mogu se u povoljnim okolnostiregenerirati tijekom nekoliko dana. Imaju
horizontalno vrpastu strukturu, za razliku od MCC koji su kruzndglika (oboje spadaju u
MCS-e).

Najjade tropske ciklone, uragani(‘hurricané, ‘typhoon) se javljaju najeke na zapadnim
stranama naj\éh oceana, tj. blizu istmih obala najvé&h kontinenata; puno swde&i na
sjevernoj nego na juznoj hemisferi (&hd oko 10N 25°N). U prosjeku se godiSnje pojavljuje
oko 87 + 8 imenovanih tropskih ciklona (> 17 m/d)kojih oko 47 + 7 postizu uraganskuijau
(>33 m/s). Za razvoj uraganadvg vazna i rotacija Zemlje te vertikalno rasteeaognovnog
vrtloga (ali ne i tilting’ kao kod supelCb-a). Njihov nastanak joS nije sasvim sésa i
protuma&en; neke teorije polaze od thaljelovanja more-zrak dir-sea interaction theory,
druge od tropske valne dinamike, itd. Ne zna $etmian razlog zaSto gotovo da ih nema na
juznoj hemisferi. Za njih integralno, tj. za cijslustav, vrijedi hidrostatka aproksimacija (Sto
naravno, nije istina za pojedine olle celije), te ravnoteza gradijentnog vjetra u polarnom
koordinatnom sustavu. Polg&zed ukupnog kutnog impulsa gibanja i spomenutagdgentnog
vjetra u stacionarnom stanju, pokazée¢éimo da su tropske ciklone sustavi s toplom jezgrom
(‘warm core systerf)s 5to je bitno drugéije od izvantropskih ciklona. Dakle, azimutalnaiba

v, |e u gradijentnoj ravnoteZi s radijalnom kompowemigradijenta tlaka, tj.
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Yy =92 (10)
r or

Definiramo li ukupni kutni impuls kad; = vir + fr?/2, onda slijedi iz ravnoteze (10):

M, 4.1 .02 (11)
re 4 or

Hidrostatika aproksimacija u koordinatnom sustavu logaritasgskaka gdje j& = -H-In(p/p),
H = RTJg 1 Ts je globalna srednja temepratura, glasi:

o0 _RT
0z H
Primjenomo/ozZ (11) slijedi
1M _RaT 12)
r° 0z Hor’

Motrenja u i oko uragana sugeriraju da je iznpdiog pripadnog atmosferskog gramg sloja
(ABL, vidi iduce poglavlje)oM,/0Z < 0, §to znai da T opada s udaljen6s od centra uragana.
Dakle, maksimalna temperatura je u i oko centrgama. Pretpostavimo li da je dubina cijele
pripadne troposfere oko 10 km, da je obodna brzift® m/s (uraganska brzina), da je radijus
dominantnog djelovanja uragana ~ 100 km i da s¢ maiazi na oko 20sjeverne zemljopisne
Sirine, skalnom analizom (12) daje radijalnu terapanu promjenulT = 9-1¢° C. Jaki radijalni
temperaturni gradijent dovodi do velikatfe prema centru uragana. Velika latentna toplina
ABL-a dolazi iz toplog oceana i hrani uraganovuekikku energiju koja se onda uvelike disipira
u pripadnom ABL-u, a dio - putem ostalih konverzgmergije — ode u viSu atmosferu
dugovalnim zraenjem dubokih oblaka i generiranjem uzgonsko-ijekiti valova. Prema
centru uragana lako dolazi do izentropsko inereijakstabilnosti jer plohe konstantrihii M,
skoro koincidiraju pa seesti zraka lako podizu zbog spiralne konvergencifgje potrebno
vanjsko forsiranje za to podizanje. U tom jecaju interakcija ocean-atmosfera, tj. pripadna
neravnoteza, glavni uzrok nastanka i pogotovo nazwvagana. Velika raspoloziva latentna
toplina je komplicirana funkcija polja povrSinskepetra, hrapavosti podloge, gibanja oceanskih
valova i razlika u temperaturi izre zraka i oceana. Za razliku od izvantropske ci&l&oja u

biti postaje centar hladnog zraka (akaield@o tipine okluzije), oko toplog centra uragana nema
zn&ajnih frontalnih poremaja.

Uragani se javljaju tek kad je temperatura povréiea iznad 28, no izgleda da tek jedan od
~1000 p@etnih pripadnih tropskih poreréga, koji nerjetko zaponju uz zapadnu obalu Afrike,
zavrSi kao uragan. Pored visoke temperature mamaajne vrtloznosti i relativne vlaznosti
srednje troposfere i slabo vertikalno smicanjergj€tne nuzne (ali ne i dovoljne) uvjete za
nastanak tropskih ciklona. Polarne ciklon@ofar lows) su polarni ekvivalent tropskim
ciklonama, nesto su manje po dimenzijama, ali kader vrlo intenzivne, traju oko tjedan dana i
obi¢no sadrze jak€b multicelije. Javljaju se u zimi, uz npr. obale NorveSkeedske i Danske
nakon prodora vrlo hladnog arktiog zraka nad relativno toplu Golfsku morsku struRplarne i
tropske ciklone jako ovise o mhadjelovanju s morskom povrSinom, kao i strujanjeraka na
pripadnoj sinoptikoj skali.

Obzirom da se povava razlika izméu globalne prizemne (a time i povrSinske tempeeatur

oceana) i globalne gornje-troposferske i donjetesfarske temperature, raste u prosjeku i
efektivnost uragana kao toplinskih strojeva i uSpgsti u prevdenju toplinske u mehatku
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razdioenergiju (uglavnhom u formi vjetra i velikihomskih valova). Naime, ta efikasnost je
razmjerna razlici temperature izthe dvaju toplinskih rezervoara (povrSine oceana s
atmosferskim gragnim slojem, te gornje atmosfere, koja u prosjekuonraste). Stoga je
kvalitativho razumljivo da uragani postaju u présjeesi i/ili ja ci.

Takozvani Medicanéi i 'Biscanéi su manji kvalitativni ekvivalenti uragana u Megtanu i u
Biskajskom zaljevu. Isto imaju toplu i nerjetkodve jezgru, nastaju nad toplim morem, pri
uobicajenoj frontogenezi i uz znatno pd&gaje visinskom ciklonom qut off low). Visinska
ciklona pomaze smanjenju vertikalnog smicanja gegfivjetra i 'vertikalizaciji' ciklonalnog
vrtloga. To dovodi do relativno barotropnije stiude ciklone, nego Sto su tipie barokline
ciklone. Pripadna nevremena sudumenajzegim olujama na Mediteraniine velike Stete u
obalnim zonama zbog izuzetno jakog vjetra, uspweoggdis orkanskom burom i jugom, zbog
velike kolicine oborine u relativno kratkom vremenu i zbog sdwga valnog uspora koji dovodi
do velike i nagle denivelacije mora. &lo uraganima i ove ciklone se ponekad mogu
transformirati u uoldiajene izvantropske ciklone i dalje putovati nadriap joS nekoliko dana.

U zra&nim masama, npr. iza jake hladne fronte, konvelsgjamerjetko organizira u tzv. otvorene
ili zatvorene celijske sustave, ovisno o relativnom omjeru naoblak vedrog zraka te
previadavajteg strujanja i pripadnog srednjeg smicanja vje@avorene i/ili zatvorene duboke
oblatne ¢elije (open and closed cel)sse najbolje vide u satelitskim snimkama iznad anor
hladnom zranom sektoru. Pri tome je bitno stanje najnizegldijptmosfere, tj. atmosferskog
grantnog sloja. Pripadna mikrofizika (tipovi kondenzagirast i transformacije oliaih i
oborinskih kapljica i kristala, oborina pri tludi) se obrduje u kolegijima Fizike meteorologije.
Na Sl. 9.2 skicirana je osnovna morfologija atmosddn kristala. Inace, jedni od najvaznijih
mikrofizickih osobina oblaka su opka debljina i veltina kapljica i kristaltka. Naravno, ne
smije se zaboraviti vaznost oblaka, njihove dirdeii mikrofizicke osobine te interakcije s
ostalim procesima, u prognozi vremena kao i u K#kian projekcijama gdje su upravo oblaci
redoviti uzrok nepouzdanosti (uz npr. stanje poejal.).
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Slika 9.2 Morfologija naje&ih snjeznih kristala u atmosferi u ovisnosti o temguri i
prezastenju.
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Recentna pitanjima o dubokoj konvekciji su visdsiruno ovdje kratko navodimo tek nekoliko
vaznih pitanja. Numetko modeliranje konvekcije i dalje ostaje vjerojatnajteze pitanje u
meteorologiji a onda i u dinagkoj klimatologiji, odnosno klimatskim simulacijam&imulirana
konvekcija se nerjetko pojavi na pogreSnom mjestumet@no vrijeme, predugo ili prekratko
traje s najeke pogresnim intenzitetom a ponekad i tipom oborihaime, kljini mehanizmi
same strukture konvekcije, oborine i razvoja nadabkesto se puta pojavljuju na najmanjim
skalama; to zna jaku interakciju sa submezoskalnom dinamikom la&enjem, turbulencijom,
mikrofizikom i zratenjem. Simulirani mlazovi pdraughty su ¢esto puta preintenzivni i
preuski, ili pak obrnuto, u usporedbi s radarskimvionskim mjerenjima. Izgleda da tek pri
eksplicitno razldenim oblacima, s npux <1 km, 4z < 0.2 km, 4t < 30 s, simulirane mokre
kumulusne tvorevine @mju konvergirati stvarnoj konvekciji. Pri tome sexava i j&a
disipacija turbulencije na rubovima mlazova Sto anowisiti 0 j&ini samog mlaza. \W#na
operativnih prognostkih modela, poput ALADIN-a i AROME-a, koji jo§ uek imaju
parametrizirane (eksplicitno nerazéme) vertikalne mlazove i konvektivhu oborinu, wglam
pogresno daju pripadne prognoze nevremena u $tmsemo najbolje uvijeriti ljeti.

Najveta zrna tde izmjerena u Hrvatskoj su skoro velie teniske loptice. Svjetski sluzbeni
rekord, barem do svibnja 2018. Drzi zrno promje@a32 cm koje je palo u Vivianu, Juzna
Dakota, SAD, 23.7.2010. godine. Postojéiyvali nesluzbeni rekordi u najvien dimenzijama
zrna té&e. lzuzetno je tesko, skoro nemoéguu danasSnjim uvjetima, prognozirati ovakve
ekstremne dogiaje.

Zna se da je Mediteran podlozan puéujunevremenima s jakom oborinom Sto ponekad dalazi
obliku MCS-a. Pri tome isparavanje iz toplog mo@mbinirano s relativno hladnim suhim
zrakom u visini pomaze razvoju konvekcije u MCS+o poja&ava rizik za intenzivnu oborinu i
priobalne poplave. Glavni uzrok takvih vremenskituacija je dizanje uvjetno nestabilnog
morskog zraka koji se sudara s obalnim planinamNa. primjer, juzni dio Dalmatinske zagore
cesto puta dobije najviSe snijega za vrijeme proddednog zraka s jugozapada koji se dize
preko Biokova i onda prelazi preko Zagore. Poté8ko numekikom modeliranju pothtéenih
kapljica oblaka, mikrofizike leda i prognoze statike raspodjele ledenih zrna u oblaktitagu

se i u neadekvatnoj prognozi duboke konvekcije ipgune oborine. Dinamika razvoja
hidrometeora u oblaku je jako povezana s dwdim vodene pare, prostorno-vremenskom
raspodjelom kristata leda i turbulencijom. Retak sijevanja i grmljavine iz mediteranskih
MCS-a obéno se nalazi u podéju malih zrna leda, a e oko sitne, v@ formirane tde.
Pokazano je da pijesak iz Sahare, pun mineralagjajao sluzi kao jako dobar izvor jezgri
kondenzacije i zatBvanja. Pouzdana prognoza takvih i¢sih nevremenagak s najboljim
danasnjim modelima i najfinijjom dopustivom rezojam, ne prelaze nekoliko sati u butost.
Takve se potesSke onda jos izraznijesttuju u nepouzdanosti klimatskih projekcija u btdast.
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10. PLANETARNI GRANCNI SLOJ

Uvod

Ovdje pcinje zadnja cjelina mezoskalne meteorologije ulaze mikroskalnu meteorologiju.
Najosnovniji je pojam ovdje turbulencija: pripadngerenje, statistki tretman i matematko
obrativanje u teorijskim i numetkim modelima. Glavna pretpostavka u meteorologkionjeni
teorije turbulencije je najvjerojatnije (ne)opramdat Reynoldsovog usrednjavanja. Za uspjesno
praenje ove cjeline nuzno je da student ponovi stékistmetode geofizike, uvod u dinamiku
geofizickih fluida ili klasicnu hidrodinamiku, ostale dijelove dinatké meteorologije te sadrzaj
ekvivalentan dosadasnjem toku ove skripte. Turkinle strujanje zna jako poja&ano mijeSanje

u fluidu; ono je karakterizirano nestacionarnim egi&alnim interaktivnim gibanjem uz
dominantne sktajne komponente spomenutog strujanja.

Ovdje ¢emo se baviti pravom, tj. 3D turbulencijom, za ikazlod 2D, ,kvazi-turbulencije”. Ovu
drugu, tj. 2D ,turbulenciju“ smo donekle dotaklikwazi-geostroitkoj teoriji, npr. u progavanju
rieSenja barotropne jedn. vrtloznosti. Jedna odowsih osobina 2D i kvazi-geostréiie
turbulencije je stvaranje koherentnih strukturakestkale méu fluktuacijama vrtloznog polja na
maloj skali (5to u prosjeku nije dozvoljeno u prgad turbulenciji). Dakle, 2D turbulencija ima
tendenciju organiziranja u kvazi-stacionarne kohere strukture i gubitak neprediktabilnosti.
Ovakvo ponaSanje u separaciji skala je dilmiposljedica ¢uvanja i energije i enstrofije
(kvadrat vrtloznosti) koja onda rezultira neto-tokcenergije prema velikim skalama i neto-
tokom enstrofije k malim skalama. Zato se mnoggevgibanja na velikoj skali (npr. ,slobodna
gibanja“ bez forsiranja, Sto se vrlo postupno raguii eventualno prigusuju, ili pak gibanja uz
blago forsiranje) mogu priblizno opisati kao velik@herentne determinigkie strukture na jednoj
strani (ciklone, anticiklone, mlazna struja, itdg,neorganizirana uglavnom &hjna gibanja na
maloj skali. Buddi da je enstrofija vazna icavana vekina u 2D ,turbulenciji i vrtoZnost se u
bezdivergentnom 2D strujanju ponaSa k&ovani skalar. Tu se plauzibilno mozeirea se
gustaa kinettke energije (energija po jedinici mase zraka i @inem brojuk) u prosjeku
ponasakaoEx ~ k3 (vidi dalje o statistikoj teoriji turbulencije).

Planetarni grachni sloj (engl." Planetary Boundary LayerPBL, ili 'Atmospheric Boundary
Layer, ABL)) je donji dio troposfere u kojem su fikia polja odnosno vrijeme u meteoroloskom
smislu pod direktnim utjecajem Zemljine povrSinavgnstveno mehagkim i termickim).
Tradicionalno se dijeli na 3 podsloja: viskozni l{ime ~ 1 mm), prizemni (~ 1 do ~ 100 m
eventualno i do 300 m) te sloj mijeSanja ili vamjsloj (~ 1 km) tipEno ali ne i nuzno pokriven
sinoptickom inverzijom koja ga dijeli od tzv. slobodne asfere. Najdonji podsloj, viskozni, je
meteoroloski nevazan. Prizemni (unutarnji) sloj karakteriziran priblizno konstantim
turbulentnim tokovima po visini (~ 80% konstantnpst njemu dominantni vrtlozi u prosjeku
rastu s udaljenés od podloge (uz modifikacije zbog smicanja i sfikecije). U vanjskom,
tipicno najdebljem sloju, mijeSanje dominantnim vrtloaipostiZze oliino maksimalni intenzitet;
vrtlozi odgovorni za mijeSanje viSe ne rastu s jat@fu od podloge we su priblizno
konstantnih dimenzija oddenih visinom prizemnog sloja ispod i inverzijom azh sloja
mijeSanja (vanjskog sloja). Postoje znatna odstiapad spomenutih debljina PBL-a.

Dinamika strujanja u gragmom sloju nije direktna posljedica viskoznosti,cve uvelike
odreienacinjenicom da je atmosfersko strujanje po prirodbtientno, tj. vrlo kaotino i s jako
puno stupnjeva slobode. | dok se u slobodnoj deniosirbulencija moze tigho zanemariti
(gibanja na sinoptkoj skali aproksimiramo tom pretpostavkom), u géaom sloju jednadzbe
gibanja moraju ukljaivati i turbulentne efekte. Bududa je PBL praktiki stalno turbulentan,
zn&i da je od poetka razvoja proSao kroz nekoliko kaskada nelinkamansfera energije, od
npr. pa@etno tek blago nelinearnog strujanja, nizom bifaijgai rapidnog razvoja kadgtog

5 Pretpostavimo da vrijedi = Cw® k” , C = const; buddi da je dimenzijale] = m?’s?/m, slijedi da jen = 1,5 = -
3, tj. Ex = Cw?k 3.
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gibanja, da je w@na individualnih koherentnih struktura uglavnonega u gotovo skajno, jako
izmijeSano gibanje (npr. sasvim isprepletene 3DjEtte) uronjeno u osnovnu struju. Drugim
rije¢ima, nestabilnosti su velike i kontinuirane u vremei prostoru PBL-a pa dominira
stohastika, a ne determinigka priroda PBL-a (kad govorimo o turbulenciji tdgja).

U razvoju malih turbulentnih vrtloga kijau (mada donekle prikrivenu, tj. indirektnu) uloigua
viskoznost i tzv. neproklizavaju donji rubni uvjet (o-slip lower boundary condition—
iS¢ezavanje brzine navrstoj povrsini/podlozi. Zbog tog rubnog uvjetaelativho slab vjetar
uzrokuje smicanje blizu povrSine koje zatim vodistvaranju turbulentnih vrtloga. Vrtlozi
uzrokovani smicanjem, kao i konvektivni vrtlozi tes npr. izaravanjem tla i konvektivnim
prijenosom topline u visinu, predstavljaju vrlo lefgan n&in prijenosa impulsa na povrsinu, te
topline i vlage s podloge. Turbulentni vrtlozi ehaju taj prijenos puno efektivnije nego
molekularni procesi, ovisno o iznosu ReynoldsovogayRe = ULb gdje suU i L tipi¢na brzina

i geometrijska dimenzija strujanjavge kinematéka viskoznostReu PBL-u je oko 19do 1@ i

to govori koliko su j& konvektivni i advektivni od viskoznittlanova u NS jednadZzbama
gibanja. Turbulentni vrtlozi odrzavaju energetsunotezu na povrsSini kao i ravnotezu impulsa,
a geostrofiko strujanje viSe nije adekvatna aproksimacija @gepprizemnog vjetra. Ravnoteza
strujanja u PBL-u je u prvoj aproksimaciji postigaugrubo réeno, izmeéu turbulentnog trenja,
Coriolisove sile i gradijenta tlaka.

Debljina atmosferskog grafmog sloja, tj. PBL-a nastalog turbulentnim transpar varira od
skromnih ~20 m u uvjetima ekstremno velike stagistabilnosti i slabog vjetra, do viSe od 3 km
u izrazito konvektivnim uvjetima. Uz standardnejeti® u atmosferi graémi sloj se na
umjerenim geografskim Sirinama proteze do otprijg@nog kilometra od povrSine, te sadrzi ~
10 % mase atmosfere, n@ito je da moze jako varirati u vremenu i prostorld nasim
izvantropskim Sirinama atmosferski PBL je dublgtiji danju, a pli i stabilniji zimi i natu;
dakle, postoji dnevni i godiSnji hod debljine PBLtgoripadnin mu polja (npr. intenziteta
turbulentne energije, vertikalnih turbulentnih tekoimpulsa, topline, vlaznosti, primjesa, itd.).
Karakteristike PBL-a variraju i sa prolazima siridkih sustava. U prosjeku su procesi u PBL-u
intenzivniji u tropskim $irinama, nego u npr. polan. Cak i najjednostavnija skalna analiza
sugerira da je npr. suptropski PBL Zagno dublji od polarnog: ako je karakterésta turbulentna
brzinau- ~ 0.5 ms' i f = 10° s? odnosno 1.40* s? (slikovito, kao da jedan parametar dolazi
odozdo, a drugi odozgo, f), onda je zbog pripadne dubihes. ~ u/f drugi, tj. polarni PBL, za
viSe od reda veline nizi od suptropskog PBL-a. No, to nikako neczda je polarni PBL manje
vazan ili jednostavniji. Daga, upravo polarni krajevi, posebice Arktik, dozaviaju
najintenzivnije zatopljenje ovih desetige (2 do 4 puta j@ od globalnog prosjeka) i ponasanje
relativno tankog pripadnog PBL-a, malog toplinskkgpaciteta, je od Kkljtne vaznosti za
pripadnu budéu klimu.

Dinamiéka (ne)stabilnost

Podsjetimo se poglavlja 6. U uvjetima statistabilnog zraka smicanje vjetra moze dinéni
uzrokovati turbulenciju. Na primjer, iako su KHIlea vjerojatno cesti u statiki stabilnim
slojevima smicanja zrakasfiear layel), samo se rijetko mogu opaziti golim okom. Pomkka
postoji istovremeno dovoljno vilage i jezgri kondaaipe u atmosferi Sto omoduje da kapljice
vodene pare sluze za kvalitativno vizualnoéprge strujanja zraka. Oblaci koji se formiraju u
uzdizwim dijelovima valovacesto formiraju paralelne savinute ,trake“ koje sekpetu u
prostoru @illow clouds’) prikazani su na Sl. 6.1 i 6.2. Orijentacija tblatnih ,traka“ je
priblizno okomita na srednji vektor vertikalnog puaka vjetra. Vektor smicanja vjetra ne mora
nuzno biti usmjeren u smjeru srednjeg vektora ajettJglavnom, smicanje vjetra je osnovni
uzrok dinamékih nestabilnosti zraka.

Zanimljivo je istaknuti da fluid reagira na dwa da ponisti (dokine) uzrok nestabilnosti. Sustav
teZi u minimum potencijalne energije. Taj je posian Le'Chatelierovom principu u kemiji.
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Tako je turbulencija sustav mehanizama pémé&ojeg tokovi fluida nastoje ponistiti uzrok
nestabilnosti izjedr@vajlti prostorne gradijente u strujanju. U &lju stattke nestabilnosti,
konvekcijase pojavljuje ne bi li potisnuléest fluida prema gore i tako stabilizirala sustady.
sliéaju dinaméke nestabilnosti,_turbulencija nastoji smanijiti @& vjetra i na taj n@n,
takader, stabilizira sustav.

Turbulencija djeluje u smislu samounistenja, tjikidanja same sebe. Nakon Sto se nestabilan
sustav stabilizira, turbulencija slabi. Promataadjigotrajne pojave turbulencijeBl (‘boundary
layer) upuituju na logénu pretpostavku kako postoji vanjska sila koja ojasiestabilizirati
granini sloj kroz dulji vremenski period. U slaju stattke nestabilnosti solarno zagrijavanje i
divergencija toka zkgnja je ta vanjska sila. U shju dinaméke nestabilnosti gradijenti tlaka
nametnuti elementima na sina] skali suprostavljaju vjetar disipativnim efakt
turbulencije. Turbulenciju mozemo opisivati¢sio kao i Zivot, no vrlo je teSko dati dobru
definiciju turbulencije (ili zivota?). Tennekestumley (1971) te joS neki veliki znanstvenici ni
ne pokuSavaju definirati turbulenciju, &vge pokuSavaju saZzeto opisati, tj. Sto medij mora
ispunjavati pa da je turbulentan {slo se opisuje i zivot). Dakle, fluid mora strujaéregularno,
difuzivno, Siréi svoje osobine u 3D prostoru i vremenu, imati kielReynoldsov broj, 3D
fluktuacije vrtloZnosti, disipaciju i kontinuitetadbi bio u turbulentan. Upravo navedeno je i
razlog da se turbulencija ne moze invertirati uneau, dok se npr. uzgonski i drugi donekle
sli¢ni valovi mogu (jer su prvenstveno linearni i neditni).

U turbulentnom strujanju postoji redjelovanje izméu razlcitih prostorno-vremenskih skala
gibanja. _Strujanje je turbulentno ako mu je preahkna vremenska skala k&od one koja nas
zanima. Na primjer, ako nas zanimaju gibanja glaneSuevu sustavu na vremenskoj skali do
milijun godina i kr&e, onda su ta gibanja prediktabilna, poput lamio@rstrujanja. No, ako nas
zanimaju pripadna gibanja za viSe stotina milijywalina ili joS dulje, onda su takva gibanja
planeta kvalitativnho analogna turbulentnom gibanjturbulentno strujanje je neudeno (engl.
disordered u prostoru i vremenu.

U numertkim prognosttkim modelima, kao i u klimatskim modelima (koji swastali od
prognosttkih), turbulencija i posebice sheme za njeno patamr@anje u ABL-u odgovorni su za
prizemno trenje koje ut§e na gibanje zraka na velikoj skali kroz NS jedred? ageostroéko
strujanje. Npr. veliko turbulentno trenje prigusSupktivnost' modela i pripadne sinGje
sustave, Sto j€esto puta pozZeljno za rezultate meteoroloSke dperat vjerojatno zato Sto
kompenzira druge slabosti modela.

Teorijski problem turbulencije se svodi na post@aweieg broja nepoznanica od broja
prognosttkih jednadzbi; matematki gledano, radi se o nereducibilnom sustavu urkojsijek
treba nesto pretpostaviti 0 nekim osobinama nepibztirbulentnih (statistkih) polja. Dakle,
radi se o problemu zatvaranja dingkug sustava jednadzbiciosure problen). Postoji viSe
prakticnih izbora reda zatvaranja parametrizacije turlialersheme (teorijski ih ima proizvoljno
mnogo), a kompleksnost im progresivno raste s redatwaranja. Prvi red zatvaranja je
parametrizacija kvadratnih turbulentnih polja (Kaoge) tipau'w', vw',0'w', p'w', itd. na osnovi
srednjeg stanjdJ, 6, p, itd.) i prikladno dijagnosticiranih koeficijenagpaoporcionalnosti izmiu

tih srednjih polja i nepoznatih turbulentnih tokalk@relacija). Takve formulacije onda ulaze u
osnovne jedn. kao npr. opis turbulentnog trenjajosdo turbulentnih tokova. To je tzv. K-
teorija (primitivna) u uzem smislu rijg  Drugi red zatvaranja je prognoza spomenutih
kvadratnih turbulentnih polja, tj. korelacija, ujkoa pak treba opisati triplet-korelacije viSih
statistékin momenata izvedenih izv'w', u?w', d'u'y;', itd. u beskon&ost. Izmdu 1. i 2. reda
zatvaranja postoje raziti (medu-)nivoi zatvaranja, ovisno o tipovima pretpostavkbroju
prognoziranih i diagnosticiranih tokova (korelakijdJobiajeno je kompletan 2. red zatvaranja
zvati 'nivo 4', dok se protan samo stacionarne turbulentne ki¢lati energije, tj. prikladni
prosjek odd.5(u? + v'2 + w'?) = TKE, naziva 'nivo 2' (ostale se korelacije onda digsditiraju iz
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tako dijagnosticirane TKE). Ako se samo prognodikE, a svi ostali momenti 2. reda (ostali
tokovi, tj. korelacije) se dijagnosticiraju, onda ® tradicionalno naziva 'nivo 2.59efel 2.5).
Zatim, ako se prognoziraju TKE i prikladni prosjek 2, dok se svi ostali momenti opet
dijagosticiraju, onda je to 'nivo 3' zatvaranjarsleeparametrizacije turbulencije, itd. MoZe &e i

i u suprotnom, donekle nekonstruktivnom smjeru pasd koriste parametrizacije nizeg reda
zatvaranja od 1 (npr. reda 0.5) tako da se telouhjiegle koriste srednja polja za opis turbulentnih
tokova.

Ocito da su znanstvenici i inzenjeri zakiji da je TKE, tj. trag matrice usrednjenih kordjac
u'yj" jako vazan u opisu turbulentnih procesa. Do koaja skripte kad god budemo govorili 0
viSem redu zatvaranja parametrizacije turbuleneiesliti cemo na TKE (ako se to drugpg
eksplicitno ne kaze). Nadalje, preostala razmgré@nse odnositi samo na 1. red zatvaranja (K-
teorija u uZzem smislu @ i viSi red zatvaranja, nivoa 2 ili 2.5.

Usporedbom relativnih magnituda produkta smicanjdanova uzgonske destrukcije u TKE
jednadzbi nadamo se da moZzemo procijeniti kada pastaje dinantki nestabilan.
Richardsonov brojRi, te njegova fluks-forma — Sto vrijedi za ABL, seogu iskoristiti kao
pojednostavljeni indikator grubih turbulentnih farngkonvektivnost, lokalna neutralnost,
stratificirana turbulencija i mnoge pod-klase). rBulenciji se najese pristupa tako da se
statisteki tretiraju NS jednadzbe i posebna se paznja pogeekorelacijama turbulentnih
fluktuacija gibanja. Vrlo rijetko znamo odreditiagpodjele svih statiskih momenata
turbulentnih (dakle, u biti stiajnih) polja; stoga se fokusiramo na ponasSanjediije korelacija
fluktuacija tipau;', kasnije eventualno i njihovih triplet kombinackao npr.u'u;'d’, itd. Pri tome
znamo da vrijede spomenute osnovne jedn. gibargariodinamike, pretpostavljamo da vrijedi
dekompozicija polja na osnovno i fluktuirégs stanje (Reynoldsova dekompozicija) te da
mozemo dobro definirati srednjake u turbulentnorojabju. Dekompozicija i usrednjavanje je
jedan od najv&h potesSkda u uspjeSnom tretiranju turbulencije.

Simboliéki zapis TKE
Jedan od jednostavnijih zapisa TKE (izvod slijegstije) je:

D(TKE)/Dt =7 [+ gWHV'IHO—e—agZK , (1)

gdje je 1.¢lan na desnoj strani produkt vektora napet@sti—(u'w',v'w') i smicanja vjetra po
vertikali (inate, napetost je u stvari tenzor 2. reda, ali u ovoj pojednostayli@moi prognoze
TKE uzimamo samo 2lana pa se to onda ponaSa kao vektorjlah je uzgonski, 3. je disipacija

i 4. je vertikalni transport TKE (tmije: vertikalna komponenta divergencije tog transporta, koji
se nerjetko zanemaruje, ne zato Sto jéeao mali, nego stoga j&esto ne znamo kako da ga
ispravno tretiramo!). Sian zapis razvoja TKE je dao i Richardson prije viSe od 100 godina.
Ocito da su prva Zlana odgovorni za produkciju TKE, gdje 2. (uzgonskgn moze biti i
destruktivan ako je strafikacija fluida stabilna; tada’kan stabilizira strujanje oduzima&uTKE

i prevodeéi je u jatanje stabilnosti. Uskoréemo progdavati odnos tih dvajdlanova. Disipacija
uvijek predstavlja destrukciju TKE-a i djeluje n&gana najmanjim skalama, posebice, recimo
oko 1 cm i manje, gdje viskoznostdnge igrati presudnu ulogu. Transport je nelokalnacure,
bitna za organizaciju turbulentnih struktura i ima doprinose oégpedijele tlakom i same TKE.

Richardsonovi brojevi i TKE
Srednja i fluktuirajda (turbulentna) polja u npr. (1) mogu doeljelovati na viSe n@na. PokuSat
¢emo kvalitativnho objasniti i kvantitativno opisati neka_ @kvih moguéih meiudjelovanja.

Turbulentna kinetka energija, TKE, (é = O.S(F +Vv'? + W)) je mijera intenziteta
turbulencije; @', v', w') predstavljaju turbulentne fluktuacije pojedine komponente biipetez
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predstavlja srednjak ansambla (koji sec¢abiaproksimira vremenskim srednjakom mjerenja u
nekoj taki, odnosno vremensko-prostornim srednjakom po goimem rdunskom koraku u
numertkim modelima). Direktno je TKE povezana uz transgmli¢ine gibanja, topline i
indirektno vlaznosti. U jednoj od kasnijih lekcif@t ¢e prikazan detaljan izvod zajedno s

prognostikom jedn. za Reynoldsov tenzor turbulentnih naggtasu;’ ; ovdje nam treba TKE
radi izvoda Richardsonovog fluks broja, tj. vrsteoptenjaRi. Inate, TKE se oliino izrazava u
J/kg tj. (m/s§. Tipican primjer kovarijances'u;’ je u'w Sto predstavlja vertikalni turbulentni

tok x-impulsa i sastoji se od koherentnog doprinosdagjjeaspona (spektra) ragtih velicina
turbulentih vrtloga. Kvazistacionarni turbulentokovi se mogu precizno i objektivho odrediti
kad im je kumulativni tok (tj. fluks integriran atbprinosa malih do velikih turbulentnih vrtloga)
konstantan pri pové@nju veltine vrtloga, ili smanjenju frekvencije.

Cesto je upravo jednadzb&uvanja TKE polaziste u aproksimaciji turbulentnéugije, mada
ima i jednostavnijih a ajenitijih pristupa (npr. Mauritsen i sur. 2007). kéose pokazati da se
prognosttka jedn. za TKE moze napisati, umjesto polu-sin#iokao u (1), eksplicitnije:

e e —_ —9u du'e 10(u'p
®iu®-9wa) - M-e 1 we_ . 2)
ot ox; 6, ox, 0x, p 0x i
T I n v Vi
gdje su pojedinélanovi:
| —lokalna promjena TKE V- turbulentni transp®KE
Il — advekcija TKE srednjim strujanjem VI - prepasljela TKE fluktuacijama tlaka
lll — uzgonska produkcija/destrukcija VII — viskaz disipacija TKE

IV — smicanje i turbulentna napetost (produkcija).

Individualni ¢lanovi u prordgunu TKE tj. (2) opisuju fizikalne procese koji geinaju, prenose ili
guSe turbulenciju @to da TKE nije hamiltonijanska vélna jer ima disipaciju). Relativha
ravnoteza tih procesa odrge sposobnost fluida da zadrzi turbulentna svajstia laminarno
strujanje prevede u turbulentno ili mozda obrnutda TKE jednadzbi temelje se odeni vazni
bezdimenzijskiclanovi kao i parametri skaliranja. Jedan od takyanametara je Richardsonov

broj.

Richardsonov fluks broj naglaSava relativni dopsindvaju osnovnih TKEclanova, tj.
produkcijskih (ili uvjetno, u statki stabilnoj stratifikaciji destrukcijskoglana Ill) ¢lanova Il i
IV; definiran je kao:

9
Ri, = 6, (3)

gdje su zanemareni iz (2) odemi doprinosi TKE-u tako da je pretpostavljena homialna
homogenost strujanja i turbulentnog polja te da aaesnednje vertikalne brzine. Dakle, iztne

(2) i () je pretpostavljeno:i Di
ox| |0y
efektima smicanja i turbulentne napetosti u nakiwnod (3). Naravno da ako turbulentne
fluktuacije (tj. slkajne perturbacije) nisu uép korelirane, da je onda'u;" u (2) trivijalno nula

=0,w=0. Uzgonski efekti u brojniku su uspdeni s
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i nazivnik u (3) ne bi imao smisla. Ako je (3) dgan, strujanje je konvektivno i stéki
nestabilno; to se npr. dadm uz suncem jako grijanu podlogu. Ako je (3) peain a ipak
dovoljno mali, mogu postojati dinatkie nestabilnosti koje podrzavaju turbulenciju; @alRis
ima neke stinosti sRi. | konano, ako je (3) dovoljno velik i pozitivan, strujanprestaje biti
turbulentno u o@inom smislu rijeéi, tj. pocinje se ponasSati uglavhom kao laminarno strujanje
(bar u tiptnim situacijama). Primijetimo d&ir < 1. Prijelaz izméu cito turbulentnog u
prakticki laminarno strujanje se ne dagakod istih vrijednosti parova broje& i Ri, zna&i
njihovih, uvjetno ih nazovimo, ,kritinih vrijednosti®, kao kad strujanje prelazi iz lararnog u
turbulentno strujanje. Prijelaz od priblizno laminog (ako ga jer prethodno éepbilo) u @ito
turbulentno strujanj&esto se dogt oko Ri, Ri) ~ (0.21-0.4, 0.25-0.6), a obrnuto, {j. iz
turbulentnog u pretezno laminarno strujanje j&€ed@g oko (0.23-0.4>> 1). Dakle, radi se o
velikoj 'histerezi' (prvenstveno)Ri broja. Konkretne vrijednosti ovise o detaljimaugnja,
nainu izralunavanja ovih brojeva iz mjerenja i modela, itd.addlje, Rii je mjerodavniji
pokazatelj turbulentnosti nedj, jer Ri se najeke ne rguna na osnovi odvojenih turbulentnih i
osnovnih polja, vé se dobija u biti iz ukupnih, ng&e srednjih polja strujanja (to treba uvijek
provjeriti — kako jeRi izratunat u pojedinom stiaju). Ipak, dokazano je da ne postoji ket Ri
broj iznad kojeg ne bi postojala turbulencija (nptauritsen i sur. 2007). Stoga je d&io
kriticnomRi ispricana prvenstveno iz povjesnih razloga.

Ako ipak pretpostavimo da se spomenute koreladijktidacija brzine i vertikalnog transporta
temperature ponaSaju&@io u odnosu na osnovne tj. srednje gradijente, se@® jednozn&no

: . . . . —— 06,
povezuje sRi. Naime, uz spomenute pretpostavljene proporomusal —wé,' [ av,
Z
—— _0u — 0V , . .. :
-wu Da—, -WYvV Da—, takaier pretpostavimo priviemeno svugdje iste brojeve
2 2
proporcionalnosti, npK; ondaRis prelazi u_ Richardsonov gradijentni broj:
999,
g, 0z

@)

gdje se srednjaci u (4) u praksi #&e odnose na ukupna polja (neusrednjena). Na@nobi
spomenuteK-vrijednosti u proporcionalnostima nisu iste pa akwmalni K' nazovemoKn, a
'mehanéki K' nazovemd<m, onda (3) i (4) dovode u ABL-u do

Rit = (Kn/Km) Ri = Prum IR, (5)

gdje biPriam bio tzv. Prandtlov broj, omjer kineméite difuzivnosti i termalne konduktivnosti
(konstante za svaki fluid kao takav, tj. u lamir@mmstanju), ali za turbulentno strujanje to je
Prwrb, 0dnosno omijer vrtlozne difuzivnosti i turbulenttermalne konduktivnosti. Ovi su
parametri ovisni o strujanju. Dalje govorimo samBrwrh pa¢emo pisati sam@r. Nedovoljno
se zna o detaljnom ponasSamjubroja, posebice u stabilno stratificiranom turlogt®m strujanju
gdje progresivno sve manji vrtlozi dominiraju tuldntinim osobinama strujanja. ¢ da
turbulencija moZe postojati za skoro sv#iako je Pr > R; tako daRis ostane u priblizno
zadanim granicama za turbulenciju strujanja. Dsigoumeriki prognostéki modeli tipa Aladin

i Hirlam, koriste&i tzv. sheme 1. reda zatvaranja parametrizacijgutencije, implicitno drzalPr
(gotovo) konstantnim, neuvazavéiwelike varijacije i ogeniti porastPr pri rastiéim Ri (jer pri
sve veoj stabilnosti, odnosn®i, sve je slabiji vertikalni prijenos topline dok t® vrijedi za
impuls). Ponovimo, (4) ovisi samo o srednjem simjy i pripadni porast o& nije ogranten
internim stanjem turbulencije i osobinama prijenmspulsa i topline turbulentnim tokovima.
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Kad se pozivamo na "Richardsonov broj" bez nazmek&oji se to odnosi, oo mislimo na
gradijentni Richardsonov broj. To je u poglavijubbo izraz (7). Zastarjela teorijska i
laboratorijska istrazivanja su sugerirala da lamintok postaje nestabilan (uz npr. nastanak KH
valova, ali oni ni jedini i glavni uzgmik turbulencije) i pdetak turbulencije kad j&i manji od
nekog krittnog Richardsonovog brofd.. Druga vrijednostRy odreiivala guSenje turbulencije
(spomenuta histere®i broja). Ipak, vertikalni gradijenti srednje breigjetra i temperatureu tek
su vanjske varijable, ili parametri za stvarno gdarbulencije.

(Kriterij dinami¢ke stabilnosti davno prije idealizirano se i naivskazavao kao da laminarni tok
postaje turbulentan kali < Rc, a turbulentni tok postaje laminaran KRk Rr> Rc. No, to je
zastarjeo i prikno naivan pristup atmosferskoj turbulenciji.)

Podsjetimo se joS jednom zemjaRi, tj. (4). To je kvadrat omjera dvije vazne frekege:
uzgonske i vertikalnog smicanja vjetra. Drugintinga, to je omjer kvadrata dviju vremenskih
skala: karakteristnog trajanja vertikalnog smicanja srednjeg vjetrajanja uzgonske oscilacije.
Ako je npr.Ri > 1, to zndi da je na nekoj odienoj visini karakteristina uzgonska oscilacija
brza od vremena potrebnog da se stvori pripadnoasia vjetra. To onda sugerira da se radi 0
umereno ili jako stratificiranoj turbulenciji nagmatranom nivou. Miutim, kad se (4) @na
digitaliziranim stvarnim podacima, npr. iz sonda@ega se nuzno radi o slojevima debljite o
pripadnom srednjerRi za taj sloj. Onda se tu javlja nezanemariv probjler jeRi ~A4z

Kao Sto je vé spomenutogini se da je tek ponekad ispunjenoRiex 0.25 iRr = 1 (kad postoji
izuzetno dobra vertikalna rezolucija mjerenja ¢ur@anja i ako su KH valovi jedini mogu
mehanizam generiranja stratificirane turbulencifaglo veée su se vrijednosti i koristile u praksi
do nedavno (npr. Jérvi¢ i Grisogono 2006). Postoje efekti histereze lduda je Rc manji od

Rr. Ipak, pogresan je cijeli koncept turbulentri®gi Rr, za sve vrste atmosferskog turbulentnog
strujanja, izméu ostaloga i zbog priblizne proporcionalnosti izm&ii Pr. Problem je u stvari
fundamentalnog tipa i uép ga nije mogée svesti na pojavu i prestanak atmosferske turbijéen
kao ,postojanje” relativno jednostavnih kénih brojeva poputRc i Ry (Mahrt, 1998, 2007,
Baklanov i Grisogono 2007; Mauritsen i sur. 200i#fitidkevich i sur. 2013). Nazalost, ovaj se
pogreSan koncept i dalje ponegdije (naivno) kougtimaenjima i parametrizaciji turbulencije.

Za turbulenciju su potrebn2 uvjeta: nestabilnost i mehanizam okidanja tj. ptaa@
nestabilnosti. U atmosferi uvijek postoji viSetargibanja; stoga i ona koja mogu izgledati kao
nevazna, mogu dovesti to nestabilnosti. Zato rstgjigedan krittan Ri, ve&¢ mnogo pa onda
cijeli koncept je beskoristan. Laboratorijski otgski radovi upduju na to da je kriterij za
stvaranje velikih (i onda nestabilnih) KH-valoRa< Rc. To vodi na ¢iglednu histerezu, budu

da seRi broj neturbulentnog strujanja mora spustitiRioprije nego se stvori turbulentni rezim, a
isti opstaje sve dolRi ne poraste iznadRr. U strujanju postoje raziti poremeaji, poput
uzgonskih valova, zatim, kvazi-horizontalne djeloeirotirajite i meandrirajée strukture, poput
vrlo iskrivljenih, spljostenih vrtloga, Sto dovode vertikalnog smicanja zraka zbog novonastalih
razlicitih slojeva u fluidu. Za uzgonske valove znamodddro prenose impuls, ali ne i toplinu
(bar dok su priblizno linearni i kvazi-stacionarnfako mogu moduliratPr [u jedn. (2)¢lan VI
kroz perturbacije tlaka moze povezivati valove iHJK Sve navedeno upuje da nije mogée
definirati jedan krittanRi, stoga takav ne postoji.

Po pitanju turbulentnosti i krithosti strujanja, jednostavnije je konvektivno gifganBudii da
su konvektivni vrtlozi toliko dominantna struktuwastrujanju, relativno je jednostavno napraviti
skaliranje strujanja jer su svi ostali efekti pumanji od spomenutih dominantnih konvektivnih
vrtloga koji imaju karakteristnu veli¢inu usporedivu s dubinom planetarnog géang sloja
(PBL). Onda se zna da u ttpom konvektivnom PBL-u visine npin.~ 1.5 km, karakteristne
turbulentne brziner ~ 0.5 m/s dominanti vrtlog traje okb ~ h/u ~ 1500/0.5 s ~ 1 h ili malo
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manje. U stabilno stratificiranoj turbulenciji mogostojati razfiiti procesi koji se nadnte za
izvore i ponore turbulencije, njezin transport iutrasnju organizaciju; tada mogu postojati
razliciti lokalni i nelokalni procesi zajedno. llustrgcirazvoja PBL-a je prikazana na Slici 10.1.
Koristen jeRi iz numerékog prognostikog modela Aladin kao pokazatelj visinsko-vremermgsko
kvazi-periodénog ljetnog PBL-a nad Zagrebom (dewi¢ i Grisogono 2006). ©to da je dnevni
konvektivni PBL za viSe od red veéine dublji od nénog stabilnog PBL-a. Kolaps nestabilnog
dubokog dnevnog PBL-a je rapidan (kasni popodnsuati), dok mu je p&etak umjereniji ( u
idealiziranim uvjetima dnevni konvektivni PBL rastao ~t, dopodne, zatim kao tV2, stagnira u
rano popodne i onda kolapsira).

Dakle SI. 10.1, koja prikazuje viSednevni razvojlAB kako ga vidi numetki model Aladin,
ako se pokuSa zamisliti u prostoru, tj. daxses vremena zamijeni koordinatom, dolazi se do
pojma internog gratinog sloja (engl.Internal Boundary Layer IBL). Ovakvi se nerjetko
javljaju uz obalu, tj. gdje postoje diskontinuitati osobinama podloge (grijanje i Gémnje,
hrapavost, nagnutost, itd.). JoS malo viSe o nighk@m modeliranju atmosferskog PBL-a, tj.
ABL-a, biti ¢e pred kraj ove skripte.

2500,

2000

1500,

height (m)

1000H

Mrun & 12 24 Wﬂ.n'é “11 18 Z400run &
13 Aug 2002 14 Aug 2002 hours 15 Aug 2002

Slika 10.1. Dnevni hod tiphog atmosferskog graimog sloja. Integralniulk) Ri(z,t)iz modela
Aladin za 3 ljetna dana 2002. Pretpostavljeniidmit Ric = 0.3 je ozné&n debelom crnom
krivuljom i predstavlja procjenu visine PBL-a; deugcrna krivulja iznad jeRic = 1.
Diskontinuiteti u 24 h su posljedica reinicijalizzcmodela.

Numercki prognostéki modeli prezentiraju procese u PBL-u onoliko dolwoliko poznajemo
¢injenice o tom sloju. Na osnovi mjerenja, motrenjateorije, definiraju se pripadne
parametrizacije te se kodiraju u spomenute mod#iestracija toga je prikazana na Sl. 10.2 za
atmosferu te na Sl. 10.3 za podlogu.
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Illustration of PBL Processes

stable layer/free atmosphere

entrainment

nonlocal mixing

latent heat flux -
friction

NCAR /MMM

Slika 10.2 Pojednostavljeni prikaz nekih vaznihgasa u PBL-u (Izvor: NCAR, internet).

Pred kraj skripte bitce joS neSto govora o num&om modeliranju PBL-a (ABL-a).
Napomenimo da su za turbulentne procese u zrakétumdamentalnog zriaja i procesi na
podlozi. Informacije o stanju i procesima na padlprenose prvenstveno turbulentni tokovi u
atmosferu. Na Sl. 10.3 su ilustrirani neki najljiforocesi vezani direktno uz podlogu.

Illustration of Surface Processes
LW/SW LW

SH LH
water

constant temperature

substrate {constan emperature)

MNCAR /MMM

Slika 10.3 Prikaz najbitnijih procesa na podlo&god nje (Izvor: NCAR, internet).

Prije nego nastavimo o stabilnosti PBL-a, pogledsmo 3to mozemo na&a od vrlo
pojednostavljenog tretmana turbulencije. ¢iMa ¢emo niz jakih pretpostavki za strujanje i
pripadnu turbulentnu strukturu. | za kraj ovog dnog poglavlja o atmosferskoj turbulenciji,
skicirajmo na Slici 10.4 idealizirani profil pridino neutralno stratificiranog PBL-a.
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Outer Layer

Logarithmic
Layer

o

Height above bed, z

oo e . e, g e s mmn e e d— — {— o —..._—

ff’fw,ozzs Sublaver (3,)

Downstream distance, x

Slika 10.4 Idealizirani profil vjetra u atmosferskayrantnom sloju Sto se nalazi ispod slobodne
atmosfere. Najnizi tj. viskozni podsloj debljidge nage&e nije bitan za meteorolosko vrijeme.
Iznad njega je priblizno logaritamski (prizemnipjsla iznad njega je nadeblji ‘'vanjski' sloj.
Formalni opis ovog logaritamskog, ponekad zvandgritog ili Prandtlovog sloja je u idem
poglavlju, jedn. (14a).

Ponekad, ako se radi o npr. (sub)urbanom tererkgritpleksnoj vegetaciji, dodaje se barem jos
jedan geometrijski parametar iznad prizemne vibira@avosti, taj se ofno zove visina pomaka,

d (displacement height Nadalje, male do umjerene korekcije zbog &tatistabilnosti se
relativno jednostavno unose u pripadne korekcijezepmnog logaritamskog profila vjetra i
temperature pongo tzv. univerzalnih funkcija sihosti (vidi kasnije).
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11. REYNOLDSOVO USREDNJAVANJE | PBL HORIZONTALNO H@OGENE
TURBULENCIJE

Prisjetimo se jednadzbi gibanja uz Boussinesqovokasmacijlf:

Dv _ _1o0p

- fu+F,
Dt p, 0y
Du__1 op
+fv+F,
Dt ,00 0X 1)
bw__10dp, .06

gdje koristimo uokiajene oznake a zadnfianovi na desnoj strani su preostala eventualna
ubrzanja ili k@enja (npr. zbog viskoznog trenja). JednadZba tdmmaonike (adijabatka
forma):

D_H = -w %
Dt dz (2)

I jednadzba kontinuiteta:

o v .
ox Ody 0z

Nastavljamo ovim poznatim sustavom koji je nelim@ar Ne znamo ga eksplicitno rjesiti jer je
nelinearan i stoga uvodimo pojednostavljenja, ali tinearizaciju. Pretpostavljajuda postoji
spektralna podijela, u stvari gotovo rasjep (tmpettral gaf), izmedu velike i male skale
gibanja, uvodimo Reynoldsovo usrednjavanje. Ti@ayeetno vazan pojam, povezdistatisteki
tretman s dinantkom prirodom osnovnih jednadzbi.

REYNOLDSOVO USREDNJAVANJE

Objasnimo prvo zasto trebamo usrednjavati jednailséava (1) do (3) i onda kako dmiti. U
turbulentnom strujanju su vremenske fluktuacijgablzine, potencijalne temperature, tlaka, itd.
posljedica prolaska vrtloga radgtih dimenzija kroz toke u kojima se npr. vrSe mjerenja
spomenutih varijabli.  Vrtlozi su posljedica kontiranih nestabilnosti strujanja, npr. kao
nepusredno nakon sasvim uvijenih puédjBD valova. Kako bi ta mjerenja ipak vjerodostnj
opisivala stanje na ¥¢ej skali (jer nas ne zanima svaki pojedini vrtlag¢ njihovo ukupno
djelovanje), potrebno je napraviti usrednjavanjeijahja na intervalu koji je dovoljno dug da
JSKljuci“ male sporadine vrtloge a istovremeno dovoljno kratak da zadvEntualne trendove u
polju promatrane & skale (npr. (sub)mezoskala).

6 Boussinesqova aproksimacija predstavlja jedno ajyarnijin pojednostavljenja u dinatkim jednadzbama
primijenjenim na grarni sloj, ukratko — gust@m je zamijenjena konstantnom srednjom vrijedoos svim
¢lanovima, osim u uzgonsko#tanu u jednadzbi vertikalnog gibanja. Pripadniatjebve aproksimacije su suptilni i
netrivijalni, utjgu na dinamiku i termodinamiku strujar§e mora biti dovoljno sporo da ne izazove &avel valove i
dovoljno plitko da poremiaj gust@e bude priblizno zanemariv.
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Pretpostavlja se da se pojedina polja mogu rasta&itsporo promjenjiva srednja polja i brzo
varirajute turbulentne komponente (velike perturbacije¥|uktuacije; npr.

1

w = w + w
sredn]uk perturbact]a

gdje srednjaci perturbacija po definicijic&avaju @' =0); nadalje, |w|~|w'|. UmnoSci

srednjaka i perturbacija tatter nestaju kad se primijeni usrednjavanj?é(zo). Stoga slijedi da
je npr.

Swl=(W+w)g+6)=wa+wé

itd. za ostale kombinacije produkata polja. Jak@m, ovaj postupak je opravdan ako postoji
spomenuti spektralni rascjep, a za kontinuiranetspega je teze ilcak nemogte opravdati.
Postoje i slaajevi ‘izmelu', tj. gdje se radi o procesiméji srednjak ima ¢iti trend,
superponirane valove i neku vrstu Suma ilicajoe fluktuacije. Tada su obrade takvih signala
kompleksnije, kao i njihovo anakto i numeréko modeliranje. U&mo da ovdje ne vrijedi
linearizacija.

Obrada ovakvih izmjerenih signala nije jednostavpagotovo kad se radi o vektorskim
velicinama. Potrebno je voditi brigu 0 maksimaltegtini ulaznih podataka, tj. uzorkovanju; to
se odrazava na tzv. 'aliasing' frekvenciju i evalmta filtriranje podataka. Zatim, valja otkloniti
eventualni trend, itd. Teoriji turbulencije geoéih fluida se openito moze pti s aspekta
statisttke obrade geofizkih signala.

Primjena Reynoldsovog usrednjavanja na jednadiangi, termodinamike i kontinuiteta

Lijevi (nelinearni)¢lan prve jednadzbe (1) raspisuje se uz pojadnadzbe (3) i pravila l@éanog
deriviranja :

Du odu ou ou ou 6u 6v aw au 6u2 Juv duw
— =—+4+y—+Vv—+wW—+u _— + + , 4)

Dt ot ox oy 0z ax ay 9z at ox o0y 0z

gdje su zadnja 8ana napisana u tzv. ,fluks formi“. Sva zavisn$gpse potom rastavljaju na
srednjake i perturbacije:

D+u) _9@+u), 8 (. e, 0 oL, O v
TR +ax(u+u)+ay(u+u)(v+v)+az(u+u)(W+V\/).

Reynoldsovim usrednjavanjem, te zatimdsranjem i grupiranjem dobije se:

%_%_l:+%(uu+uu) ;y(W+W)+%(WV+W), (5)

DU 6u _odu _ou 0 —— _ 0V _ou 0 —— _OW _ ou 0 [
- = u—+u—+—( )+u—+v—+—(uv)+ -—
Dt ot ox ox O0Xx oy ady oy 0z 0z 0z
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Du_ou _(du ov ow) _ou _ou  _ou a) 0 (—=\. 0[5
=l —+— [+T—+V—+W—+—(UU +—(uv)+—(uvv’)
Dt ot ox o0y o0z 0x ay 0z 0x oy 0z

Drugi ¢lan na desnoj stranidézava radi zadovoljenja jednadzbe kontinuitetavi Ptreci ¢lan
sjedinitée se sljedeom relacijom:

Jednadzba (5) postaje:

Du_Du . 9 {
- =+ (

Dt Dt ox * o\ W)' ©

ulur) + (urvr

Jednadzbe (1) - (3) sada piSemo u novom obliku:

Dt P, 0X

X

E__i@+f\_/_ ou'u +6uv+auvv’ +E 7)
ox ay 0z

ﬂ:_i@_m_ 6uv+a\/v+a\/vv’ +|Ery , (8)
Dt 0P, 0y 0x ay 0z

DwW _ 1 0p 6 |ouw  ovw oww | —
— = ———1t9 - + + +Frz’ (9)
Dt P, 0z 6, oX oy 0z

D6?=_V_vd90_ 6u9+6v9+6vw9 , (10)
Dt dz 0x oy 0z

6_u+ﬂ+M =0. (11)
ox oy o0z

Clanovi u uglatim zagradama na desnim stranama 0dd¢7 (10), su tzv. kovarijance i
predstavljaju turbulentne tokove? @' je vertikalni turbulentni tok topline u kinemé&kiom obliku

(tj. podijeljen spoCp), Wu' =u'W je vertikalni turbulentni tok zonalnog impulgsmijera, itd. U
mnogim vrstama graémog sloja su magnitude tih tokova istog reda cusdi kao i ostali
doprinosi dani u jednadzbama, te ih nije mggaanemariti. Iznad graimog sloja su, mautim,
turbulentni tokovicesto dovoljno mali da s#anovi u svim uglatim zagradama gornjih jednadzbi
zanemaruju. (Naravno, to ne smije biticsluako npr. u srednjoj troposferi dolazi to pucanja
uzgonskih valova, ili postoji duboka konvekcijal.)t

lako se broj nepoznatih srednjih polja (njihtsv,w,&, p) podudara s brojem jednadzbi (7 —
11), one n&ine zatvorenu cjelinu (set). Turbulentni tokovi skaier nepoznate veiline, te
rjeSavanje jednadzbi zahtijeva postavljanje tzvtvamajtih pretpostavki é€ngl. ‘closure
assumption¥'kojima se nepoznati tokovi aproksimiraju pamaazIiitih kombinacija poznatih
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ili ve¢ prognoziranih polja. Jedno takvo pojednostavfjedplazi od pretpostavke da su
turbulentni tokovi horizontalno homogeni — na tagin horizontalne prostorne promjene

(ai,ai) postaju zanemarive u usporedbi¢lanovima koji ukljiuju vertikalno parcijalno
X oy
diferenciranje.

ABL | HORIZONTALNO HOMOGENA TURBULENCIJA

Ovdje pretpostavljamo da se statiké osobine turbulencije ne mijenjaju niz y os (time je
ispunjena i horizontalna izotropnost turbulencijeld ovom specijalnom staju horizontalno
homogene turbulencije, iznad viskoznog sloja se umagnemariti molekularna viskoznost
(preostali dijelovi posljednjinéclanova na desnoj strani u jednadzbama (7) do (@ i
horizontalne promjene turbulentnog tokdatovi u uglatim zagradama u jednadzbama (7) do
(9)). Takater, zbog jednostavnosti pretpostavljamo barotrdpniulenciju.

Jednadzbe (7) i (8) tada postaju:

Du__10p, 5 _ouw (12)
Dt P 0X 0z

Dv__10p_ g _ovw (13)
Dt P, oy 0z

Kako je ove jednadzbe zZgi,v) moglee rijeSiti samo ako je poznata vertikalna raspadjel
turbulentnog toka horizontalnog impulsa (5to owsstrukturi turbulencije), ne postoji njihovo
opce rjeSenje nego se koriste aproksimativne, ili sempiricke metode. Konkretno, za gibanja
na sinopiikoj skali je pokazano (u sklopu npr. kolegija Dingka meteorologija Il i 1ll) da se
akceleracijskilan na lijevoj strani jednadzbi moze ponekad zam#gmausporedbi lanovima
koji predstavljaju akceleraciju zbog Coriolisovkesisile gradijenta tlaka. U slobodnoj atmosferi
je rezultat takve jednostavne, npr. nulte (ili preaproksimacije geostréka ravnoteza. Ako se
pak donekle zadrzi lijeva strana, ali tako da jetdananja od 1. i Zlana desne strane u (12) i
(13), onda dolazimo do ide, npr. prve (ili druge) aproksimacije na velikokab —
kvazigeostrofika aproksimacija koja solidno tusainopticke procese izvantropskih Sirina.

U stacionarnom barotropnom i horizontalno homogengrantnom sloju je inercijska
akceleracija i dalje relativno mala u usporedbinsra zbog Coriolisove sile i sile gradijenta tlaka,
tako sugeriraju mjerenja i modeli, ali se morajljuti i turbulentni tokovi. Stoga jednadzbe
atmosferskog gratmog sloja opisuju ravnotezu triju glavnih doprinogaoriolisove sile, sile
gradijenta tlaka i divergencije toka turbulentnogpulsa:

fw-v,) -2 -, (14)
—t@-u)-2W =g, (15)
0z

s tim da je ispunjeno:
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prema definiciji za geostraki vjetar.

Sad uz najjednostavniji oblik tzv. K-teorije, mad&u¢i na vjerojatno najjednostavniji mogu
n&in zadnjeclanove na lijevoj strani od (14) i (15), dolazimo fbrmulacije jednostavnog PBL-
a koji vrijedi za idealiziranu atmosferu i more. akkde, (14) i (15) predstavlja gra&ni sloj
barotropnog geofizkog fluida uz statistki horizontalno homogenu turbulenciju. U tom je
slicaju takater pretpostavljeno da je pripadno turbulentno poleatisttki izotropno, tj. nema
(ne)preferiranog smjera u horizontalnom razvojlbientnih vrtloga. Ovae nas dovesti do
pojma Ekmanovog graénog sloja.

O mjerenjima u ABL-u

Mjerenja i motrenja u ABL-u su kompleksna i naddam svojim zahtjevima i osobinama
uobicajena sinoptika i klimatoloSka mjerenja i motrenja. Prvenstves® radi o velikoj
ucestalosti uzorkovanja podataka u vremenu i po r@osti i u prostoru. In situ
visokofrekventna mjerenja se 6bo vrSe na tornjevima ili manjim avionima, dok sajidska
obavljaju sodarima, lidarima, profilerima vjetrad.i Slika 11.1 prikazuje tipan raspored triju
britanskih sodara na Antarktiku; iz njihovih vrers&ith nizova mogu se rekonstrurirati 3D polja
strujanja kao i neke ztiajne karakteristike turbulencije.

Slika 11.1 Sodari na Antarktiku. Tigan im je domet izmd ~ 60 m i 1 km u visinu dagunpr.
informacije u vjetru na svakih 20 do 30 m usrediipgakom 10-tak min (Izvor: internet).
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Tipican rezultat sodarskih mjerenja, koja u stvari daformaciju o tzv. strukturnoj funkciji
temperaturnih fluktuacija, je prikazan na Slici2.1.

Slika 11.2. Analogni zapis sodarskog odziva prikgazazvoj stabilnog graémog sloja (SABL)
tokom ~ 2.5 h; sati su oz&eni tankim svjetlim vertikalnim prugama, dok sutste metara
ozna&ene horizontalnim svjetlim prugama (visina je 0605n). Ud&avaju se kratki uzgonski

valovi na nekoliko nivoa te spustaauintruzija u 2. i 3. satu. (lzvor: internet).

Postaje ¢ito da slikoviti i jako pojednostavljen prikaz PBLs kraja proSlog poglavlja, treba
postupno dopunjavati jer se npr. karakter podlsged strujanja moze skokovito mijenjati. Slika
11.3 ilustrira jednu mogw modifikaciju PBL-a zbog pokrovne strukture viskog podsloja.
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Slika 11.3 Modifikacija pojednostavljenog prikazBLPa s kraja proSlog poglavlja. Ovdje je
logaritamski prizemni sloj istisnut iznad ziagnih neravnomjernih hrapavih elemenata. Formalni

opis ovog sloja je u idem poglavlju, jedn. (14b).

Jednostavnom skalnom analizom moZzemo pokuSati jpniiti srednju visinu novonastalog
internog graninog sloja kao da ovaj zafinje odozno lijevo na Sl. 11.3 i postupno rastesand
niz x-os. Pretpostavljajii ravnotezu izméu advektivnih (inercijskih) i viskoznih sila, kalse to
uobitajenocini u strojarskoj mehanici fluida, jednostavno s¢edi do odnos&?/L ~ vU/é?, gdje
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suU, L i ¢ karakterisitha brzina strujanja, duljina i visina novonastakigja. Definirajdi
Reynoldsov broj kadke = UL/v, odmah slijedi da j& ~ L/Rel2, §to znai da visina grarinog
sloja raste s udaljené@$ i obrnuto proporcionalno s 2. korijenom de®e Nazalost, u
meteorologiji nema puno koristi od ove procjenejgeiRe jako velik u atmosferi, ponekawk i
proizvoljno velik. Drugim rjéima, osnovno strujanje u ABL-u age neovisi oRe dinamika
ABL-a je uvelike odréena velikim turbulentnim vrtlozima koji slabo o&gu viskozne sile.
Onda slijede progresivnho manji vrtlozi koji kaskagli energiju s e na manju skalu; tek
najmaniji turbulentni vrtlozi direktno i jako ogpggu viskoznost jer njiho\Re postaje dovoljno
mali (~dimenzija vrtloga).

Jos jednom: zaSto mozemairda u dobroj aproksimaciji strujanje u razvijen@&BL-u neovisi

o Re? Evo dinamike analogije s Rossbyjevim brojeiRp. Kada je strujanje ~ 10 m/s na
dovoljno maloj prostornoj i kratkoj vremenskoj skaécimo 2 do 10 km u trajanju do 1 h, onda
je razumno zanemariti utjecaj Coriolisove sile a@ibanje, tj. pribliznd — 0. To ujedno zra
daRo— o0 u takvom modelu, sino kao iReu prethodnoj analizi. Drugim gana, pripadne sile
postaju praktiki irelevantne za osnovnu promatranu dinamiku.



12. K-TEORIJA , DULJINA MIJESANJA, EKMANOV SLOJ.

U neutralnom i stabilnom ABL-u brzina i smjer vgetzn&ajno variraju sa visinom. (U
konvektivnom ABL-u, zbog izmjeSanosti zraka u kvstAcionarnom shaju, npr. u rano
poslijepodne, osim pri dnu i vrhu ABL-a, male surtik&lne promjene vjetra, potencijalne
temperature, speciine vlaznosti i primjesa). Da bi se dobio zatvorsustav jednadzbi e za
horizontalno homogeni i stacionarni ABL, potrebreoy pripadnoj teoriji turbulencije tiiti
odraieni set pretpostavki o vertikalnim turbulentnim dgkma. Tradicionalni pristup ovom
problemu zatvaranja je pretpostavka da se turbnilewttlozi ponaSaju kvalitativno sino
molekularnoj difuziji, ali su koeficijenti razmjenavdje nekoliko redova veiina vei nego pri
molekularnoj difuziji, tako da je perturbacija poypionalna srednjem stanju. Ovo vodi na K-
teoriju, Sto je veliko prakino pojednostavljenje (koje nerjetko ne vrijedi zebtilentna gibanja!).

JednadZbe za turbulentni tok su iste kao i na kyeggle lekcije, osim to viSe ne piSemo znak za
prosjek zbog Reynoldsovog usrednjavanja iznad kompid vietra(u, v}

f(v—vg)— a:W' =0
T -
\
-flu-u,)- =0
( 9) az
a u ovim jednadZzbama se turbulentni tok moZze piseti
uw = —Km[?a—aj
z

W = -Km(_j

0z

dok za tok potencijalne temperature mozemo prespdstia vrijedi (za kasniji prijelaz na
baroklinu turbulenciju):

ow = —Kh(ﬁj, (3)
0z

gdje je

Km[mzs‘ll koeficijent vrtloZzne difuzivnosti (turbulentna d#ivnost),
Kh[mzs’l] koeficijent turbulentne difuzivnosti topline (wi#ina termalna difuzivnost).

Ova shema zatvaranja (2), (3) jednadzbi graog sloja (1) se naziva K—teorija. Za razliku od
koeficijenata molekularne viskoznosti (za zrak 11868 m?s?), vrtlozne difuzivnosti €ddy
viscosity) ovise o strujanju (izn# ~ 10* do 2000 rs?), a ne o fizikalnim svojstvima fluida i
moraju se odrediti empirijski ili izéunati iz nekog sofisticiranijeg modela (koji pakebpnora
imati neke pretpostavke o tzv. zatvaranju viSe@yed\ajjednostavniji modeli pretpostavljaju da
je koeficijent turbulentne izmjene konstantan ksbaijanje; to eventualno vrijedi za difuziju na
maloj skali u slobodnoj atmosferi (no aproksimacijge dobra za gratini sloj gdje su skale i
intenziteti jako ovisni o udaljenosti od povrSireoki o stattkoj stabilnosti i 3D smicanju).
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Neka djelomina poboljSanja ove K-teorije uvode ovisn&st lokalnom Richardsonovom broju
(smanjenjeK s porastomRi). Dalje modifikacije ukljguju nelokalne korekcije zadanog
vertikalnog K-profila o npr. visini inverzije i pesinskom turbulentnom toku topline.

Bit K-teorije, tj. hipoteze o turbulentnoj viskozstg jest postojanje proporcionalnosti iziae
neizotropnih¢lanova Reynoldsovog tenzora napetosti strujanjadigenata pojedinih komponenti
pripadnog srednjeg (osnovnog) strujanja. Osmotienda je ova hipoteza pgho razumna i
dobra za neka jednostavna strujanja sa smicanjaovos struje. Ipak, fizika turbulencije je bitno
razlicita od fizike molekularnih procesa koja nas navaaizakon viskozne napetosti. Konkretno,
u tipicnim laminarnim strujanjima sa smicanjem, molekulskamenska skala (zadana srednjom
brzinom molekula i pripadnim srednjim slobodnim g je viSe redova ve€ina manja od
vremenske skale srednjeg smlcarﬂié = ([<oUi /ax,>|)l stoga se molekulsko gibanje rapidno
brzo prilag@ava nametnutom smicanju i solidno je opisano Ki@or 1. reda. Suprotno tome,
turbulentna smicajia strujanja imaju svoju tipnu vremensku skalur = TKE/e, opienito
usporedivu s vremenskom skalom srednjeg smicdnjeedu. Na primjer, u eksperimentima s
jednostavnim kruznim mlazovima fluida pripadni omjelevantnih vremenskih skalagg~ 3, za
homogeno smicafie strujanje je oko 6; dok u turbulenciji podvrgrjujakoj distorziji (npr.
strujanje oko zgrada i mostova) moze bittiveak za nekoliko redova veélna. Tada K-teorija 1.
reda uope ne vrijedi.

HIPOTEZA O DULJINI MIJESANJA

Najjednostavniji pristup oddévanju modela za koeficijent vrtloZzne difuzivnostgranénom sloju

je baziran na hipotezi o duljini mijeSanja; kotisgmo i primitivnu, tj. obinu K-teoriju 1. reda.
Ova hipoteza pretpostavlja dast fluida pomaknuta vertikalno zadrzava srednggssva svojeg
prvobitnog nivoa do karakterigtie udaljenosti’ i tada se mijeSa sa okoliSengjto je da se radi
o analogiji iz molekulske fizike o slobodnom putwlekule (mean free path Ovaj pomak je
preduvjet za stvaranje turbulentnih strujati@ magnitude ovise of' i o gradijentu srednjeg

svojstva:

06

g =-&—

Eaz

ou
u'=-§— 4
7 4)

! ra\_/

VvV =-&-—

g(62

gdje je pomak¢' <0za spuStanjegesti &' > Oza dizanjecesti. Za konzervativhu veéinu u
nekondenzirajéim procesima, kao Sto je potencijalna temperatwa,hipoteza je primjerena pod
uvjetom da su skale vrtloga male u usporedbi sdnfire strujanjem, ili da je srednji gradijent
konstantan sa visinom. Hipoteza je manje vjeragoatu sldaju brzine jer sile gradijenta tlaka
mogu izazvati bitne promjene u brzini tijekom pomakazvoja vrtloga. Primjenjuguhipotezu o
duljini mijeSanja vertikalni turbulentni tok horimtalnog impulsa i potencijalne temperature se
moze zapisati kao:
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—uwW =wWé& =

y ¢ 0z
~vw=wel (5)

0z

- —— 090

—-6W = [l

¢ 0z

gdje je iskoriStena spomenuta analogija za verikglomake. S ciliem da se i@un' u ovisnosti

o srednjim poljima, pretpostavljamo da je vertikabtabilnost atmosfere dovoljno blizu neutralnoj
tako da je utjecaj uzgona mali (kasniemo funkcijama stinosti uvaziti pripadne uzgonske
modifikacije). Horizontalna skala vrtloga moraihisporediva s vertikalnom skalom gibanja

(netrivijalna usporedivost za velike vrtloge) talla vrijedi proporcionalnosiw|O|V'|, stoga
vrijedi:

oV

W= E&'|l—
faz

: (6)

gdje je V' turbulentni dio horizontalnog polja brzing, je srednjak horizontalnog polja brzine,
‘V‘ =(?+v?)"Y? te analogno zaVv'. Apsolutna vrijednost gradijenta srednjaka hartatne

brzine je potrebna jer ako j& >0 tada jew>0. Stoga se turbulentni tok moZe aproksimirati
kao:

: (7)

gdje je vrtloZzna viskoznost definirana kao:

Km =£,26_V

0z

(8)

_219v

0z

gdje je prvi faktor na desnoj strani od (8) kvadtatakterisitne duljine mijeSanja. (Zadavégju
turbulentniPr, odreien je iKn.) Neke od tek spomenutih modifikacija K-teorijgljuc¢uju u (8)
dodatni faktor mnozenjem desne strane nekom zaddooktijom lokalnog Richardsonovog
gradijentnog broj&i; ove funkcije, nazovimo ilfin i fn, su jednake jedinici zRi = 0, blago rastu
zaRi < 0, a j&e opadaju z&i > 0. Napomenimo da je moge i drug&ije definirati vrtloznu
difuzivnost, npr. kao |\/| gdje su L V karakteristina duljina mijeSanja i brzina.

Duljina mijeSanja:

Iz (8) slijedi
| EC?EF. (9)
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Dakle, ova karakteristha duljina mijeSanja je korijen srednjeg kvadratditalnog pomakéesti,
Sto je mjera srednje veine vrtloga (véi vrtlozi i uvjetno ve€a smicanja, tj. ona koja idu kroz
deblji sloj zraka, induciraju {& turbulentno mijeSanje). Ova duljina (9), kojgsgavila i u (8), je
'vrlo rastezljiv' pojam, i mada teorijsko-modelargikimamljiv koncept, prikno je varljiv i
nemjerljiv.

OSNOVNE VRSTE ABL-a

a) Ekmanov sloj
Teorija ovakvog sloja je vebila prokavana u prethodnim kursevima. Ako se upotrijebi

jednostavna barotropna teorija tokova (bez topbgskansporta) i gradijenata te se uzme da je
K., konstantan (zbog matem#e jednostavnosti i fizikalne zornosti), dobivamednadzbe

klasiknog Ekmanovog sloja:

2
Kma—‘j+ f(v-v,)=0

0z

T (10)
KmE_ f(U_Ug) =0

gdje su donji rubni uvjetiu=0,v=0 na z=0, te gornji rubni uvjeti:u - u,,v - v, kad
2 - o, Drugu od jednadzbi (10) mnozima szbrajanjem tih jednadZbi dobivamo:

0% (u+iv)

K
" 922

—if (u+iv) = =if (U +iv,) . (11a)

d?[(u —Ug(jz‘: i(V=v,)] _%m[(u —u,) +i(v-v,)] =0. (11b)

Kako je (11) napisan u kompleksnom obliku, (10)dage jednadzbu 4. reda,&8. reda (dakle,
prikriven je pravi red diferencijalne jedn. (11)Radi pojednostavljenja postavljamo koordinatni

sustav u smjeru geostrdiiog vietra pa jev, = 0 Opce rieSenje za (11) je
(u+iv) = Aexg(if /K,,)"2 2|+ Bexd- (if /K,,)"22|+u,. (12)

Primjenjujuii spomenute rubne uvjete i relaciju/i_=(1+i)/\/§, te Eulerov izraz za
eksponencijalne kompleksne brojeve, dobivamo zaesjel hemisferu:

u=u,(@-e"cos
(=€ cos) (132)
v=y,e”sinyz

gdje y=(f /2K, )"? igra ulogu karakteristhog vertikalnog valnog broj&iji je recipraini iznos
proporcionalan debljini Ekmanovog sldia Taj sloj je prvo otkriven u moru. Za mali argurhe
tj. malu visinu, (13) daje strujanje pod°4%, tj. prema sjeveroistoku pri tlu koje onda vigimo
raste u magnitudi i zakée k istoku, tj. 99N i dalje k jugu, kao spirala. Dakle, za (10) gefe je
(13), Ekmanova spirala. To je direktan rezultat odghe triju sila: sile gradijenta tlaka,
Coriolisove sile, i (pojednostavljenog) turbulergnmtpora (trenja). lzraz (13) prikazuje
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barotropno strujanje kao vertikalno priguSsenu @sgil Sto se spuSta odozgo od ‘vrha'
geostroftkog vjetra k nuli na dnu atmosfere. Péepje (13a) gdjdu, ,v,) # (00) je

u=u,—€”*(u cogz+v, sin(z)
! : (13Db)
v=v, +€”(u,sinjz-v, cosfz)

Ekmanov sloj se u atmosferi rijetko prirdjge u ovako jednostavnom obliku (13). To je
uglavnom stoga Sto turbulentni tok nije jednostaygroporcionalan vertikalnim gradijentima
srednjaka vjetra, obimo postoji i vertikalni tok topline, te djelotimo jer je K, jako promjenjiv
blizu povrSine. Vertikalno umjereno variréjytj. ne prebrzo mijenjajti), opcenitiji K, (2) za
Ekmanov sloj je rjeSen WKB(J) metodom u Grisogoh®96); Berger i Grisogono (1998) su na
osnovi avionskih mjerenja pokazali dacalh gotovo neutralan sloj moze ponekad postojati nad
morem i daK(z) prikazuje izmjerene vertikalne profile vjetra irulentnih tokova bolje nego
K=const

Poznavajdi bit WKB(J) aproksimacije isprobanu na jednadzéciatora za amplitudu vertikalne

brzine (TGE), mozemo odmah napisati WKB nultog reaigpoopenje rieSenja (13a). Pri tome
prelazi u integral, kao to je u TGEz)zpreslo u pripadni integréin(z)dz Dakle,

u=u,(1-e " cos((2))

3
v=ue'@sin(I(2)) (13c)
gdje je
_Fyep dz
(2)=(3) J;K(z)“z' (13d)

ViSe o samome rjeSenju i usporedbi s drugim retiotaje u Grisogono (2011). Ovom zadnjom
relacijom (13c, d) se moze bolje procijeniti kumiiu prizemnog vjetra, na maloj visias, i
geostrofékog vjetra, nego Sto se dobije limesom visine wrad omjerv/u uz K=const Mada
rijetko kada i gdje realan, prvenstveno zbog svmstabilnosti obzirom na male perturbacije,
Ekmanov sloj se ponekad koristi u teorijskim staia strujanja na velikoj skali kao jedan od
n&ina tretiranja pridnenog trenja (npr. Pedlosky 1)98Eventualna vaznost tog sloja, npr. pri
pojednostavljenju osnovnih jednadzbi, moZe se j@oiti iznosom Ekmanovog broj&m /(fH?).
Nadalje, geostrotki vjetar se nerjetko mijenja visinom, time termaketar direktno utjée na
Ekmanov sloj. Ipak, taj model Ekmana vazan jeauijgkim prowavanjima i provjeri numetkih
modela. Nedavno poéenje Ekmanovog sloja nalazi se u Constantinu i Soiw (2019).

Zbog prizemnog strujanja od visokog k niskom tladtio, postupno skée ka geostroékom vjetru
pri vihu Ekmanovog sloja, ovaj je proces vazan@aupjavanje i djelondno usporavanje ciklona.
Zanimljivo je da vertikalno integrirani tok prekpobara, tj. integracija gornje jedn. (10), od viSeg
k nizem tlaku, direktno ovisi o prizemnoj turbuleaf napetosti nizx-os. Mnozéi taj tok s
gustadom, dobija se tok mase od visokog k niskom tlakumbzemo tako procijeniti popunjavanje
neke idealizirane ciklone. Nadalje, poznagajrizemni turbulentni tok impulsa (& 2, gdje jeus
procjena tzv. turbulentne brzine trenja) i prosje y-komponentu strujanjagv>, moze se
jednozn&no procijeniti visina Ekmanovog sloja (i obrnutojakaier, znajéi da je za predlozZeni
slwtaj geostrofika komponenta vertikalne vrtloZnosti jednaReg/dy, te koristéi nestl&ivi oblik
jednadzbe kontinuiteta, moze se procijeniti vettikabrzina u Ekmanovom sloju, kao i tipd
trajanje popunjavanja neke ciklone.

Zanimljivo je da se slabo-do-umjereno stabilni g¢anslojevi ipak mogu ponekad tretirati kao da
su odozdo (o)hkéeni Ekmanovi slojevi (npr. Zilitinkevich i sur. 280Svensson i Holtslag, 2009).
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To je vjerojatno zato Sto su u takvim slojevimaateho mala odstupanja od neutralnosti, za
razliku od jako stabilnih gragmih slojeva gdje to viSe ne vrijedi (vidi kasnigktije). Donekle
sli¢cno, i jednostavan konvektivni gr&ni sloj se moze praavati kao poéetno Ekmanov sloj
zagrijavan odozdo. Ekmanov sloj se u moru pongi@édvljuje 2 puta po visini: odmah ispod
povrSine mora (klagan sli&aj), te blazi, odnosno skromniji (slabiji) na dnoenma (Kundu i Cohen,
2002).

b) Prizemni sloj

Debljina prizemnog (povrsinskog) sloja ovisi o giiedj stabilnosti, okino je plci od 10% ukupne
visine graninog sloja. U potpunosti je odrzavan samo vertikalprijenosom impulsa preko
turbulentnih vrtloga, ne ovisi direktno o Corioksy sili niti o sili gradijenta tlaka. Analiza se
bazira na pretpostavci da je vjetar pri povrSinigfelanx-osi i da je strujanje stacionarno; onda
slijedi (koriste&i medukorak (8)):

0=-—-0,p-0,w)
0
Op, =0
d,(uw)=0= d,(K_0,0)=0
K ,0,u = konst
g, 0=2"Kk,_ 012]0,0]1 = ke
VA
ou
K _ = (kz)*|—
m = (kz) 3
K, = Kku.z,
fu
u(z) = |—dz
(2)= [+

(14a)

gdje su:
u. brzina trenja (karakteriska skala turbulentne brzine, ¢bo izmeiu ~ 0.1 i 1 m/s),
z, (z> z,) visina hrapavosti (jako varira, od npr. < 0.1 mad mirnim morem pa preko 1 m u

urbanim sredinama); to je objektivha osobina dikminterakcije strujanja i podloge pa prirodno
ovisi 0 nepravilnostima pripadne podloge,

k~ 0.4 von Karmanova konstanta.

Za sliajeve kad postoji dodatni interni sloj izdwe visine hrapavosti i samog logaritamskog
prizemnog sloja, npr. u Sumi ili nde blisko postavljenim zgradama i déen (eng.canopy sub-
layer), Sl. 11.3, logaritamski prizemni sloj se ekstia iznad spomenutog internog sloja
debljined kao

u2) :%m(z;’odj. (14b)

Da je u (14a) u brojniku logaritma stajaae- z, z> 0, onda bi to samo zf#o da u (14b)yo — d.
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Profil vjetra u stacionarnom neutralnom prizemndojus(14) je logaritamski i to se pwrino
dobro slaze s mjerenjima u prirodi. Pri malom ajarenom odstupanju od neutralnosti, gornji
u(z) se modificira efektima uzgona i tada @i vrijedi da je

u2) =" In(zij +, (21 L)}, (15a)

6(2) = %{ In(éj +y (2/ L)}, (15b)

gdje jed- karakteristtna skala turbulentnih fluktuacija potencijalne temgture (= O u neutralnoj
stratifikaciji), ¢, (z/L) i ¢,(z/L)su bezdimenzijske, univerzalne 'psi-funkcije¢rshisti koje
korigiraju logaritamske fluks-profile (14) u (15vaZavajéi prizemnu stratifikaciju (tj. uzgon),
dok je L tzv. Obukhovljeva duljina kojutemo uskoro detaljnije obraditl; mjeri mehanike i
termalne doprinose efektivnoj duljini dominantnunldulentnih vrtloga, njome se skalira prizemno

horizontalno strujanje i pripadni povrSinski turbodni tokovi. Primijetimo dab — oo u
neutralnoj stratifikaciji pa su onda 'psi-funkcijednake nuli. Produktr@- definira vertikalni
turbulentni tok temperature, tjgw' . Sli¢no bi se izvodila i relacija za speéifu vliaznost kao i

za (15b), odnosno za tok fluktuirggs koncentracije cw gdje bi u polaznoj jedn. za razvoj
srednje koncentracij€ trebalo uzeti u obzir pripadnu advekciju te izvoqgonore. Za stabilni
prizemni sloj¢, (z/L ) je, prema mjerenjima, linearna funkcija visineprdike 4.7z/L, a slEno

vrijedi 1 za vertikalni tok temperature; za neshabiprizemni sloj, funkcije stinosti su
kompliciranije, transcendentne funkcije visink, iali su isto poznate. U prizemnom sloju il
postoji zng&ajna neizotropija turbulencije (zbog blizine 'zitia'podloge), kao i zakretanje vjetra
po visini.

Ponekad se umjesto logaritamskog zakona za verékaiofile prizemnog sloja, (14) i (15), koristi
eksperimentalno provjeren razlomljeno-potencijsikan ovisnosti iznosa brzine o visini iznad
podloge, tipa

U(D) = Ul —2)"

gdje je0 < a < 0.5, a ~ 1/7 (aproksimirajdi logaritamsko ponasanije, ili malo preciznije 014 <
0.4) dok swi zrer unutar tog prizemnog sloja. Korigteesto drugéju formu od (14), prethodni
se izraz za omjer brzine na dva nivoa moZze i izvest

Napomenimo da se na osnovi navedenog Prandtlovegngiskog zakona za vjetar, koji u
principu moZe vrijedjeti samo u skoro st&ti neutralnim uvjetima, moZze ponekad uspjesSno
procijeniti vjetar i iznad prizemnog sloja (Prof.rydje Kozmar, FSB Zagreb, privatna
korespondencija). Nadalje, uz uédjenu pretpostavkagu'w™> = -K(z)dU/dz (<u'w'> je funkcija
visine) i navedeni potencijski zakon izdweiznosa brzine i pripadne visine, moze se direktno
pokazati da vrijediK(z) = - z<u'w> /[[aU]. Dakle, moze se formirati procjena vrtlozne
difuzivnostiK(z) na osnovi flukseva i srednjeg vjetra.

Primjetite u (15) raspored argumenaa:z, L; te visine odréuju srednje stanje prizemnog vijetra i
temperature do na dinatku (ovdje turbulentnu) skalu. Mogu se dodati aste¢levantne
modifikacije u (15), poput utjecaja stabilnosti lbolne atmosfere kao u npr. Zilitinkevich i
Calanca (2000). Na primjer, kad se konvektivnj slobodno proteze do inverzije, onda joS i ta
visina inverzije, skupa sa, z, L, odreiuje ‘geometriju’ srednjeg stanja — naravno, openao
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parametar turbulentne skale za brzinu i temperatilazalost, teorija glnosti ne vrijedi uvijek u
prizemnom sloju; npr. ne vrijedi u jako stabilneasificiranim uvjetima. Donekle se mozetre
za urbani graini sloj, no u takvim su sti@jevima mogte prikladne dopunske modifikacije
relacija (15).

Poznavajdi zemljopisnu Sirinu strujanja u priblizno neutran granénom sloju (informacija
velike skale gibanja), s jedne strane, te brzienj#, tj.u-, s druge strane (informacija male skale
gibanja), moze se procijeniti dubina, odnosno wsmipadnog graninog sloja kach =~ const
u-/f, gdje je tipkno const< 0.4. Nadalje, &ekujuii da je vrtlozna difuzivnost linearna funkcija
visine u pripadnom prizemnom sloju, K(z) = u-kz te akoK postize svoju srednju vrijednosk,

za cijeli pripadni neutralni sloj nesto iznad viggré&zemnog slojazs, koji je otprilike 10 % debljine

h; na ovoj visini se u prosjeku turbulentni vertikialokovi ne bi smjeli mijenjati viSe od, recimo,

+ 20 % pripadne referentne (srednje) vrijednostko je doista tako, onda se spomenuta procjena
same visinéh dobro slaZze s procjenom iste na osnovi Ekmanovofilg vjetra, npr.h = 7(2Kn,

)2,

Visina prizemnog sloja ima drugfu ovisnost u gradovima nego u ruralnim krajevintagla
govorimo o tzv. urbanom (prizemnom i onda cijelomrgnom) sloju. Na sl. 12.1 skiciran je
vertikalni profil srednjeg vjetra u urbanom gramm sloju. Kvalitativno séian prizemni sloj se
pojavljuje i u Sumsko-agrarnim krajevimagnopy layel).

freigfer
il

Slika 12.1. llustracija vertikalnog profila sredgjvjetra u i iznad urbanog prizemnog sloja
karakteristtne debljinez, (tipicno Z, = d).

¢) Kut vjetra u Ekmanovom sloju
Nakon uvdenja prizemnog sloja u ovom potpoglavlju b), vratise kratko na Ekmanov sloj iz
potpoglavlja a) i obratimo paZnju na kuizmedu prizemnog i geostrafkog vjetra koristéi jedn.

(1).

I

f(v—vg)— al;;N =0
- f(u—ug)—aW:O

0z

gdje sve oznake imaju udbjena zné&nja. Zbog jednostavnosti opet pretpostavimo da
geostroféki vjetar puSe nizx-0s. Integriramo 1. jedn. od dna do vrha ABL-a Igied H,
iskoristimo teorem o srednjoj vrijednosti za brzinkroz cijelu dubinuH, iskoristimocinjenicu da
turbulentni tokovi trnu na vrhu ABL-a (u praksi Berjetko pretpostavlja da je dovoljno da ovi
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tokovi budu maniji od 5 ili 10 % maksimalnih vrijeasti) i da je prizemni turbulentni tok dobro
opisan brzinom trenja-. Dakle,

v" fH = -(-u.” cos(a))

vhf
2

H

cos(a) =

odakle se odmah vidi da preduboko procijenjenmitidelirani ABL moze imati premali kut, Sto
ima za posljedicu npr. preslabo popunjavanje ciloim podrija. Nerjetko je preveliki H ujedno
povezan i s premalifd" pa onda moZda i sam kut nije pogresan, ali je prestlab protok zraka k
niskom tlaku jer je ofenito premala komponenta brzime U zadnjem izrazu da je postojap+

0, onda bi ta vrijednost bila prvo oduzetawdi onda pomnoZena s preostalim faktorffu-2.

Sliénim integriranjem 2. relacije pojednostavljene jegiibbanja uy-smjeru dolazimo do analognog
izraza za kut, tj:

(@ -u,)fH =-u’sin(a))

sin(a) = wH,
tan(a) = M

g H

Uz pretpostavku da je= 104/s, V" = 3 m/s,;H = 1 km iu- = 0.6 m/s, kut = 33.%. xito je da su
ove procjene kutova jako osjetljive na grube pnogjelaznih vrijednosti; fina ndeigra izmeu
viSe parametara mora zavrsiti u intervalu<-%in(z) < 1. Primjetimo da je u klagiom sl&aju
Ekmanova sloja ovaj prizemni kut jednakl4fer je pripadni tangens jednak limesu omjeha
kadaz tezi nuli, Sto je u stvarnosti é@nito prevelika vrijednost za taj kut.

Kad poveéani doprinos velikin vrtloga vertikalnom turbuleotn toku s visinom ttno
kompenzira smanjeni pripadni doprinos malih vrtlogada je taj turbulentni tok konstantan
visinom. To onda odgovara idealiziranom prizemrsboju atmosfere.

d) Sliénost strujanja

Za dva strujanja govorimo da suc¢sla ako postoji geometrijska i dinarka slicnost méu njima.
Geometrijska stinost se odnosi na oblik i dimenzije tijela ili padptora podvrgnutog strujanju:
osnovne duzine moraju biti &te, tj. u razmjeru, dok kutevi moraju biti isti.ifamicka slicnost
zahtjeva da strujanja imaju iste relevantne bezdmijgke brojeve, nprRi, Fr, i Pr broj (te
priblizno isti Re. Za kompletniji pristup skaliranju turbulentnitokova treba uvesti tzv.
Buckinghamow//-teorem kojim se izvode relevantne turbulentnecusdi za zadani poznati skup
karakteristtnih velicina i njihovih dimenzija (npr. Stull 1988). Postlpse bazira na dimenzijskoj
analizi gdje broj klj@nih varijabli problema mora biti jednak broju osndv dimenzija problema
(npr. duljina, masa i vrijeme). [PoboljSanje owdovjake fizikalne metode je tzv. direkciona
(usmjerena) dimenzijska analiza u kojoj se raziikamjerovi, npr. vertikalni i horizontalni.] Tako
se teorijom stinosti dolazi do npr. lokalne 8&hosti, Monin-Obukhovljeve sinosti, slénosti
izmjeSanog sloja, slhosti za slobodnu konvekcijw( — w. i relevantni vertikalni tok je tada

W=t9*w*), slicnosti Rossbyjevog broja za grami sloj (tada je karakterisina geometrijska

skala z), itd. Ako turbulentno strujanje ima nekoliko &éteristénih skala u prostoru, vremenu a
onda vjerojatno i u brzini, onda je analiza komipdinija i nafe&e manje ¢igledna.
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Buckinghamov//-teorem je osnovni teorem dimenzijske analize. k@ke da se jednadZbans
fizi¢kih varijabli, koje su mogu izraziti k neovisnih fundamentalnih véinha, moze ekvivalentno
izraziti setom o = n — kbezdimenzijskih varijabli konstruiranih iz origina jednadzbe. Mo
teorema je u tome da se mogu pretpostaviti depw nepoznate jednadzbe, indajma umu
fizikalno najbitnije (neovisne) varijable (npu:, 6, itd.) i optimalan set preostalih dimenzijskih
parametara (npr. ubrzamge referentna temperatuée, itd). Za dva dinandka sustava kazemo da
su sleni ako im spomenute varijable i parametri koin@glir(poput sinosti trokuta).

Inace, v& smo i ranije u skripti koristili dimenzijsku anali za procjene pojedinih parametara.
Podsjetimo se parabole energije planinskih valoema Smithu (1980), kratko je bila spomenuta
u dijelu o uzgonskim valovima: ona se moze 'pogdgifprocijeniti na osnovi najbitnije dinamike

i geometrije. Dimenzijsku analizu koristimo i dalji preostalom dijelu ove skripte. Spomenuti

plazme.

e) Sloj mijeSanja

Atmosferski konvektivni sloj je n&&e pokriven stabilnim slojem slobodne atmosfere;tqmn
turbulentno mijeSanje u ABL-u alno dovodi do formiranja dobro izmijeSanog sloja gibja
mijeSanja, ili vanjskog sloja). Ovaj sloj se nalenad prizemnog sloja. N&&Xe se takav sloj
javlja iznad kopna za vrijeme jakog zagrijavanjangome i iznad oceana kad je zrak blizu morske
povrSine hladniji od morske vode. Brzina vjetpaotencijalna temperatura su gotovo neovisni o
visini tj. brzina vjetra i potencijalna temperatwga priblizno konstantni u tom sloju i turbulentni
vertikalni tok varira priblizno linearno s visinomPretpostavljamo da turbulencija&ezava na
vrhu granténog sloja, odnosno pada na malu vrijednost od d&oeeseedine ili donjeg dijela sloja
mijeSanja. Opazanja pokazuju da se turbulentni tewla moze jednostavno prikazati preko
(nelinearnih) relacija:

(u'—\N’)s =-Cq ‘V‘U

W), =-c Vs Y

C, Je bezdimenzijski koeficijent otpora. Indeg' ukazuje na povrSinske (engsurface
vrijednosti. Pdetne aproksimativne jednadzbe (1) se tada mogwgavno integrirati po visini

od povrSine do vrha konvektivnhog gréamog slojaz=h. Dobivamo nakon dijeljenja s dubinom
cijelog sloja:
f(V-9,) =~(uW),/h=C,V[u/h

N L (17)
- f(@-10,) =~(VW),/h=C,|[V[v/h

te ako izaberemo koordinatne osi tako d&je= 0, tada su rjesenja:

Vv, (18)




d

gdje je dimenzijska konstante, = (Cf:h) , 1/(m/s). Brzina vjetra u ovakvom izmijeSanomjsl@

manja od brzine geostrokog vjetra i ima komponentu gibanja u smjeru nilaga; ne pokazuje
nisku mlaznu struju kao u slaju Ekmanovog (tj. neutralnog) sloja. #eaCq prilicno varira,
ovisno o podlozi, itd., no grubi srednjak mu jeaecklcine 0.002. @ito da je (16) nelinearan
zakon (kvadratna ovisnost turbulentnih tokova alsy@ brzini vjetra). Postoje raélte varijante
ove ideje, koja je pritino potkrijepljena mjerenjima kad postoje pribliZzetacionarni uvjeti u
prizemnom sloju; npu-2 = CpU10?, gdje jeCp ~ Cq dok jeUso srednji iznos brzine vjetra na 10
m iznad podloge.

Ponekad postoji nekoliko izmjeSanih podslojeva kgjabo mdusobno komuniciraju s
turbulentnim (a vjerojatno i ostalim, poput radijaf tokovima dok ih razdvajaju podslojevi
stabilnog zraka (inverzije). To {@&e sliaj nad otvorenim morem, gdje je slabije izrazernvdne
hod pa vremenske konstante r&ash procesa u mauigri imaju vise prilike da usklade takve
viSeslojne kvazi-stabilne strukture. Tada dolami suptilnih razvoja izm#u kratkovalne i
dugovalne radijacije, mikrofizike i naoblake, tulncije, oslabljene srednje advekcije i valovite
povrSine mora.

Ovisno o temperaturi mora i srednjem strujanju, pprrSinska magla moze pijeu Sc naoblaku

a uz dovoljno turbulencije nakon nekoliko sati awaze prijé€i u npr.Cu fra, hum Magla pri
povrSini mora se moZe pojaviti u nekoliko tipih situacija, ovisno koliko je temperatura mora
niza/visa od prizemnog sloja zraka. Taj lineardn@s onda ulazi u nelinearnu relaciju tlaka
vodene pare u zraku i to onda ailre da lice d&i do zastenja zraka vodenom parom (i magle)
ili ne. Pri nagloj, posebice skokovitoj promjenarkkteristike podloge, npr. temperature ili
hrapavosti, moze d@odo formiranja tzv. internog grafmog sloja.

Hrapavost mora je, za razliku od hrapavosti kopnamjenljivija i mijenja se u ovisnosti o stanju
i strujanju mora. Najjednostavnija ovisnost je a&harnockovom relacijom sea= const u?/g,
gdje jeur brzina trenja, tj. karakterigta brzina za turbulentne procese a konstanta j@150
Moderni oceanografski modeli mijenjaju tu konstamtwovisnosti 0 morskom spektru valova i
nestacionarnosti morskih struja.

f) Osnovne jednadzbe sloja mijeSanja

U horizontalno homogenom strujanju jednostavnogvkétivnog ABL-a, CABL, bez divergencije
zraenja, bez oslolinja latentne topline zbog faznih promjena vodeaborine, jedn. duvanja
srednje pot. temp. glasi

08 _ o(w¥a)

oY - 19
ot 0z (19)
Integrirajiei (19) kroz cijelu dubinu CABL-dj, dobije se
06 _ (w8),.~(wé).,
26 _ (W), ~(W8) 0)

ot h

gdje je proces uvienja opisan 2¢lanom na desnoj strani; on predstavlja osobinerkatékog
toka topline u slobodnoj atmosferi Sto je primije3aze, u sloj mijeSanja, pa je stoga povezan s
promjenom (ponekad skokoviton#) na inverziji. 1.¢lan na desnoj strani je povrsinski tok

kinemattke topline. Pretpostavimo da na inverziji possbjokovita promjenal6h = 6h+ -8 kroz
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izuzetno tanki sloj inverzije, Sto nije sasvim raena situacija. Onda je mogpiprikazati 2¢lan
desne strane od (20) kao produkt pripadne brzifegenja,wen, | temperaturnog skok#th, tj.

(W), =-W,A8,

ent

(21a)

h

oh ,
= (= -w,)Af
(at sub)

gdje je wsup brzina supsidencije na &g skali: wsup = —div(V) h, uz v Sto predstavlja vektor
horizontalnog srednjeg vjetra u CABL-u (dakle, ik&ino, po visinih, usrednjeni vjetar).

Preuredimo li (21a) dobijemo jedn. za rast ili phtine CABL-a kao funkciju toka uwanja,
temperaturnog skoka inverzije i brzine supsidencije

@ == (Wg)ent +\Nsub: V\ént+vvsub
& AG, ) (21b)

Slijedi da CABL raste uvkgenjem toplog zraka odozgo iz slobodne atmosiggg,> 0, a opada s
vertikalnom brzinom supsidencije tjeranom visokimljgm tlaka. Rast CABL-a je ogra®in
stabilnim slojem slobodne atmosfere definiranimksko pot. temp. na vrhu CABL-a.

Tok uvlatenja kinematike topline ovisi onenti 46n. Stoga vrijedi konstruirati prognotiu jedn.
za navedeni skok pot. temp. na inverziji:

0Ag, _ 06, a6
at ot at
06
ot

ah (22)
= AC
yH(at sub)

gdje jeye vertikalni temperaturni gradijent ol Jedn. (20), (21b) i (22) su prognoktisustav
jedn. za razvoj jednostavnog CABL-a. &léim, taj sustav nije zatvoren jer ima viSe nepozce

od broja jedn. Ako nema povezivanja (ergiupling sustava s jedn. bilance energije tla, onda
povrSinski tok kinematke topline, tj. 1.¢lan na desnoj strani od (20) mora biti zadan. Neda
vanjske varijable swsup i y9 pa joS samo preostaje specificirati kineatiok uvlatenja. Za tu
svrhu,¢inimo vaznu i osjetljivu pretpostavku da je taj thkektno povezan s povrsinskim tokom,
tj.

we),, =-fwe).,, (23)

ent

uz koeficijent kao zadanu konstantu, ili u ovisnosti o termodiid&m osobinama inverzije. Tu
je uklju¢ena i pretpostavka da je uwdanje prvenstveno tjeranocjaom velikih vrtloga forsiranih
povrSinskim tokovima koji miudjeluju sa stabilno stratificiranom slobodnom asfecom.
Prema ogragenim mjerenjima i finim numetkim simulacijama velikih vrtloga (tzv. LESod
engl.Large-Eddy Simulationwidi npr. Cuxart, 2015§ ~ 0.2. Dinamiki gledano, to zna da jos
oko 20 % ekstra topline doprinosi razvoju dnevndglLAa, tj. CABL-a, zbog uvlé&enja toplog
zraka koji potjée iz slobodne atmosfere. U stvarnosti, fluks ¢ethga joS ovisi i 0 tokovima
vodene pare te 0 smicanju vjetra; prvi se paramedtriza CABL poméu povrSinskog toka
vlaznosti, a drugi ponial u-.

7 LES eksplicitno razléuje nehomogenosti i nestacionarnostevekale gibanja i neizotropiju. Pripadno filtrijan
NS jednadzbi LES-om mora biti u tzv. inercijskondp&ju spektra turbulencije.
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Na donekle stian n&in kao u (20), mozZze se opisati razvoj srednjegrajet CABL-u. Pored
vertikalno integriranih tokova impulsa na desnaoast takvih jedn., joS se javljaju komponente
sile gradijenta tlaka i Coriolisove sile. Razumedtada pretpostaviti, kao 1. aproksimaciju, da su
turbulentni tokovi impulsa na dnu i vrhu CABL-a gaani na stian n&in kao u (23).

g) Stabilni sloj
Obi¢no se dijeli na tradicionalno (slabo) stabilni asferski granini sloj (SABL), gdje vrijedi

vecina aproksimacija uvedenih do sada (npr. bezdinskeziunkcije za pripadni prizemni sloj jer
ovaj blago do umjereno odstupa od neutralnostg jako stabilni grani sloj o kojem se ne zna
dovoljno jer je relativno tanak i toliko stratifrain da je teSko mijeriti pripadne turbulentne fliese
(npr. Mauritsen i sur. 2007). Jedan od tipova italslojeva biti¢e diskutiran kasnije (nagnuti
SABL bez osnovnog vjetra).

Stabilnim atmosferskim gratnim slojevima je teZe odrediti dubinu nego nestaiili priblizno
neutralnim slojevima (koji su dublji); to je stogsto je dinamika SABL-ova d@gnito
kompliciranija i nerjetko pod utjecajem radtih cimbenika koji proizvode razlite velicine
karakteristénih turbulentnih vrtlogad S druge pak strane, nestabilni i neutralni girinsloj su
uvelike odréeni velcinom dominantnih, naj\éh vrtloga koji su ogragieni samom dubinom
cijelog sloja (npr. visinom sinogke inverzije). Dubina SABL-a se nerjetko paranzata prema
Zilitinkevichu (1972) kao

hsasL= const (u L/f)Y2 0.4< const< 0.7, (24)

gdje su klj¢ni parametri: brzina trenja, Obukhovljeva duljin@ariolisov parametar. Womo da
je ova dubinahsagL donekle sina dubini onoj za Ekmanov sloj, s time da ovdjegulertiozne
difuzivnosti,Km, igra pripadni produkttk L (ujedno usdimo da ovi parametri pripadaju skaliranju
prizemnog sloja, dokdolazi ,0dozgo*, tj. s velike skale).

8 U SABL-u se javljaju raztite velicine neizotropnih, spljostenih vrtloga; nadalje, 3Ao0Ze biti pod utjecajem
uzgonskih i drugih kr&h valova (koji se ne mogu pojaviti u nestabilnotmasferskom gragnom sloju).

12C



13. OBUKHOVLJEVA DULJINA, L, horizontalni turbulent sloj

Obukhovljeva (iz ruskog: Obuhov, ddoyxos Anekcanap Muxaiinosuua) duljina L potjete iz
teorije sltnosti, mada se moze i drugja izvesti (npr. iz TKE jedn.). Vidjeli smo da u
neutralno-stratificiranom prizemnom sloju vrijedi

u2) =%ln§. @)

Izraz (1) pokazuje logaritamsku ovisnost horizamgdbrzine vjetra_J 0 visini u prizemnom slojg,
tj.

== @)

prikazuje bit bezdimenzijskog (univerzalnijeg) puiga. Ono dovodi do svojevrsne univerzalnosti
novodobivenih izraza; mjerenja pokazuju da (2)edijgotovo svugdje, tj. u skoro svakom

neutralnom prizemnom sloju. Pri tomegemijenja ovisno o lokalitetu, no mijenjaju se igadni
profili vjetra Sto zna da vertikalni profil vjetra ovisi o karakterisakna turbulencije na nekom

: . : . . _ u : L
lokalitetu na priblizno univerzalan &ia. Kako % bezdimenzionirano sk—D daje 1, izlazi da su
z z

svi profili sliéni bez obzira na lokaciju! Ovdje nema upliva tenapare pa je razumljivo da ovaj
logaritamski profil vrijedi samo u neutralnoj atniers.

Monin, Obukhov, Lumley, Panofsky, Businger, Tenrgk®/yngaard, Zilitinkevich, Larsen,
Hogstrom i drugi znanstvenici su pt@vali problem bezdimenzioniranja strujanja zaajlkada
su uvazeni i terndki efekti, tj. utjecaj stratifikacije na turbulemei Problem su postavili ovako: u

stabilnoj i labilnoj stratifikaciji ne vrijedi tno %k—zzl vet se to korigira (vidi proSlu lekciju)
Z U,
kao

ou kz z 00 kz z
—— =@ (-), —— =@ (= 3a
o %(L) %0 wh(l_) (3a)

n}

gdje je @, opta funkcija slénosti (ekivalentan izraz se postavlja za potenuijalemperaturu
korist&i ¢,) koja se integralom povezuje sa psi-funkcijomiasbe lekcije. @ito je da je 1¢lan
u razvojug, konstanta jednaka jedinici, itd. Eksperimentggatvideno da je

1+47z/L,....... L>0

@)=L s N N (3b)
(-15z/L)™,.L<0

gdje izrazi na desnoj strani od (3b) redom vrijedestabilno, neutralno i nestabilno stratificirani
prizemni sloj. Za prijenos topline, doije potencijalne temperature (ekvivalentno do alatdr
poCp), @, (z/L) = 0.74 + 4.Z/L za stabilno stratificirani prizemni sloj, odnosng, (z/L) = 0.74(1 -
9z/L)Y2 za nestabilno stratificirani prizemni sloj (postojemalo drugaiji izrazi, ovisno o
autorima). Qito da @, = 1+15/4 z/L... = 1-3.75 z/|L]. u statéki nestabilnom prizemnom sloju.
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Velicina L je bitna velkina u mikrometeorologiji: od obrade mjerenja i dgljteorijskog razvoja
problema turbulencije pa do numiog modeliranja vremena i klime. Modelarima trebaj
procjene turbulentnih tokova osnovnih meteorolodgdija i tu jeL vrlo bitan. Termiko i
mehanéko generiranje turbulencije u prizemnom sloju jenkaktno ukljgeno ulL i to ¢emo
pokazati. Ako je visina z bezdimenzionirang, ¥ertikalni profili ¢e biti slicni bez obzira na male
do umjerene varijacije u stratifikaciji prizemnoieth granénog sloja. Turbulentni tok impulsa je
odralen su-, tok temperature sw'd>s, gdje < > predstavlja usrednjavanje turbulentnog toka
dostupno istrazival i podacima a 's' ztiaprizemne vrijednosti gurface), npr. oko 2 m. Ostale
relevantne vetine, tanije parametri, su ubrzanje sile tezg I referentna temperaturéo.
Buckinghamov teorem u teoriji 8hosti tvrdi da se sve ove navedene dreé mogu povezati u
dimenziju [m] na jedinstveni ga i to jeL. Ovaj postupak ostavljamo za malu vjezbu (naputak
impuls ide u brojnik), da se izvedlena upravo opisanom postupku teorijérstisti, Slika 13.1.

JoS jednom, Obukhovljeva duljina se definira kasina gdje se dinamiko-mehanicko
generiranje turbulencije priblizno izjednaéuje s termicko-uzgonskim doprinosom
generiranju turbulencije. Poznavajwi meteoroloSka polja na jednom nivou prizemnog sl@,
iz modela ili mjerenja, ova se polja mogu teorijomsli¢nosti i potrebnom vrijedno&u z/L
konzistentno raspodijeliti kroz cijeli prizemni sloj.

A

Termicka dominacija

in.-mehanika
ominacija

Slika 13.1. llustracija Obukhovljeve duljine i obi¢ne visine z. U donjem dijelu dominiraju
dinamiki efekti (trenje i smicanje), dok uzgonskim efekdi i pripadnim strukturama treba malo
veca udaljenost od podloge da se sasvim razviju. ifetinno dalL sadrzi turbulentni mehati tj.
dinamkiki efekt, u, i termodinamiki efekt, tj. 6« (vidi ispod).

Indirektno L moze (do najviSe) umjereno varirati ovisno o hsagsti podloge. Polagieod
jednadzbe za king€ku energiju turbulencije (TKE =<e> = <ui'ui'">/2 = E), Sto je detaljno
prikazano u idéem poglavlju skripte, dolazimo tatter do izraza za Obukhovljevu duljinu.
Dakle, pretpostavimo da vrijedi prognozakiza

% wl w9 - w( P |- (4)
ot 0z oz 6 0z yor
a b c d e f
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U jednadzbi (4)¢lanovi b i ¢ su dinandko-mehantki pokret&i turbulencije, dok jeclan d
termicko-uzgonski pokreta(labilna stratifikacija) ili potrosa(stabilna stratifikacija) turbulencije.
O ¢lanovima e (transporti) i f (disipacija) ke vise rij&€i kasnije. Pojednostavimo analizu tako da
sredniji vjetar puSe samoxtsmjeru. Dva mogta generirajéia clana moraju biti jednaka za= L

pa vrSimo jednostavno izjedtavanje, tj. trazimo stacionarnu ravnotezu idZmélanovab i d u (4)
zanemarujdi sve ostale (u turbulenciji épnito vazneglanove:

awd _9%e (5)
0z 6

bezdimenzionirajéi srednje smicanje na lijevoj strani (5) dobijamo

uw - Gwe (6)
kKL 6

gdje je kljutno da se suporedba radiza L, iz ¢ega proizlazi:

6 _u
L ~— =, . 7
g [l (7

Sada uz pretpostavku, tj. definiciju

U, = (—UW),2 ®)

te uvrStavanjem u (7) i uzimajuturbulentne tokove impulsa i topline pri tiu)o, dobijemoL.

Iz dobijenog izraza vidimo dd sadrzi dva mogia generacijska mehanizma turbulencije.
Predznak ovisi samo wé'o tj. o turbulentnom toku topline i

- >0 u labilnoj stratifikig

wé o =0 u neutralnoj stratifikaciji
< 0 u stabilnoj stratdikji.

Kako su dobiveni predznaci u suprotnosti s predamakRichardsonovog broja po kojem
odreiujemo stratifikaciju atmosferskog granog sloja, radi usktivanja izraza zd. stavljamo
negativan predznak (-), tako a> 0 u stabilnoj stratifikaciji, te izraz (7) Zapostaje.

__6 .U
L=——20=-, [m]. (9)
gk wéo
Odavde slijedi:
< 0 labilna stratifikacija
L = oo neutralna stratifikacija
> 0  stabilna stratifikacija.

Definiramo bezdimenzijsku visinu
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, (10)

N

iz ¢ega proizlazi
< 0 labilna stratifikacija
C = 0 neutralna stratifikacija
> 0 stabilna stratifikacija.

Postoji direktna veza iznda Richardsonovih brojeva gr&nog sloja, ovaj put preko (10), B,
kao i prije.

Bezdimenzioniramo li temperaturni turbulentni takws, tj.

elj — _W’H’O ’ (11)
uI:I

te uvrstimo u (9) dobijemo drugi oblik za L:

N 2
L=0d5 (12)
gk &,
O¢ito da L nije dobro definiran u striktno neutralnoj strid#ciji (koja ionako ima viSe

akademsko nego pra&tio zn&enje). Tiptan raspon promjene Obukhovljeve duljibekroz
dnevni period je prikazan na Slici 13.2.

200 1
150 1
100 1

50 1

L°|]mj
.50 A

-100 1

-150

Slika 13.2. llustracija dnevnog hoda Obukhovljewdjide L; vrijeme je u satima dano na x-osi.
Budwi da kratko nakon izlaska sunca i malo prije zadasknca tokovi topline ofnmo mijenjaju
predznak u sinoptki slabo-poreménim uvjetima, pripadni vertikalni tok topline jada oko
nule. Tadd. — + o« kao Sto slika pokazuje oko npr. 8 i 20 sati.

Nije pretjerano r& da L najkompaktnije i dovoljno kompletno opisuje razvojosje&nog
horizontalnog prizemnog sloja u kojem postoji stnj¢ (a hldenje nije preveliko, tj. d& ne
bude maniji od npr. 1-2 m u prosjeku kroz dulje dg).1 Uaiimo daL ne predstavlja neku tignu
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velicinu turbulentnih vrtloga. Tranzijentno ponaSabjet « pri izlasku i zalasku sunca se
relativno jednostavno rieSava &uaima sL, no vei je problem kad. — +0, tadaRi — = oo.

a) Konvektivni graniéni sloj
Ako postoji smicanje, pri skaliranju izmjeSanogzpmnog sloja valja prvo koristiti donji izraz iz
(3b) za definiranje vertikalnih profila osnovnih teeroloskih varijabli poputi(z) Na krajnjoj
konvektivnoj strani, bez smicanja vjetra, Sl. 13livo, je tzv. slobodna konvekcijafrée
convectiof) i tada jew- karakterisitna skala za konvektivnu turbulentnu brzinu (prbteaisto za
pot. temp.!):
1
w=[(Ew), g 2. (13)

0

Izraz (13) se najjednostavnije dobija koristBuckinghamov teorem. Slobodna konvekcija se
dogata npr. nad toplim mirnim morem kad nema vjetra,138I3, lijevo.

/ % o
Ueo /
s U

D) —

>

£

2
'\0 \0

Slika 13.3. Efekt stratifikacijef(z), i vertikalnog smicanja srednjeg vjetra na smgejen
vertikalnog turbulentnog mijeSanja. Bez smicanj@\vo) turbulentne strukture su uglavnom
odreiene udaljend® od podloge i inverzije. Prisutnost smicanja (dgsdovodi do rastezanja i

djelominog razdvajanja, tj. slabije povezanosti vrtlogénasno pripadnih turbulentnih struktura
po visini.

Kad se radi o kombinaciji ove i prethodne turbubenkarakteristine brzine, tj. 0 smicafem
konvektivnom ABL-u (engl.Convective ABL. CABL), Sl. 13.3, desno, Larry Mahrt i ostali
znanstvenici su predlozili i pripadnu kombinaciju dviju skala turbulentnih brzina, popuiturse

= (au- 2 + bw 912 gdje sua i b = O(1) i dobijaju se iz mjerenja. Razvoj CABL-a je odiee
omjerom u</ws, tj. omjerom L/znv, jer je omjer Obukhovljeve duljine i visine invéez
jednoznana funkcija spomenutog omjera:

-L/ziny = (U )3k,

gdje je k opet von Karmanova konstanta. Za vrlo mali pripagimjer dominira slobodna
konvekcija s¢elijskim strukturama; to su u ugl. neregularni skpoligonalni mlazovi opkoljeni
sa silaznim mlazovima i umjerenijom supsidencijorRorastom spomenutog omjefalijske
strukture se postupno zamijenjuju nepravilnim hamtalnim kvazi-cilindrénim strukturama
(engl. tolls’). Sam prijelaz prevladavdjeg konvektivnog rezima se daigaoko 0.3 <u-/w: <
0.7 (npr. Fedorovich i Conzemius, 2008). Kroznad barotropnog CABL-a nema Ziage
promjene geostrafkog vjetra; u baroklinom (smicajam) CABL-u to viSe nije skaj.
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b) Stabilni prizemni sloj

Ako postoji smicanje, pri skaliranju stabilno sifiairanog prizemnog sloja valja prvo Koristiti
gornji izraz iz (3b) za definiranje vertikalnih fila osnovnih meteoroloskih varijabli popu(z),
itd. Na primjer, opet se iz zadane dvije visingpgdnih brzina vjetra i procjene vertikalnog toka
topline moze odrediti- i 2 slicno kao i u neutralnom prizemnom sloju. Ovisno kajeulazne
velicine poznate, nekad se mogu direktno uvrStavanjduitidistale trazene veine, a ponekad
treba pribjéi iterativnom ra&unanju (skan je sldaj i za konvektivni prizemni sloj Sto se
ratunanja tée).

Druga krajnost stabilnog prizemnog sloj je da nerjera i pripadnog smicanja u stabilnoj
stratifikaciji i taj je problem olno najtezi i vodi k vrlo stabilnom gramom sloju. Skica
glavnih razlika izméu blago i jako stratificiranog atmosferskog sl@apyikazana na Sl. 13.3, a
jedan od tipino jako stratificiranih skéajeva vidjeticemo pri katabatkom strujanju (Prandtlov
model) kasnije.

Entrainment zone

\ TKE
Outer \‘,

Z | layer

.TKE

Surface
layer

X
v .
- )
. )
- .
.
% = Y %

Weakly stable Very stable

Mahrt L. 2014,
Annu. Rev. Fluid Mech. 46:23-45
Slika 13.3. Skica uobajenog, slabo do umjereno stratificiranog (a) iojagtratificiranog

grantnog sloja (b). Prikazani su timi vertikalni profili vjetra, potencijalne tempeuaé i
kineticke energije turbulencije (preuzeto od Mahrt, 2014).

Monin-Obukhovljevo skaliranje visine u prizemnonojal pom@&u L, te pripadno skaliranje
prizemnih vertikalnih turbulentnih tokova (presudra tiptne ABL-ove) se nép&e koristi u
meteoroloskom numeikom modeliranju, dakle u NWP i klimatskim modelinza, modeliranje
donjeg rubnog uvjeta. Najjednostavniji pristugk@istenje koeficijenata pridnenog trenja Sto u
sebi imaju korekciju zbog blagog odstupanja od raibsti, korekcija se definira porfioL.

Uvod u statisticki i spektralni opis turbulencije

Ovdje vrlo kratko uvodimo tek nekoliko vaznih pojwaoo statistikom tretiranju turbulentnih
velicina. Za detalje, valja pogledati npr. uvod u sti&ku obradu geofizikih signala, vremenske
nizove vektora i skalara, te napredne kurseve loutenciji u fluidima. 1z tih kolegija je poznat
pojam vjerojatnosti, guste energije, zdruzenih raspodjela, standardne d@ejate viSih
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statisttkihn momenata (nagnutost, spljostenost, itd.). \i®menti su pod jakim utjecajem
velikih odstupanja od srednjaka koja se relativifegko (necesto) dogdaju. TeSko ih je mjeriti
a stoga i protavati.

Vazan koncept je mjerenje i préten (npr. vidi iddée poglavlje) kovarijanci i korelacija.
Poznavajai koeficijent korelacijer(t), Sto je simettina veltina, integriranjem preko svih
vremena dobija se tzv. integralna vremenska skalbl turbulenciji se uvijek pretpostavlja da je
taj integral kon&an, te je ondd gruba mjera intervala preko kojeg je npft) dobro koreliran
sam sa sobom ako H¢) odnosio nai(t). Drugim rjg€ima, T je vremenska mjera intervala preko
kojeg seu(t) sjeta svoje proslosti. Iza toga dolazi koncept lagfanzke turbulentne duljine, itd.
Ergodicnost pojedinih procesa je tal@r vazan pojam u préavanju turbulencije. Nadalje,
zn&ajni su takder centralni teorem, 1D i 3D spektraliasing izmjerenih podataka,
longitudinalna i transverzalna korelacija, kaskadargije i spektralni prijenos energije.

Pretpostavimo da smo uspjeli izomati i nacrtati gustau spektra (snage) turbulentnog gibanja,
tj. spektar doprinosa TKE-u (produkcija, disipacijd.), slicno kao na Sl. 13.4.

f

in §53

i

Slika 13.4. llustracija pojednostavljenog spektistge turbulentnog gibanja 8( na log-log
dijagramu gdje jec valni broj. Posebno je istaknut zakon Kolmogorawea, ,-5/3 zakon®, tj.
inercijsko podrdje. Ispred inercijskog podéa, na manjim valnim brojevima, su najve
energetski najjé vrtlozi; iza inercijskog, na velikim valnim brojena, je disipacijsko podtie.

Najosnovnija su tri glavna dijela atmosferskog tletnog spektra (mada ih moze biti viSe,
ovisno o prisutnim procesima), Slika 13.4. Prviejeergijski dio, ili energetka pod-skala, na
najmanjim spektralnim (valnim) brojevim&, turbulencije. Ovdje se turbulencija hrani, tj.
dobija energiju zbog nestabilnosti relativnatieskala gibanja; to je u biti kinéka energija
strujanja. Idui k relativno véim spektralnim brojevima, dolazi se to tzv. inesk# ili inercijske
pod-skale, gdje vrtlozi postupno i spontano kagleqali tj. pucaju prenosge spontano svoju
energiju na relativno sve manje i manje vrtloge.ri ®me, ovi vrtlozi nemaju direktne
informacije odakle je energija doSla, niti kuda rgija ultimativno ide (prosfo s vée na
progresivno manju skalu). Ponekad ovaj dio spetdra izotropnoj turbulenciji. | korgao,
disipativni ili Kolmogorovljev mikro-rezim, gdje tbulentni izotropni vrtlozi, manji ili reda
velicine ~ 1 mm nestaju, ultimativno pred&jwsvoju energiju u toplinu. Jednostavhom se
dimenzijskom analizom se dalje pokazuje da je spbid gustéa energije (tj. kinetka energija
turbulencije po jedinici mase i spektralnog brggnakadE/4k ~ ¢+ K, gdje treba odrediti i j:
Ein(k) ~ coef.e 23 -5/3 (14)

gdje jee iznos disipacije TKE & je valni broj za spomenuti inercijski dio spekgjer vrtlozi po
'inerciji' prenose energiju s & na manju skalu 'ne gguéi' se odakle su zaprimili energiju i 'ne
osjetajwei’ gdje ¢e je poloziti);coef=~ 1.5 za 3D spektar, ili oko 0.5 za 1D spektar. dkad se taj
dio spektra naziva Kolmogorovljev inercijski spektpo cuvenom ruskom primijenjenom



matematiaru. Finija korekcija za (14) ima faktor, tj. mmowe korektivnom funkcijonp(ky) ~
1, gdje jen = (v3/E)*te p(0) = 1 (vidi ispod jedn. (17)).

JosS je jednostavnije od (14) pokazati da je gisstepektira energije u energetskom poépru
proporcionalna & 1. Naime, pripadna gustaA4E/4k ~ (KEY K; dakle, ms?/mt = (mPs?)=m?#
odakle slijedi da sw( p) = (1, -1),

Eenerék) ~KE k2. (15a)

Slicnom analizorh se pokazuje da se uzgonski dio spektra stratfieirturbulencije ponasa
priblizno kao

Euz&k) -~ N2k -3 (15b)

gdje jeN uzgonska frekvencija. Ovaj pod-spektar (dio sglde moze raizmedu energijskog
I inercijskog rezima u stabilno stratificiranoj budenciji; dakle, (15b) za relativno markj te
(14) za véi k bi vrijedio za spektralnu gusto varijanci odw' i ', tj. za<w'?> i <#'?>. Uagimo
da smo istu ovisnost o valnom bradjiili pokazali i za 2D ,turbulenciju” velike skalea pa&etku
poglavlja o grarinom sloju i turbulenciji; naravno, tamo je tueaje osnovano na zfegu i
oc¢uvanju enstrofije (i tamo postoji tzv. inverzna kada energije, s ¥é na manje valne brojeve
gibanja).

Oba dijela spektra, (14) i (15b), za stabilno #icatanu turbulenciju se mogu izvesti i bez
dimenzijske analize, koristesamo dvije uoliiajene pretpostavke<w'6'> =~ 00/0z W'L, tee =
(w") 3L), gdje jeL neka karakteristha duljina (zn&i, opéenito nije Obukhovljeva duljina).
Definira se novi, ukupniwt = ¢ + dEy/dt, gdje je zadnjilan jednak(g/@)<w'é™> = N 2%

V3 413 gdje jew" izrazen poméu . Noview: = &(1 + N 2¢ “23L*3) i pomatu njega se raspise
novi W' = (eL)Y3(1 + N % -2/3L43)153 {j, W' 2, Sto predstavlja mjeru za TKE. Prevede se isti
izraz u Fourierov spektralni prostoi?(k) = FT(W'?), te se diferencira po valnom brdj(ili
jednostavno podijeli &) pri cemu jek ~ 1/l Kon&an je rezultat gusta spektralne energije
S(k) ~e?2k 53+ Bk 3, gjde jeB priblizno koeficijent s dimenzijom % constN?). Ovo je
samo drugdiji nacin zapisivanja zbroja (14) i (15b). Ov3j(k) se moze ugrubo zapisati i kao
S(k)~ &3k 53(1+ Bk “*3) gdje je novi dimenzijski faktoB1, a slabost prikaza ostaje to §to
Bili B; imaju dimenzije.

Na ovaj nd&in uzgonski podspektar, ako postoji (a treba ilizemoda postoji u termalno
stratificiranoj turbulenciji), je povezan s inesijm podréjem. Pored uobajenog transfera
energije turbulentnim vrtlozima ¥e k manjoj prostornoj skali, dio energije se kotivaru
potencijalnu energiju. (To je 'zabranjen’ proce® turbulenciji gdje ne postoji ztajna
disipacija energije; stoga, u 2D turbulenciji en@rge gomila na progresivno svecogskali, tj.
manjim valnim brojevima, a enstrofija ,curi“ na sreanju skalu.)

Uz primjenu (i valjanost) Taylorove hipoteze o 'zanutoj' turbulenciji, ova spektralna analiza
jednako vrijedi u spektru valnih brojeva i pripadrirekvencija. Pretpostavlja se da Taylorova
hipoteza vrijedi ako je

oulU < 0.5, (16)

9 Gustda pripadne spektralne energije (sve po jedinicievka® i do sada) po intervalu valnih brojetkaima
dimenzije (m/sY(m™); to je do na bezdimenzijsku konstantu propordioma uzgonskom pod-spektriNgk?. |z
toga se dobiju dvije jednostavne jednadzbe za spotadrojever i S.
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gdje suoy i U standardna devijacija i srednja brzina pojedinmpionente strujanja (ovdje-
komponente).

Idu¢i na progesivno sve manju skalu, dolazi se do tertine mikroskale i tu postoji taéer
nekoliko definicija. Uglavnom, disipacija u toplinse dogda na skali reda veline djelica
milimetra. Sveukupno turbulentna energija u prasjprelazi, 'curi’, s velikih valnih duljina (tj.
malih valnih brojeva) na progresivno sve manjeidalyrtloga. To se ponekad naziva 'nizvodni’
tok energije @ownscale energy cascape Kolmogorov je sredinom proSlog stdige izveo
moderne matemate osnove teorije turbulencije (vidi npr. Stull B9& esieur 1997); na njegove
se matematko-statisttke radove nastavljaju Monin, Obukhov, Yaglom, #ikevich, itd.
Njemu ucast je nazvana jedna od najmanjih prostornih teritaih skala, ona na kojoj se odvija
disipacija. lzvodi se uz specifikaciju dafRRe~ 1i da je (konvektivna) promjena TKE jednaka
disipaciji¢, tj. u3/Lo ~ ¢, uzulo = v (jer Re= 1) , gdje jeLo traZena duljina (kasnije #). |z
toga slijedi tzv. Kolmogorovljeva mikroskalna duofi i brzina kao funkcije disipacije i
viskoznosti:

nk = (03e)Y4, v = (ve)VA (17)

Ta duljinank je najmanja relevantna turbulentna duljina i u. yggkoznom podsloju, pripadni
mali vrtlozi imaju karakteristnu brzinuv. (Veliki vrtlozi su odrdeni s (o, lo).) 1z (17) se
jednoznano pronalazi i karakterigtha vremenska mikroskald: = (0/3)1’2. Primijetimo da se
prethodno iskoriStendinjenica o statistki stacionarnom stanju inercijskog rezima za velike
valne brojevel/l ~ ¢, i pripadni péetak disipacijskog rezima, moze i vratiti malo uagtna
relativno manje valne brojeve. Onda moZemo skafwagpadni TKE kaodw?/dt = -A w(u/l), gdje

je A konstanta; odmah se prepoznaje inercigiin koji advektira qu/l) pripadnu energijw?.

Isti se izraz moZe zapisati i kah?/dt = -A (ul)?/I?, Sto ovako napisano sugerira turbulentnu
difuziju koeficijentom(ul) pripadne promjene gradijenta (tj. zakrivljeno3tE, u?/12.

Primijetimo da relativni omjer izn@ najveih i najmanjih relevantnih karakterigtiih velicina

turbulentnih vrtlogalg i 77k, raste RRe lo/nk = loeV4v3* = lou¥(loV434) = (ulo/v)®* = RE¥4, Sto je

za nekoliko redova veline ve&e od 1 u turbulentnom strujanju. Nadalje, prodijem li udio

vrtloznosti koji posjeduju disipiragu vrtlozi, obzirom na velike, energetske vrtlogejaximo do
spoznaje da veliku ¥e&u vrtloZznosti nose sa sobom upravo oni prvi,ntjali, prvenstveno
disipirajuéi vrtlozi. To slijedi iz omjera:(vinx)/(u/le) = (lo/nk)/(u/k) = ReEYRe* = ReY2,

Fizikalno je to sasvim razumljivo jer mali vrtlomnaju puno véu zakrivljenost nego veliki
vrtlozi.

Strukturna funkcija 2. reda, Sé@mo primijeniti na turbulentno strujanje male sk@ekle, to je
barem priblizno homogena turbulendja bi najmaniji vrtlozi trebali biti i izotropni)glasi:

Da(r) = <[ua(x+r) — w(x)]*> (18)
gdje je u1 komponenta brzine niz vektar, dok <...> zn&i uobicajeno usrednjavanje po
ansamblu. Zbog pretpostavljene ispravnosti (14)<¢er << L, gdje je karakteristna dimenzija
r izmeaiu disipativne i energetske skale, redgm L, vrijedi za razvoj pripadne turbulentne
kineticke energija®/r ~ ¢. Stoga odmah slijedi za (18)

D(r) =C &2/3r23 (19)
Sto se ponekad naziva i ,dvo-tneski zakon* Kolmogorova. Neofno je i neintuitivno dd(r)
~ r?3u (19) za inercijski dio spektra opada postuprijjesporije no linearno s udaljerasiako
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po definiciji (18) D2 predstavlja kvadrat razlike polja brzine u dvigke. Za (18) se moze
napisati prognostka jedn. na osnovi NS jednadzbi; to onda vodi k eficghju turbulencije u
dvije tacke (engl. Two-point modeling za razliku od standardnog modeliranja u jedmokit
(One-point modelingSto se n&e&e koristi u meteorologiji.

Spomenimo da se 2D spektri turbulencijecabine javljaju u tradicionalnoj teoriji ABL-a, aie
javljaju u jednoj drugoj — geostrékoj turbulenciji. To je u stvari kvazi-2D teorigdje je,
izmedu ostalog, duvana enstrofija (srednji kvadrat vrtloznosti) adozvoljena i srednja tzv.
'uzvodna' kaskada energije, kao i malo prije spateemizvodna’, (fpscale energy cascdjle U
toj teoriji je u principu jednako vjerojatno da dw@anja vrtloga, ili uvjetno k&no vala, néine
jedan dulji val, ili uvjetno vrtlog, kao Sto je vggatan i obrnuti proces, tj. da &reval pukne
predajé¢i energiju manjim valovima. Ovo drugo je u prosjejedino Sto je dozvoljeno u
atmosferskoj turbulenciji koja je nuzno 3D. NaimeABL-u se u prosjeku ne dadgmda se npr.
dva manja vrtloga sami od sebe udruzedimavei vrtlog. To je mogdée samo u pojedinoj 3D
povremenoj individualnoj realizaciji turbulentnoglja, ali ne i u statistki relevantnim,
karakteristtnim realizacijama turbulentnih strujanja.

Povjesna perspektiva

Ogroman napredak u teoriji i mjerenjima ggamin slojeva je tinio Ludwig von Prandtl u 1.
polovici 20. stoljga postavljajai u kontekst postofe napredne mateméktie metode
(perturbativne analize, u prvom redu) i djeléng laboratorijsk€injenice (npr. Kundu i Cohen,
2002). On je uspostavio teoriju gramih slojeva i krenuo u eksperimente u prirodi. je8lili su
veliki znanstvenici teorije nestabilnosti u geafkim fluidima poput Richardsona, Taylora,
Kolmogorova, Sommerfelda, Monina, Landaua, Obukheea Neumana, Charneya, Rossbyja,
Phillipsa, Batchelora, Towsenda, Lorenza, itd.sdamenemo tek nekoliko najvaznijih od njih.
Internet pruza stotine stranica informacija o tiralikanima ispred svojeg vremena a uz
nadahnga za nove izazove i nepoznata ili nesleven nam ponaSanja prirode, i u ovom
kontekstu - posebice fluida. (Mnogi nobelovci sa 8 jednom periodu zivota bavili
turbulencijom, poput A. Einsteina i L. Landaua).
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14. PROGNOSTIKA JEDNADZBA ZA VARIJANCE

Pregled problema

Postoje turbulentna strujanja koja se ne mogu atekwopisati 1. redom zatvaranja turbulentnih
shema jer u takvim strujanjima visSi statt&limomenti nose bitan dio informacije o struktuwgt
strujanja. Na primjer, 1. red zatvaranja, tj.colai K-teorija 1. reda, ako nema tzv. nelokalnu
korekciju, uvijek daje turbulentni tok niz gradijesrednjeg promatranog poljag¢wn-gradieny.

Taj je problem bolje rjeSen u komplethom 2. redtvaanja, no taj je pristup aimo raunski
preskup; tako da trazimo i izvjestan duaepristup izméu 1. reda i kompletnog 2. reda zatvaranja.
Drugi primjer gdje je oldina K-teorija neuspjesSna jest parametrizacija sed@npd ('w"); to je
striktno pozitivha veliina, dok pripadni prikaz K-teorijom KéW/oz, moze biti i pozitivan i
negativan, ovisno dV(z) pa je time i ovakav prikaz neadekvatan. Tadaaske kojekave
doskaice, poput dijagnostke procjene varijancew'?> iz TKE i stratifikacije, tzv. nelokalna
korekcija i ostali trikovi takve vrste.

Mada je t@éno da su spomenuti tokovi gage niz gradijente (gradijenti sami po sebi jesu
lokalni) i u prirodi, to nije uvijek tdno jer mogu nelokalni procesi tjerati flukseve spo od
gradijenta srednjih polja. Najbolji primjer za j® tok topline u gornjem dijelu konvektivhog
ABL-a, blizu inverzije, gdje veliki vrtlozi, vetine dubine ABL-a tjeraju toplinu kroz relativno
hladniji sredisnji dio ABL-a k toplijoj inverziji. Postoje primjeri i u stabilnom ABL-u, gdje
razliciti valovi mogu tjerati turbulentni tok impulsa dasporijeg ka brzem dljelu fluida (umjesto
da je, kao u nekom prosjeku, obrnuto, tj. da séadzgu prostorne varijacije u turbulentnom
strujanju). Na primjer, kod jake i olujne bure fmyisznatajan, nezanemariv prijenos turbulencije
iz viSih k nizim slojevima (s 20 i 40 m, k 10 m)S#& je nemogte opisati bilo kojom K-teorijom
1. reda (dakle niti tzv. nelokalnom K-teorijom &da). Nazalost, to mnogi istrazévagnoriraju.

Stoga je potrebno raspisati progndisti jednadzbe za ragtie turbulentne tokove 2. reda; zatim,
treba procijeniti koji bi méu njima u prosjeku mogli biti dominantni te ih se&k zadrzati, a
ostale, uvjetno nedominantne turbulentne tokovegdipsttki izraziti pomau prognoziranih
tokova. Pretpostavljamo da prognozom traga matRegnoldsovih napetosti, Sto je ujedno i
prognoza TKE, mozemo adekvatno ptanraati i ostale turbulentne tokove a onda i ukupalpep
strujanja.

Prora&un TKE je ekvivalentan taunu varijanci turbulentnih fluktuacija brzine jer TKE [J/kg =
m?/s?] polovica zbroja pripadnih triju kvadrata flukttiac

Polazne pretpostavke i rijeSavanje problema
Fluid je nekompresibilan (kao i do sada). Za oswostanje vrijedhidrostatika aproksimacija
Polazimo od-te komponente jednadzbe gibanja:

0 ou 10 92
—u.+u.—':——— - 0,0+ f&, u, +v—u, la

gdje sve oznake i simboli imaju udhjena znénja. KoristimoBoussinesqovu aproksimagiju

dakle,p je konstantan svugdje osim¢lanu s uzgonom. Nadalje, osnovno stanje atmogéeve
hidrostatékoj ravnotezi. Za lakSi tan, gustou, koja je u stvari polje odk(y, z, } kao i npr.

temperatura, gdje god se pojavljuje zamijenimp,sa ubrzanje sile tezgs g(l—Z:VJ, gdje()'

zn&li perturbaciju (odstupanje); do toga trebacidabog hidrostatinosti osnovnog stanja.

131



Raspisujemo jednadzbe gibanja u tenzorskoj (Emsw®j) notaciji, varijable rastavimo na
srednje stanje i odstupanja tj. fluktuacije u skladReynoldsovim usrednjavanjem.

ou , .9U, .0y —oUi_ 139 g

—U +U +U I+u_'.+. I+U - Y + ) +3.%

U +u) ox ax, ox,ox | pox RS >3, 9 (1)
2 f[——

+ e, +U})+V%(Ui +u)

]

gdje jef Coriolisov parametan; koeficijent kinematike viskoznosti fluida a ostale oznake imaju
i dalje uobéajeno znaenje. Da bismo izveli prognogkiu jednadzbu za fluktuacije, od ove
jednadzbe (1b) za ukupni vjetar oduzimamo jedrsrednje stanje:

ot " ox. P X X

J J

aU| aU| 1 0 P aZUi a(l_u‘)
_+U'_:_(_Ja_):)_ Fitha f|]3 j+V 2 u = (2)

J

Vektorska jednadzba za fluktuacije brzine strujagpisana tenzorski slijedakon spomenutog
oduzimanja: (1b) - (2), tj.

— U .ou ' o0°u 6
au +U, 0_ U,%"'Uj%: ap +0, 0 g+fg”3u +|/ 5 qu . 3)
ot b ox 0x; 0X; P ) 0% 9, 6x. 0x;

J

\

Sljedei korak je mnoZenje jednadzbe (3)2u() daclanoveu, % preoblikujemo u oblik

0 \

—\u

at( I)

ou,’ ou’ .. 0U; . du? u, | op (8, L 0%,
+U; — +2uU;, ——+Uu; —— =2 = |+ 29,,u| == |g+2fguu; + 20 —;

ot ox ox 0X; p)o 6y 0x;

.0 u.'u'.)
+2u 1]
axj

j ] i

Pozivajuii se na pravila Reynoldsovog usrednjavanja, sliggda forma prognostke jednadzbe
za varijancu vjetra nakon usrednjavanja prethodn@za:

au, +U, auI +2q_u]aU 6(u u', )
ot 0X; 0X; 0X;
7 . (4)
9 — 2, |al ' ’
ap +20_u Vig+2fe syu; +2vy, O +2u 44,
p)ox 137 6’V ! 0

Sto opisuje vremenski razvoj varijance udara vjetRojednostavimo nek&anove u (4) prije
primjene na atmosferski gr&ni sloj (ABL) i prije tuma&enja znéenja pojediniitlanova.
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. . al u )

Clan u; : 7', zadnji u (4), je0 po pravilima za Reynoldsovo usrednjavanje te adajemo.
i

U, . .

>) » 1. predzadnjtlan u (4), raspisujemo kao

j
; —\2 —\2
G Ou _[ou ] _10% 0y oy
ax axj ox, 292\ ox; |

Pokusi i skalna analiza pokazuju da je u prethodimazu drugi¢lan puno véi od prvog (npr.
provjerite koliko dugo treba difuziji da izgladij,. Wifuzira fluktuacije vjetra, ili temperature,
koristite jedn. difuzije i skalnu analizu), pa visi ¢lan piSemo:

—2 2
vy Y gy u = —2¢,
ax] ax

Usrednjena forma a2’ (u; g

gdje je viskozna disipacija definirana kao:

au
£= +v{ ™ j (%)

Valja paziti da je ,potez” tj. Reynoldsovo usredrgaje, ovdje uvijek nakon prethodnih operacija
mnozenja, kvadriranja, itd; konkretno u (5), ,pdtéde nakon kvadrata popteih prostornih
derivacija komponenata brzine. ¢i@ da je (5) nelinearan sam po sebi i tocapaiji Sto su
vrtlozi maniji i brzi (treba razlikovati ovaj ,obmi* ¢ od kvazi-tenzora uz Coriolisasfan!).

Clan tlaka u (4):

0 0% 0) 0% 0 ) 0%

gdje je faktor u uglatoj zagradi dio jednadZbe kuriteta za nestiavu turbulenciju%, dakle
)g

istezava zbog spomenute Boussinesqove aproksimaéige da tajc¢lan ne mijenja totalnu

varijancu. Dakle,
P

p 0% 0x

Clan s Coriolisom, §to @enito predstavlja relativno sporo vrtloZenje stnjga

2f£ij3q'u'j =2f (51,2_3JL1iu'2 + izgu'zui) =0
=1 =41

ne utj€e na povéanje ili smanjenje TKE pa je u (4) pripadni doprimusa.
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UvrStavanjem tih skkgnja i pojednostavijenjalanova u (4), kon&no dobivamo prognosku
jednadzbu za varijancu brzine vjetra:

= 23 <) B A 6((u}u{2D —
LT TR gfl;_i@v)_zqu ou.) _2p _,,

ot ax Tox,  ox,  p ox

Y J J

(7)

I I Il v \Y Vi Vi

| = promjena varijance udara vjetra,
Il = advekcija varijance srednjim vjetrom,
[Il = uzgonskiclan produkcije ili gubitka,
IV = mehanéka produkcija,
V = turbulentni transport,
VI = transport zbog varijacija kovarijance tlakirzine,
VII = viskozna disipacija.

Evo joS nekoliko dopunskih kratkih komentara o gajen ¢lanovima u (7). Uzgon, lll, ovisno
da li je uzgonski quxw'_Q pozitivan (uobiajeno danju nad kopnom) ili negativan @(edfe nau
nad kopnom), taj j&lan izvor ili ponor u (7). Mehatka produkcija, 1V, je méudjelovanje
fluxa, q_uJ koji je nafeXe negativan, dok je smicanje osnovnog vjetra&etdg¢ pozitivho u

ABL-u, pa s negativnim predznakom ovaj produkt gaeitivan doprinos u (7). Ida, u pravilu

to je uvijek produktivnilan. Turbulentni transport, V, razbacuje varigndara vjetra, dakle i
sama turbulencija preraspodjeljuje spomenutu $tatisudara vjetra. Transport kovarijancom
tlaka i brzine, VI, je prijenos varijance udaratkgezbog gradijenta kovarijance fluktuacija tlaka i
polja strujanja; taglan rapidno izglduje nehomogenosti i neizotropnosti u turbulentnoijima
na maloj skali ¢eturn-to-isotropy terrf). | kona&no viskozna disipacija, VII, je ultimatni ponor
varijance udara vjetra u (7); sama po sebi je kyjezitivha, a predznak u (7) joj je negativan.
Skalnom analizom se pokazuje da je ova disipacpaogjeku mala za velike energetske vrtloge
(npr. za one usporedive s visinom dubokog konvektvABL-a), dok najefektivnije gusi male
vrtloge (npr. manje od 10 cm). Drugim tijga, disipacija kao da geka da se veliki vrtlozi
kroz svoje spontane nestabilnosti raspadnu na menliege pa da ih onda joS efikasnije
priguSuje. Nerijetko za viskoznu disipaciju vrijed~ (TKE}?/¢ gdje je¢ karakteristina duljina
vrtloga (dominantna geometrijska skala turbulencijpisipacija je uvijek pozitivha velina. U
relaciji e = b(TKEP?/¢, b ~ 1/20Q pri tome je pretpostavljeno da je glavnina disijicih vrtloga
priblizno izotropna (pretpostavka Kolmogorova).

ViSi red zatvaranja parametrizacije relevantniidneq turbulencije sada se moZze opisati tzv. K-
teorijom viSeg reda (pa to onda i nije dobro naziu&teorijom), npr. sadaK(x,y,z,t) =
const(TKE)2¢ ~ <u?>7. Onda takve vrijednosti koristimo za parametiijzaturbulentnih
tokova u osnovnim jednadZzbama.

Ve¢ je spomenuto da najmanji vrtlozi, tj. oni s prés@ najvéim valnim brojem u
Kolmogorovljevom dijelu spektra, predaju svu pripadkinettku energiju u toplinu. Drugim
rje¢cima, TKE — PE, gdje je maxXPE) odreien disipacijomTKE-a: CpDA/Dt ~ ¢. Znajli &, ili
pripadnu karakteristnu dimenziju i brzinu tih najmanjih vrtloga, jedtasno se izr&una da se
tu radi o jako maloj oslokienoj temperaturi, Nnprd@/At)max~ 0.2 K/h.
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U potpuno razvijenoj turbulenciji enstrofija rasimanjenjem viskoznosti (govorimo o r&#im
fluidima) jer progresivno sve manje skale gibarggawvljaju u takvom strujanju, tj. dopusten je
progresivno sve W& <(ou'i/ox)?>> u (5) odnosno (7). Na taj &a produkt viskoziteta i
enstrofije, e, mozZe ostati &uvan i u konanici neovisan o viskoznosti; onda gekontroliran
procesom inercijske kaskade vrtloga.

Izmedu spomenutih naj\éh vrtloga koji sadrze najviSe energije, i najmanjrtloga koje rapidno
rastapa viskoznost, postoji nekoliko pod-skalaulebtnih vrtloga. Energetski (najig vrtlozi
su direktna posljedica nestabilnosti sevaskale, npr. termala, ili baroklinog smicanja kdmnju
troposferu, pucanja KHV i uzgonskih valova, itd.jindvim raspadanjem u primarno 3D, npr.
rastezanjem i zakretanjem pripadnih vrtloga, nastevi vrtlozi koji su u prosjeku manji (tj.
imaju vee valne brojeve od energetskih vrtloga). Najpamabd-skala izméu velikih i malih
vrtloga je tzv. inercijska pod-skala. Kroz ines&y skalu vrtlozi uglavhom kaskadiraju k
progresivno v&m valnim brojevima ne osf@juéi direktan utjecaj velikih vrtloga koji sadrze
najvise energije, kao ni direktan utjecaj disipativskale. Inercijski vrtlozi su dinadki i po
velicini medusobno skini (vrijedi tzv. self-similarity), kao Sto smo \erekli pred kraj proslog
poglavlja govoréi o statistékoj teoriji turbulencije.

Pojedina najnovija istrazivanja ukazuju da u mnogiomerékim meteoroloskim modelima
karakteristtne duljine turbulentnog mijeSanja nisu odabrane ojog dobro, tj. da nisu
adekvatne. Do tog zakljka se dolazi na osnoviesto prevelike (ili pak premale) vertikalne
difuzije u tim modelima; to onda dovodi do npr. gubokog modeliranog grammog sloja,
premalih koncentracija otigcenja obzirom na izmjerena, itd. S druge pak stramemale
duljine turbulentnog mijeSanja mogu dovesti to npekontroliranog hkd¥enja prizemnog
modeliranog sloja, prevelike relativne vlaznostskoro stalne magle ili niske naoblake u
modeliranom gragnom sloju. Buddéi da parametrizacije fizikalnih procesa ovise qadnoj
rezoluciji u pojedinom numetkom modelu, parametrizacije je potrebno redovitgenjati,
dopunjavati ili prilagdavati. ViSe o primjerima numeékog modeliranja grathog sloja se
nalazi u pretposljednjem poglavlju skripte. O ¢etea prorauna disipacije TKE uzrokovane
burom vidi u Vé&enaj i sur. (2010).

Obukhovljeva duljina i Richardsonov fluks broj

Znaajnim pojednostavljenjima Sto slijede u (7), teetignjem s2, dolazimo do prognosie
jednadzbe za TKEE, u horizontalno homogenom turbulentnom strujargz bubsidencije i
zanemarujéi molekularnu viskoznost:

wl ——

OE __——0u_——0v g 0
ot 0z oz 6 0z

é1+5ﬁ—g. (8)

0

lzraz (8) se moze bezdimenzijski prikazati dije}ggn s [-u-%/(kz)] i pretpostavljajai
stacionarnost te prilagodbu koordinatnog sustaka t@a je srednji vjetar samo nkzos; to
dovodi do:

_ow ke~ (Swarke 4 2| w(® s p |k K
0=(uw )" s (BWQ)%f-Faz{W(pO+E)}%L3+g(%h3)' (©)

Pored spomenutih zanemarenih vremenskih varijaaijgjetno zanemarugui transportne
(redistributive)¢lanove i disipaciju ('), odmah se javlja odnos iZzimenehanikog i termalnog
utjecaja u (8). Nadalje, 2lan u (9) se nerjetko zapisuje kalh, gdje jeL Obukhovljeva duljina:
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3
L=-2 g% (10)
wo

aw

Ovdje smo u (10) joS jednom usporedili meki&eaii termalne doprinose u TKE (kao i u
prethodnom poglavlju spomirjuL). Omjerom prvih dvaji¢lanova u (9), ili alternativno prvih
triju ¢lanova u (8), dobija se omjer uzgonskih i meblaihi doprinosa turbulenciji, tmije TKE.
To predstavlja Richardsonov fluks br&j:

gwﬁ'
Ri. = Z =, 11
P —au —aov (11)
UW — + VW —
0z 0z

gdje je minus-predznak nazivnika konvecionalno ddbha(moze se @au literaturi i s minus
predznakom, no bitno je uvijek pratiti dogovor mijtai_popratno tumé&nje pripadnog teksta).

Nazivnik formalno sadrzi 8lanova, tj. prema (7)l,4'u'j g)l:' , N0 u praksi se radi o jednom ili dva
J
¢lana. BrojRir, definiran kao (11), je negativan za stiatinestabilno strujanje (ono je uvijek i
dinamcki nestabilno),Rir = 0 za neutralan tok, a za stddi stabilno strujanje ovaj broj je
pozitivan. Prirodno, ali i donekle naivno gledajeoda je i maximalni teorijskrir = Rircrit= 1
ujedno i kriténa vrijednost za postojanje kontinuirane turbulgndéeznad te vrijednosti, strujanje
postaje laminarno jer je guSenje TKE negativnimamzgn j&e od mehartke produkcije. Z&Rir
< 1, strujanje moze, barem u principu, biti dingkninestabilno. 1z (10), (11), definicije
gradijentnog Richardsonovog broRi, Prandtlovog (turbulentnog) brojar, te da vrijedi u
prizemnom sloju (gdje je pak turbulentna napetodtapana K-teorijom)U/6z =~ u-/kz, Km ~
u-kz

Ri =~ Ri=z/L. (12)
Pr

Izraz (12), koji vrijedi samo u ABL-u (jer desnaasta je definirana samo za ABL,Ri, u
principu, se definira za veliku ili barem mezosRaliako n&injen uz niz vaznih pretpostavki,
pokazuje da turbulencija moZe postojati i pri proimo velikomRi broju, ako pri tom rasteRr
(porastPr zn&i progresivno jau turbulentnu razmjenu impulsa obzirom na toplirkvalitativho
slicno kao kod uzgonskih valova koji u prosjeku prenmspuls, ali ne i toplinu). U (12) na
desnoj strani je zanemarena korekcija bezdimenaijdkinkcijama sknosti uzz/L. Postoje
indikacije u npr. Mahrtovim i Zilitinkevichevim radima da je z&i> 0, Prun~a + b R 0.7<
a<1 045< Db <4 Na primjer, u radu Zilitinkevich i sur. (2013)a osnovi specijalnih
mjerenja, LES i DNS (englLarge-Eddy Simulation®irect Numerical Simulationsezultata te
njihove teorije, dolaze do aproksimativne relaciggejePrwm =~ 0.8 + 0.45-Riza maliRi (ispod
njihove relacije (58)), ali za velikRi ovisnost se pofava kao dPrwm)/dRi = 4, tj. v&a je za red
veli¢ine nego za & Ri<< 1. |z toga odmabh slijedi definitivna ogréemostRir i za beskonéno
veliki Ri. U veziPrum(Ri), Mahrt i Vickers (2003) navoderwum ~ 1.5 + 3.08-Ri.

Pri lokalnoj ravnotezi izmi# mehanike produkcije smicanjem vjetra, uzgonskom destjakci
disipacijom TKE-a, kritni Rircrir je = 0.21, a iznad te vrijednosti Kolmogorovljeva
turbulencija (3D turbulencija s izrazenim nagibousigte energije od -5/3 u log-zapisu) nije visSe
podrzavana. IpakRircrir moze porasti ako postoji pozitivan transport TKEgta@ga i sama
turbulencija moze postojati i prigaj, odnosno vrlo jakoj stratifikaciji.
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Sliénim postupkom kao za izvod (7), postupa se za @olpggvvarijance potencijalne temperature,
specifine vlaznosti i skalarnih veéina, npr. polutanata (vidi kasnije). Tipo polje TKEg,) bit

¢e prikazano u jednom od zadnjih poglavlja u ideairom sléaju strujanja zmorca, dijela
obalne cirkulacije. Prije no krenemo na ptoma turbulentnih kovarijanci u novom poglavlju,
pokazatcemo kako moze izgledati kvazi-horizontalno poljeE(Ky). Podsjetimo se da su pri
kraju poglavlja 4 kratko diskutirani nelinearni ga i prikazane su numeke simulacije MIUU
modelom. Ovdje se kratko \éi@mo tome nastavljaju s kratkim prikazom TKE, Slika 14.1.
Osnovni ABL je stabilan i stacionaran; poreme je primarno lomom planinskih valova i
sekundarno rotacijom Zemlje tako da jégastrujanje u sjevernom mlazu (zbog Coriolisovog
utjecaja). U preostalom &em dijelu stabilnog PBL-a, TKE < 0.1%a%; Ako TKE ne prelazi ~
0.5 n?s? razumno je &ekivati da je ABL blago (slabo) stabilan, mada ije Kriterij stabilnosti.
Ako je TKE > 40 ms? gotovo je sigurno da se radi o konvektivnom ABL-lzmeiu ovih
prostora se mogu pojavljivati ,blagi* interni gréni slojevi (IBL). (,OStar” IBL se javlja nad
diskontinuitetom podloge, npr. na obali.) Kasnyepoglavlju o modeliranju, jo&emo jednom
spomenuti ovaj uvjetno jednostavan nuréidrmodel.

MIUU rrodel TURBULEMT ENERGY (m</s<) 7 =27sm
450 0868859
A 0777778
350
| Mg 0 BEEEE7
", km T
300
0 555556
250
0444444
200
=1 333333
150 | ]
100 1 222022
50 0411111
] 1]
0 100 200 300

*,km

Slika 14.1. Kao i Sl. 4.7b u poglavlju 4, ali sagakinetéku energiju turbulencije (TKE) 275 m
iznad podloge. Glavni maksimum je u zavjetrint; 235 do 290 kmx ~ 105 km, zbog pucanja
planinskog vala (maksimum zbog loma valova u zawjeje oko x ~ 100 km,y ~ 230 km).
Sekundarni maksimum je ispod sjeverne niske mlamge, 340 km < < 380 km, 125 km x <
200 km. Izohipse planine su prikazane crno, Sirimauljina planine su oko 20 i 100 km a
maksimalna visina 1 km; strujanje je s lijeva umekonstantnim srednjim geostr&Kim
vjetrom 8m/s i stratifikacijomir = 0.67, detalji su u Grisogono i Enger (2004).

O parametrizaciji turbulencije

Parametrizacija turbulentnih procesa u meteoroSknodelima se n&iXe svodi na
jednostavan opis vertikalnih turbulentnih tokova ggato onda naziva i 'vertikalna difuzija' u
pripadnim modelarskim paketima fizike modela. postavljajéi da je TKE mogde
dijagnosticirati, niz korisnih valina mogu pomé opisati turbulentno strujanje. Na primjer,
karakteristtna turbulentna brzina- je priblizno jednaka ili barem usporediva do nktda 2 s
(TKE)Y?%, nadalje Km = alo(TKE)"?, gdje jea konstanta lo je karakteristina duljina turbulentnog
mijeSanja. Na ovaj & dolazimo i do pojma lokalnog ali ne i nuzno priznogu-, tj. u-(z) =
const(TKEY? ta je veltina prvenstveno korisna u stabilnom ABL-cofist= O(1), ili malo
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manje, npr.0.5. Uz znd&ajnu pretpostavku da se neizotropne komponente dkigovih
napetosti i turbulentni tok topline brzo prilatgvaju procjeni TKE, srednjeg smicanja i
temperature, prethodne se mogu dijagnosticirgtragnoze TKE, vjetra # pa se dobija visi red
zatvaranja parametrizacije turbulencije, tzv. rve.

U strojarskoj mehanici fluida se umjesto nivoa Ri5¢ak 3. nivoacesto koristi tzv. TKE
zatvaranje parametrizacije turbulencije. To kotrkwezn&i prognozu TKE i pripadne disipacije,
dakle dvije prognostke jedn. za turbulentne procese. ddtm, u atmosferskim strujanjima to
se nije pokazalo kao optimalan pristup¢ @a ako se ima dovoljnodanalnih resursa da je bolje
i¢i na spomenute nivoe zatvaranja i definiranje pdkiih, dovoljno fleksibilnih dijagnoskih
duljina mijesanja.

Pretpostavi li se da je TKE stacionarna i da swgjayni ravnotezntlanovi: smicanje vjetra$,
uzgon i disipacija, te da se svi mogu opisati jemenom K-teorijom, velikim
pojednostavljenjem (8) dolazi se do

0=K, S*(@-Ri)-¢

3/2
0=K,S*@-Ri) _TKE

(13)

3
0=K,5* - Ri))-{all

=K, =1?|S|,1-Ri,.
Tu vidimo daRi < 1, dok nema direktnog ogr&enja za gradijentrii.

Slika 14.2 opisuje odnos uzgona i smicanja u ragvMd{E. Uvjetno, nax-osi je mogao biti -
Rigrad.

Mehanicka produkcija (MP)

3MP =-BP MP =-3BP MP = 3BP

Stabilno
stratificirana
turbulencija

Forsirana
konvekcija Mehanicka (smicajuca)

I uzgonska turbulencija

Sporadi¢na :
turbulencija

AP ARARARAD

T

3MP = BP

555555

Slobodna kovekcija
A V0 N A M 0 >

Uzgonska produkcija ( BP) TKE

Slika 14.2. llustracija odnosa mehék@ i uzgonske produkcije TKE. Siéti nestabilni grarini
slojevi su na desnoj strani, dok su sfatistabilni slojevi na lijevoj strani slike. @pnito,
najmanje se zna o krajnje lijevoj strani slike gdpestoje vrlo statki-stabilni granéni slojevi s
opcenito vrlo velikim Ri (gradijentni Richardsonov broj), vidi relaciju (12 Na dnu rezima
sporadtne turbulencije, za vrlo slabo smicanje i velj dolazi do laminarizacije strujanja.

13¢



Za kraj ovog poglavlja o varijancama turbulentnilelisina u NS i ostalim osnovnim
jednadzbama, Sl. 14.3 prikazuje &ipi bilancu TKE za konvektivni grafmii sloj. Slienu bilancu
za staftiki stabilan granini sloj je vrlo teSko n@niti jer opéenito, ima viSe vrsta ovog drugog
nego prvog (konvektivhog) gramog sloja.

| | ! 1 |

1.2 |=—

Transport

0.6 I~ Disipacija

=16 =10 ~1.0 =0.8 0 0E 1.0 1.8
BudZet TKE

Slika 14.3. Vertikalna raspodjela osnovrilanova u TKE konvektivhog gratnog sloja, vidi
relacije (8) i (9). Osi su bezdimenzionaliziranardkterisitnom vertikalnom turbulentnom
brzinom w« (prethodno poglavlje) i visinom inverzijg. (PogreSno je napisana minimalna i
maksimalna vrijednost normalizirameosi; ove trebaju biti -2 i 2.)

Prije nego nastavimo studiranje dingkiin karakteristika stohastiih, tj. turbulentnih strujanja u
ABL-u idu¢i ka kompletnom 2. redu zatvaranja parametrizaeijshkeme za opis turbulentnog
strujanja, slijedi nekoliko ajenitih napomena o (ne)izotropnoj turbulenciji telisipaciji. Ako
su turbulentne fluktuacije sasvim izotropne, tjmagu preferenciju smjera, onda nedijagonalni
¢lanovi Reynoldsovog tenzora napetosti moraju hitarte > = <v?> = <w'?>, Tada su u
slwtaju poput npru' > 0, jednako preferiranw' > 0 kao iw' < 0. Stoga je njihov prosjek
produkta<u'w'> = 0 i radi se 0 izotropnoj turbulenciji. Tada je irtrkalni tok topline nula jer
nema preferencije ka gore ili dolje (grijanje iliattenje odozdo). U takvom slaju nema
izvlacenja TKE iz kinettke energije srednjeg strujanja i nema daf@nih izvora turbulencije
(mehantke i/ili termicke produkcije). U suprotnom siaju, spomenuti i stni produkti nisu nula
(oni prvi, za impuls su tada kaRe < 0) i pripadno neizotropno turbulentno polje ima pibéd.

Evidentno je da su veliki vrtlozi u turbulentnomljponeizotropni u smislu da veliki vrtlozi
,0Sjecaju” smjer smicanja srednjeg vjetra, ili/i gradijesrednje gust@® ili potencijalne
temperature. Da bi se turbulencija odrzala praskozne disipacije, mora se razviti neizotropija
(tj. rastezanje vrtloga)._ Vrtlozi orijentirani n@snovnu 0s smicanja vjetra (akod&/dz > Q
onda su takvi vrtlozZni filamenti postavljeni u pedss odozo lijevo ka gore desno u dijagramu
(U@, 2)) ¢e se rastezati, dati i pokazivati<u'w'> < 0. Na takav nén mehaniko
medudjelovanje u generiranju TKE-a je pozitivho, #u'w'>dU/dz > Q u (7) ili (8). Ovakvi
vrtlozi izvlace energiju iz osnovnog strujanja. | suprotno,oaitlpostavljeni priblizno okomito
na smjer osnovnog smicarga se sazimati, slabiti i imatiu'w'> > 0.
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15. PROGNOSTIKA JEDNADZBA ZA KOVARIJANCE, visi nivoi ,zatvaranj&a

Da bismo dosli do prognogke jednadZbe za turbulentni tok impulsa, tj. usjedm (uu, ),

potrebno je opet izmanipulirati jednadZbu gibarijan® kao u prethodnom poglavlju. Ponovno
pretpostavljamo da je fluid hidrost&din, da za njega vrijedi Boussinesqova aproksimatajda
se brzina moze napisati u obliku Reynoldsovog zbrsjednje vrijednosti i fluktuacije

(u= u+ u’). Kad se od NS jednadzbe gibanja, napisane uaaiagore navedene pretpostavke,
oduzme srednje stanje, ostaje progr@atiednadzba za udar vjetra:

ou 50y -0U L ou _
at ax. axj axj

110 +0, o 9+fc£ijsuj+vauzl+ 45
0 ) o e, ox;  OX;

J J

(1)

Relacija (1) je polazna jednadzba u rjeSavanjulproa ovog poglavlja. Jednadzbu (1) mnozimo
s u, te na nju primjenjujemo Reynoldsovo usrednjavanje:

. 0u; — ou . .dU, . 0u;

U, atl +UuU axl +UU —+Uu U — =
j i

b ox, ‘ax
u, |0p , — .0
( kja)ﬁ +5|3uk[eng + fcglj3ukuj +Vuka—sz,

(2)

gdje je zadnjilan iz (1) pomnoZen 8, , kao $to je réeno, i usrednjen, pa to daje nulu i onda

pripadnog¢lana vise nema u (2). Analogno se mozZe napisata pednadzba koju dobivamo
zamjenom indeksai k u jednadzbi (2):

U, i 0y Uk . ..o
u—=<+u U —%+yu u —« =
o U g TU UG
5 o T ©
p v i ' u
( jaxk + O3 (ev Jg + f.&Uu; +vy, aszk

Gornje dvije jednadzbe (2) i (3) zbrajamo, uvazadigpravila produkta kao Sto je npr.

— " _ duu. 0 .uu,
ukUJg;wuu,a“ _,9ut _ 90U uu).

J axj 6xj axj
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auuk+U 6uuk+—6Uk ——0U; - 0uy, _

u U — +U,
ot 0X. . Uy 0X; ' ox.

J l J

JsU ( jg + dguk[ o jg + f&gauu; + fogsu; (4)

N o o
(o u" % +Vu 9 uz" +vu|'<a—u2‘.
p)ox, \ p)ox ox: 0X;

J J

Da bismo dobili uokiiajeni oblik jednadzbe, u izrazu (4¢mo napraviti neke izmjene. Dodati

ou,
¢éemoclan uu, —- 3 =0. To je usrednjeni produkt kovarijance komponeiarzne s nesttavim
j
kontinuitetom, a kako je ukupna divergencija stnigaovdje jednaka nuli, taj faktor ne mijenja
nista. Clan koji ovisi o tlaku raspis@emo kao:

y 9P O(PU) _ ;0u
“ox X 0x,

Viskozni¢lan ¢emo takder preurediti:

. 0%u, . 0%u. _ d%uu, du, ou,
VU, — +tVu, — = =2 .
0X; 0X; 0X; 0x; 0X;

J J J

UvaZavajdi ove promjene, dobivamo ko#rau prognostiku jednadzbu za turbulentni tok
impulsa (kovarijancu):

a(uuk) auuk: (@ u) _(k )GL_Ji a(HUUk) ( ja- 1O, +3,U0. I+
ot 0X ]
@ @ & @ @ & (4)

(5a)

— = 1|0d(pu) . d(pu) _.[du . au, 0%(uu, du. du,
fol€gs YU + st == (ap ), (ap ) [6 3 kJ v ((3 2")—2|/a 3 o
©) Y X X X 0% X; X; 0X;
© ™ ® © i)

Diskutirajmo ovu zahtjevnu jedn. (5a), najkomplaksn cijeloj skripti. Ona objedinjuje osnove

determinizma nelinearne dinamike NS jednadzbi sktrsd stohastikim procesima, konkretno —

iznosima i gradijentima kovarijanci turbulentnilmKtuacija polja brzine. U dobivenoj jednadzbi
(5a) pojedinklanovi imaju sljedéa zn&enja:

(1) - lokalna promjena toka turbulentnog impulsa,

(2) - advekcija toka impulsa srednjim vjetrom,

(3) - stvaranje toka impulsa khadjelovanjem smicanja srednjeg vjetra i posiegetoka impulsa,
(4) - transport toka impulsa turbulentnim gibanjgéaorbulentna preraspodjela),

(5) - uzgonsko stvaranije ili uniStavanje turbulegttoka impulsa,

(6) - Coriolisovo ,rasprSenje” odnosno sporo vrénje turbulentnog toka impulsa,

(7) - transport 'kvazi-difuzijom' tlaka,

(8) — transport/preraspodijela toka impulsa zbogléenije povratka u izotropnu turbulenciju, tj.
preraspodjela fluktuacijama tlaka u neizotropnorbuilentnom polju brzine.
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(9) - molekularna (viskozna) difuzija turbulentnimta impulsa,
(10) - viskozna disipacija turbulentnog toka impuilsadi skraivanja ga pisemo kaae,,,

Naglasimo da su dinadka zn&enja pojedinih¢lanova u (5) stina onima u prethodnom
poglavlju kod tamosnjeg izraza (7). Skalnom amaizi mjerenjima se utduje da swlanovi

(6), (7) i (9) najeke znatno manji od ostalih. Na primjer, dan u (5a) se ponekad moze
parametrizirati K-teorijom. To zdada (pu,) ~ -Ks0P/ox, gdje jeKp koeficijent difuzije
turbulentne razmjene za tlak; owdgn se pojavljuje ‘popt@o diferenciran’ u (5a) i to ga dodatno
¢ini malim (jer mali jed?P/(0x« 0xi ), dok seKp vjerojatno sporo mijenja u prostoru i vremenu jer
Su zviEni i zvueno-uzgonski doprinosi iskljieni) obzirom na ostale doprinose u (5a). Nadalje,
za aekivati je da u atmosferi nda ovakvimélanovima dominira(p'w), tj. -Ke0P/oz, pa je i za

ocekivati da takawlan nagege ima vrlo malu zakrivljenos§?P/6z°. Zadniji&lan sam po sebi
treba biti pozitivan (dajti negativan doprinos u (5)), jer ako sg-tom smjeru pojéavaju (ili
slabe) fluktuacije jedne komponente brzine, isébar vrijedjeti za drugu pripadnu komponentu.
Zanemarivanjem (ili nepoznavanjem!?) spomenéiainova, u jednadzbi (5a) preostaje:

d(uu) , Jauuk - (G e gy Y (uu U, ( j[d 0.+ 3,0
ot an an ()4 j
@) @ 3 3 (4)

+ B( 0y, —au" J -2¢€,, -
0%, 0x )
®)

Relacija (5b) zapravo predstavlja devet odvojeatnpdzbi i moze posluziti za prognozu svih 9
¢lanova u Reynoldsovom tenzoru napetosti; Budia je to simettini tenzor, postoji svega 6
razlicitih ¢lanova u njemu. Kad se indeksi poistovjete dimase zbroj, dobijemo trag tenzora;
pripadnu smo polovicu izéanali slicno kao (5), vidi prethodno poglavije o préwau TKE.

(5b)

Slicno se raunaju tokovi potencijalne (virtualne) temperatunosno topline i tocini
kompletan 2. red zatvaranja sheme parametrizagipikencije. Na osnovi njega bismo zapio
raspisivanje i 3. reda; npr. neusrednjeni (5b) bisppmnozili sy, i pribrojili bismo mu
prognostiku jedn. za istu komponentu pomnoZenwsi(). Onda bismo proveli usrednjavanje i
rezultat bi bio prognoza za usrednjeni;(’;u',), a ovaj bi sadrzavao u sebi i divergenciju

kvadrupolnih ¢etveralanih) korelacija. Kvadrupoln&anove bismo onda ili parametrizirali na
oshovi poznatih polja 1., 2. i 3. reda (srednjejatije, tokovi i tokovi tokova), ili bismo i za hiji
napisali prognostke jedn. (od viSe desetakéanova) koje bi sadrzavale kvintet-korelacije, tj.
statisttke momente 5. reda, i tako u beskanm@st. Dobra je vjezba napisati prognéstizraz

za npr. srednjakdu, ), ili sli¢no za vertikalni turbulentni tok spedifie vlaznosti, te diskutirati

prikladna pojednostavljenja poput pretpostavke gzbatalnoj homogenosti turbulentnih polja
(koji ¢lanovi tada nestaju?).

Prikladno pojednostavijenje od (5) dobija se prstadjajuti horizontalnu homogenost,
prilagatavajli koordinatni sustav da ide niz srednji vjetar &memarujdi supsidenciju i srednje
vertikalno dizanje zraka. U tom shju je vertikalni tok horizontalnog turbulentnog poisa
jednak
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Ovdje se konkretnije vidi koje zt@nje ima pojedintlan na desnoj strani a sasvim u skladu s
maloprijasnjim tuméenjem: 1.¢lan na desnoj strani je rmhedjelovanje varijance vertikalne
fluktuacije sa srednjim smicanjem vjetra, @an je turbulentni transport turbulentnog toka
(,turbulentna difuzija“), 3¢lan je tok zbog méudjelovanja fluktuacija horizontalne komponente
brzine s fluktuacijama uzgona, @an predstavlja preraspodjelu toka turbulentnogulsg zbog
fluktuacija tlaka i neizotropnog fluktuirajeg polja brzine i 5¢lan je viskozna disipacija
vertikalnog turbulentnog toka horizontalnog impulsBredzadnjilan, prije pojednostavljenja,
povezan s turbulentnim fluktuacijama tlaka i brzimgl. secesto puta razdvaja nédanove
povratka u izotropiju, te na rapidr@anove koji opisuju miéudjelovanja izméu turbulentnih i
srednjih polja strujanja. Polovica zadnj#ggna u (5c) je jednakeuww = <v(ou'/oz)(Ew'/0z)>, gdje

je Reynoldsovo usrednjavanje opet prikazano kac (umjesto crte iznad izraza); akod
fluktuacije rastu visinom, onda to mora u prosjdkti popra&eno i porastomw' flukuacija i

obrnuto. Skno vrijedi i ogtenito za ostale smjerove i druge odabire komporemaine u (5a) i
(5b).

Uzgonskic¢lan u (5¢) je negativan u konvektivnom strujanjime poj&ava najee negativan
¢lan vertikalnog prijenosa horizontalnog turbulemnnpulsa na lijevoj strani. Obrnuto je u
stabilno stratificiranom strujanju gdje je uzgondkin pozitivan i na taj i@ smanjuje negativan
¢lan na lijevoj strani.

Za poznavanje stajnog polja (strujanja) potrebno je poznavati svatigticke momente
(kovarijance svih redova) tog polja. Ovih momeniata u principu beskoao. Sréom pa
nage&e momenti nakon nekog reda (npr. 3.) progresivnaridose sve manje opisu ukupnog
polja te se mogu zanemariti, ili povezivati u kondsije s postof@m nizim momentima. Ve
smo prije rekli da je ovo nereducibilni sustav jeditoga, Reynoldsovo usrednjavanje i problem
zatvaranja parametrizacije turbulentnin tokova ojfno nije najbolji n&n tretiranja
turbulencije u fluidima. Ipak, za sada, ovo jelédg najefikasniji pristup pro¥anu turbulentnih
efekata na ukupno strujanje. U osnovi mi pretpdistiano da su bitne osobine turbulentnih polja
strujanja opisane relativno niskim redom kovarijamgpadnih polja. Konkretno, to ztiada
pretpostavljamo da se npr. poénoTKE, tj. polovice traga Reynoldsovog tenzora tebtnih
napetosti, moze opisati dominantan efekt turbujenta razvoj strujanja a da ostale korelacije
uglavhom mogu biti dijagnosticirane iz TKE, dok s&i redovi kovarijanci zanemaruju.
Opravdanost tih pretpostavki za pojedina strujgnjgetko provjeravana.

Turbulentni tokovi ostalih polja

Kao Sto je vé bilo spomenuto, ostale progn@ge jednadzbe za varijance i kovarijance
turbulentnih polja se izvode analogno kao pri iav@8), tj. sltno kao u proslom poglavlju izvod
za (7). Nadalje, tundanje pojedinin¢lanova u tim izrazima je $ho kao u dosadasnjem
tumaenju pripadniktlanova i njihovih interakcija. Na primjer, varijea za specitinu vlaznost
se dobija iz pripadnog izraza za prognozu fluktieaodq, tj q":

v ' D— ' 2 ' ' v
99 +LTaq +Uu. oq +U 9q =+y oq +6[quj]
ot Pox,  Tox, 'ox 9 ox? OX.

I I

: (6)
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gdje v, molekularna kinematka difuzivnost za specifiu vlaznost. MnozZenjem (6) 472
Reynoldsovim usrednjavanjem i ulenjem pripadne molekularne disipaciigdobija se

— — ol [uqg
0q° —0q° (GQ) (( D
+Uj6x —2¢,,

—2u
ot q a 0X.

J

(7)

gdje opet pojedini¢clanovi na desnoj strani imaju redom zeaje: produkcija varijance
medudjelovanjem toka vlaznosti s gradijentom sredmelja vlaznosti, turbulentna preraspodjela
vet postojeéih i u prostoru nejednolikih varijanci vlaznostidesipacija:

Pripadno pojednostavljenje od (7) se dobija uzgmstvke iznad (5c).

Analognim se postupkomdana i varijanca fluktuacije potencijalne temperatlkong&an
rezultat je

ot b ox, Bl 0x 0x, PCos | 0X,

08> —06° (( J D oR,
5 gy ) AT, 2 R
gdje su tuméenja sléna prijasnjima, a zadnfian na desnoj strani predstavlja kovarijancu s
divergencijom fluktuacije radijacionih doprinosa.

Tok speciféne vlaznosti se dobija 8ho kao (5) ali nesto jednostavnije. Rezultat je

0(ud), 5 ud _ = dUs = 0a d(yud) (9 \s v
o Ui =N g [vj[dsqev]+

J J j

(8a)

LA Pog|_,, ou ou, 09
ol 0x ‘*ax 0x,

dok je tuméenje pojedinih¢lanova u (8a) stho kao i u prethodnim izrazima; zbog
jednostavnosti je pretpostavljeno da su koeficijesikoznosti za impuls i speaifiu vlaznost isti.
Napomenimo da u (8a) prvackana na desnoj strani nisu nuzno pozitivni (prittigeim malo
razlicitu strukturu u usporedbi s prijasnjim ¢slim ¢lanovima, poput nprélana mehargke
produkcije). Pripadno pojednostavljenje od (8ajiskija uz pretpostavke iznad (5c) i to dovodi
do

daqw) _ zai oaw), L p(od
- wh -1 (& fgel) (OZJ 2%, @)
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Opet, tumaenje pojedinih¢lanova je skino kao i u svim prethodnim izrazima. Lokalna
promjena vertikalnog turbulentnog toka (specié) vlaznosti je uzrokovana: 1. interakcijom

vertikalnog gradijenta srednje vlaznosti i varijaneertikalne brzine (tj. dvostrukog vertikalnog

doprinosa gibanja u TKE), 2. vertikalnoj komponetirbulentne preraspodjele fluktuacija

vlaznosti (,turbulentna difuzija“, ovakwilanovi kad se integriraju od dna do vrha géang sloja

ili atmosfere daju nulu); 3. interakcijom s fluktijmama uzgona, 4. preraspodjelom i transportom
zbog interakcije fluktuacija tlaka i vertikalne kpomente gradijenta fluktuacije vlaznosti

(,povratak u izotropiju®) i 5. viskozne disipacije.

Tok topline po jedinici volumena fluida (zraka)¢mge potencijalne temperature, se izvodésti
kao i turbulentni tok vlaznosti. Naknadno zanematiuCoriolisov efekt, dio efekta tlaka (tzv.
'difuzije tlakom') i molekularnu difuziju (za kongiban izvod vidi npr. Stull, 1988, str. 142-144,
mada postupak mora biti sasvim jasan na osnovidddsgih izvoda u ovom poglavlju), dobija se

oub oug - — a(yu 8 —
©é), 5 %46 __ 5, )&( )ae (yy, )(gj[4399]+
ot c?xj X axj
_ , (9a)
1| .06
+=| p 2 -2¢
p p 6)(, u; 6
u ou 96
EANCFY v

naravno, tuménje ¢lanova je skino kao i prije uklj@uju¢i molekulardnu difuzivnost. Tipovi
¢lanova poput predzadnjeg u (9) ponekad se nazidgkorelacionic¢lanovi tlaka, zbog
medudjelovanja tlaka i temperature (odnosno brzineugith jednadzbama, npr. (5¢), (8) i (10)).
Disipacija,, je opet nuzno pozitivna vélna; u ovom sltiaju je to posljedicainjenice da ako

se u nekom smjery smanjuju jedne fluktuacije, npr. neke komponentanay, u prosjeku se
onda moraju smanjivati i pripadne turbulentne fliddije i nekog drugog turbulentnog polja, npr.
temperature. Vrijedi i obrnuto, ako spomenute tilakije jednog polja rastu u danom smjeru,
onda u prosjeku rastu i fluktuacije drugog pripagiturbulentnog polja; jednostavno, drugo polje
se pri disipaciji ponasa kao pasivni marker (,slugaujanju). Uz uohiajene pretpostavke
horizontalne homogenosti i nepostojanja supsidendij srednjeg dizanja zraka, (9a) se
pojednostavljuje jer nestaju dva tigéganova, dok se ostali smanjuju na po jednu pripadnu
komponentu:

o6w) ﬁ a(aw) g =l p(99)
o W ) oz (vj[gev]Jrﬁ[ ]2‘9&”' o0

Opet prepoznajemo analogiju (9b) i (8b); ovdjegd s pitanju vertikalni tok topline a u (8b) se
radilo o vertikalnom toku specifie vlaznosti. Pripadnilanovi u (9b) imaju korespondentno
tumaenje kao i oni redom u (8b). Ponekad se u modhgliravih ¢lanova pokuSava povezati
¢lanove tipa turbulentne preraspodjele i preraspediakom (‘turbulenta difuzija', ili 'tok tokova'
te 'povratak u izotropiju’) u jedan zajedki redistributivni ¢lan koji bi bio brzo-difuzivne
prirode.
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Na ekvivalentan nan se izvodi prognosiki izraz za turbulentni fluks skalarnih fluktuaciga
kao Sto je to bio za (8) ili (9). Tako se dobija:

a(UiC) a(uic) (E)GU. (—)ac a(quc)
ot X; ' ox, 0x,
(10)
ac
( j[5,3c6?] = p& —2¢,,

gdje swlanovi i zn&enja ekvivalentni onima u npr. (8b) ili (9b). Iste izvodi pojednostavljenje
za npr. vertikalni tok turbulentnih fluktuacija $&ea u horizontalno homogenom polju
turbulentnog strujanja.

Za slcan prorgun turbulentnog toka uzgona postupa se isto kaosadia uz posebnu napomenu
koja se odnosi na efekt omjera mijeSanja na vinwakemperaturu. Budu da je virtualna
potencijalna temperatura priblizno jednatka~ 6(1 + 0.61fw), gdje jerwv omjer mijeSanja

vodene pare u zraku, pripadni vertikalni turbulériok w' g, ima doprinose i od korelacija
fluktuacije vertikalne brzine i pripadnog omjerg@sanja.

Cesto puta se u operativnim meteorolo$kim modelimmymozira samo TKE, tj. trag matrice
Reynoldsovih napetosti, dok se ostale napetostkiori toka temperature i specifie vlaznosti
racunaju dijagnostiki. To je spomenuti tzv. ,2.5 nivo" viSeg reda zatanja parametrizacije
turbulencije i on za sve ostale kovarijance pragpdg algebarske (dijagnoske) relacije. Pri
tome, valja imati na umu da su takvi modeli og¢ani na sasvim turbulentne grame slojeve i
relativno slabe gradijente tlaka (tzv. ravnotezoebulencija). Takvi modeli imaju ozbiljne
slabosti pri modeliranju ABL-a s promjenom smjeradijenta tlaka, Sto se npr. dadgaoko
rotora pri separaciji ABL-a. Stoga, takvi modelisun prikladni za opis neravnotezne i
nestacionarne turbulencije (iako se koriste i witaksituacijama). Za djnitije modeliranje
turbulencije, Sto ukljtuje ubrzanje i kdenje u ABL-u, jaku zakrivljenost, separaciju i/ili
ponovno povezivanje strujanjasgparationreattachmeriy, potrebno je imati viSe prognogkih
jedn. za momente turbulencije.

Sve do sada spomenute korelacije turbulentnih dladija su bile réunate za pojedinu
proizvoljnu ta&ku u polju turbulentnog strujanja. Pt@vani su pojedini tenzori tj. viSestruke
korelacije fluktuacija u pojedinoj #&i strujanja @ingle-point modeliny U N-dimenzijskom
prostoru to dovodi do N-komponenata brzine u pojediocki strujanja. Vjerojatno je bolje (ali i
kompliciranije!) progavati turbulentne korelacije u dvije ili viSecaka (two-point modeling.

U tom sli&aju treba prognozirati drugige tenzore, npr. treba izfanatio<u;'(r)uc'(r+p)...>/(ot) u
vecini to¢aka u strujanju (masndydld su napisani vektori polozajai p). Pripadni réun za
dvije tocke vodi do prognoze tzv. strukturne funkcije stnjga Meteorologija je joS daleko od
primjene ove teorije u praksi i modeliranju detafjrstvarnog strujanja u prirodi.

Razlikovanje turbulencije od valova

Prijenos TKE-a i ostalih viSih turbulentnih momemaglavnom slijedi na odd¢eni n&in osnovni
vjetar, za razliku od npr. uzgonskih valo¢gi paketi i pripadna energija putuju grupnom
brzinom (dok njihove ,slike* idu faznom brzinomBudui da se turbulencija i uzgonski valovi
mogu preklopiti u frekventnoj domeni, donekle (aiino manje) i u prostornoj domeni valnih
brojeva, upravo su ispred spomenute razlike u tarttmim i valnim osobinama one koje pomazu
u mjerenjima razlEiti koji je ¢iji signal.
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Kovarijance izmédu tlaka i brzine vjetra su ragiie za turbulenciju i uzgonske valove. B&ge
su fluktuacije tlaka zbog turbulencije povezanevadkatom fluktuacija vjetra, popukp ~ -
poO<u'w™>. S druge strane, néli smo prije o valovima da su im pripadne varijactlaka

povezane linearno s varijacijama vjetra, §.~ -p,Ul . Nadalje, budéi da se uzgonski valovi

opc¢enito pojavljuju u paketima, a turbulencija je nepdicna, razltite statisttke tehnike valia
(obrada podataka) mogu biti prikladne metode segaravalnih od turbulentnih osobina
strujanja.

U analizi finih mjerenja koja sadrzavaju i netudmithe signale, valja pokuSati izdvojiti
koherentne strukture (signale) koje &@sto puta karakterizirane negaussovskim raspodgeiam
dugotrajnim korelacijama. Pri tome, nekoherentr@mponente strujanja r@e imaju
gaussovsku statistiku i kratkotrajne korelacije. tddvim analizama vazni statigki aparati su
metoda valia (wavelej i Hilbert-Huangova transformacija (npr. Petro®18). Nekoliko véih
vali¢nih koeficijenata predstavljate koherentne strukture strujanja, d@kpuno malih vadinih
koeficijenata biti povezani s nekoherentnom, stotiasm pozadinom strujanja, bez strukture i s
priblizno ekviparticijom u spektru.

Idealizirani sluéaj jednostavne difuzije

Privremeno napustamo udhjenu teoriju turbulencije. U nekim posebnim, vidiealiziranim
situacijama moze se dogoditi da procesi prijenospulsa, a pogotovo temperature ili nekog
pasivnog markera, mogu biti dominirani iskijo vrtloznom difuzijom. U takvim skajevima
se najeXe koristi K-teorija za parametrizaciju turbulentnioda, pa npr. jednadzba za srednju
koncentracijuC(z,t) ili temperaturuT(z,t) i sl. u takvom pojednostavljenom 1D &hju postaje
od:

ATy L O]
ot ‘mme ~ ax

J

, (11a)

koristeti K-teoriju i pretpostavku o horizontalnoj homogstiq1l1a) priblizno postaje:

oT
(a_) turb

0 oT
=—(K(z,t)—), 11b
e az( ( )02) (11b)
gdje seK(z,t) treba proréunavati na osnovi neke odabrane parametrizacijko $e Kkoristi
parametrizacija viSeg reda zatvaranja sheme zallamtme procese, tj. ako je dostupna npr.
procjenalTKE, onda s&k mozZe izrdunati kaoK ~ a £ (TKE)'2, gdje je konstanta ~ O(1)i £ je
turbulentna duljina mijeSanja. Koristimo li 1. redtvaranja turbulentne sheme, ond&seaoze

racunati lokalno kao npiK = b £2 |0U/0z|, gdje je konstanth ~ O(1) Alternativho, mogée je
ponekad pretpostaviti zadani profil g tj. koristiti nelokalnu parametrizaciju 1. redapf.
Grisogono, 1995, 2003). U takvom je &ju potrebno procijeniti oddene 'vanjske' parametre

za K, npr. maksimalnu  vrijednost, max(K) [ pripadnu  visinu [npr.
2

z z : . N . . .
K(2) = Kmax\/gﬁexp{—FJ]. Buduwi da uobéajena K-teorija ne moze uvaziti efekte svih
dominantnih turbulentnih vrtloga, ponekad se pokaga ovi tretrati integralnim efektima

zadanim npr. odabranom funkcijoid(z) koja ne ovisi (samo) o lokalnim meteoroloSkim
parametrima. To je onda nelokalna parametrizad§aravno, niti ova nije dovoljno kompletna i
ima nedostatke jer je teSko unaprijed znati sporueouvsnost za sve tipove granih slojeva.



Mi ¢emo rjesiti (11) u vrlo idealiziranom netrivijalnoobliku kada jek = const U sliaju da je
promatrani prostor ografen, (11) se jednostavno rjeSava razvojé(a,t) u Fourierov red,
problem se svodi na dlrie diferencijalne jednadzbe i préum Fourierovih komponenata na
osnovi rubnih uvjeta. No, pretpostavimo da je fopolu-beskongan, tj.0 <z <. Zadajmo
rubne uvjeteT (0, t) = To = const T(z—,t) =T.. Tada nema oddene karakteristne duljineH
za procjenu karakterigtie vertikalne skale, ¢ese @ekuje da su svi profilir(z,t) metusobno
sli¢ni. [Vrileme bi se onda, u principu, moglo skdiirkao r ~ (H¥/K), samo kad bH bio
dostupan (Sto nije staj)]. Koristiti ¢emo tzv. metodu sinosti (metoda moze vrijediti | za
nelinearne jednadzbe). Definiramo bezdimenzijskijabluy = z/(K t}2 u tom sléaju (11) uz
K = const postaje:

_n dT _1d7T
2tdn  tdp?’

(12a)

Ovo je sada postala @pia diferencijalna jedn. koju mnozimd;gednom integriramo (12a) pa
dobijamo

dT n?
— =T exp-—),
ap " )
integrirajLti joS jednom, dobija se
2
T =T1j07m exp(—%)dﬂ +T,, (12b)

gdje suT; i T2 konstante integracije. Primjenjdjudonji rubni uvjet, dobija s&2 = To; gorniji
rubni uvjet u beskorsmosti daje vrijednost integrala u (12b) i prve Kanmse:T1 = (T« To)z 2
Koeficijent proporcionalnosti iznge (12b) i samo rjeSenje spomenutog integrala do
beskonanosti, $to je jednak’?, daje cijelokupno rieSenje elegantno prikazano gontzyv.
funkcije pogreske, tjerror function (vrsta specijalnih funkcija). Naime,

T =T expT)dn+T,,

pa slijedi
T =T+ -T)= [“exnc (D)),
odnosno
T(zt) =T [L-erf (ﬁ)} +% [ expetr12)dn, (13a)
gdje je
erf () Eirexp(—yz)dy (13b)
N2 '

u granicamd < X < oo (gdje je spomenuti koeficijent proporcionalnogtneidu (12b) i (13) vé
uklju¢en u (13)). RjeSenje (13) postupno propagira inwiga pripadna vremerta> 0. Slika
15.1 prikazuje vertikalnu difuziju, tj. vremenskoeptorni razvoj od (13) za odabrane ulazne
parametre. Da je bio dozvoljen i donji potprosgith osobina za difuzivno Sirenje, rezultat bi
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bila gaussovska raspodjelgz,t) Postojanje vjetra i stratifikacije bi znatno kdilo ove
krivulje.

Difuzija temp. svakih 10 sec, od 1. do 101. sec., K=10nf/s

visina, m

Slika 15.1 Izraz (13) je normaliziran i prikazarl@ konsekutivnih vremena, svakih 10 sekundi,
od 1. (najniZa krivulja) do 101. sekunde; ulazriednost za K je 10 Afs.

RjeSenje dito slici na Gaussovu raspodjelu. Alternativno, (13a) mozeapisati kao
z
T(zt)=T,+(T, -T)erf(——). 13c
(zt) =T, +( o) (ﬂE) (13c)

Slican se sltaj moze rjeSavati i u horizontalnoj ravnini. Nainger, jednostavni modeli
atmosferske difuzije i disperzije polutanata sutgwstavljali vrijednosti odK profila i
prora&unavali difuziju pojedinog polutanid(x,y) na odréenoj kvazi-horizontalnoj plohi. Izvor
Sirenja je bio zadan u ishodigi,0) na visinih, tj. Q(0,0;h) pretpostavio bi se konstantan vjetar
U i racunala bi se horizontalna raspodjela koncentra@jp@edina vremeniauz pretpostavku
= tU. Perjanica koncentracij€(x,y) bi imala idealizirani gaussovski oblik. Za &hj
varijabilnog vjetra, potrebno je koristiti numée metode. Jedan prikaz nundkag
modeliranja transporta, disperzije i difuzije &rag ongiS¢enja se nalazi u Jéavi¢c i sur.
(2010). Veé i djelomice kompleksan teren bitno mijenja pripadaspodjeluC(x,y;z) U slwaju
stratificirane atmosfere, prep@aju se sheme viSeg reda zatvaranja parametrizadjelencije i
kompletnije rjeSavanje izraza (6).

Asimptoticki izracun integrala u (13) se provodi na dva&ina, ovisno o vedini argumenta =

zI/(Kt)*2 ako jex mali, npr. 0< x < 1.2, treba razviti u Taylorov red podintegralniaiz exp{t?) i

koristiti barem 5¢lanova $to vodi do alterniraja sumeslanova tipax?"*/[n!(2n+1)]. Za vei

argument, nprx > 1.2, koristimo parcijalnu integraciju u granicaf@ax) = (0, ) — (X, ) koja
daje

/2

I(x>12) =

' exp(=x?) +J‘°° exp(-t?) dt

_J. exp(-y*)dy == 2% o2

Sumiraji prvih nekoliko¢lanova beskonimog ali konvergentnog reda dobija se:

14¢



% exp(-x?) 1 1 1 1
- [1- + - + .
2 2X 2x%2  12x* 120x°%  840x®

-]

l(x>1.2)=jxexp(—y2>dy=

Sto predstavlja solidnu asimpttku aproksimaciju trazenog integrala u (13) zéevargumente.
U svakom sldaju, apsolutna vrijednost relativhe pogreske janeglcine manje od 4 %.

Slijedi nekoliko tema iz naprednih podja atmosferske turbulencije koje se uglavnom ébjta
u poslijediplomskim kursevima.

LBurgulencija“
Znajwi da je nelinearna advekcija rjeSiva ucglju kad se ukljéi i difuzija (Burgersova jedn.),

problem turbulencije takvim pristupom (vidi npr. #eson 1990, Logan 2008). Téph primjer
nelinearne advekcije s difuzijom je tzv. problencanja brane koja na jednoj strani drzi fluid
(vodu) da se ne razlije na drugu stranu; to savg$odelom

2

ou + u@ = va—g , (14)

ot oX oX
uz rubne uvjeteu(x—-w, t) = ui, U(x—+o0, t) = Uz, gdje swi2brzine putujéih valova (12 moze
biti npr. nula). Trazi se dvostruko kontinuiranéedencijabilno rjeSenje(x, t) = U(z) z = x — ct
Pretpostavljajéi da jeur > uz, i supstitucijom nove varijablg, dobija se ol@ina diferencijalna
jednadzba za = U(z). -cU' + UU' —pU" = 0. Ova se odmabh integrira jednom pa se dobije da
vrijedi: -cU + U%2 —oU' = A; odnosnolJ' = (U%2 — cU -A)), gdje jeA konstanta 1. integracije
koja se dobiva (zajedno i za evaluacijom zadnjeg izraza u limesuzza . Slijedi da jeA =
w22 — cu = w2 — cy, stogac = (W + uy)/2, $to daje brzinu vala kotiae amplitude kao
srednjak od dvaju stanja 1 beskonanosti. 1z toga slijedi konstanta integrache= -uiux/2.
Onda zadnja diferencijalna jednadzba daje:

20U = (U — w)(uz =V).
Separirajdi varijable i integrirajgdi, dobije se
2 u, -U

z
—= In :
vV u-u U-u

gdje je 2. konstanta integracije odmah izbrana @&axaz = 0 budeU(0) = ¢ zbog simetrije
problema (rjeSenje u sredini, putéijs poreméajem, giba se srednjom brzinasp Konano,
rieSavajéi zaU, dobije se profil putujteg vala kao rjeSenje:

U=t ue?
1+l @

gdje je privremend = (uz2-u)z/(2v). Nakon malog preudenja zadnji izraz alternativno piSemo
kao:

u,—u

U(x=ct) =U, + — = teeiay -

(15)
1+e
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Sto predstavlja tzv. putujuvalni Sok. Imajéi na umu da jedu = Uz - w1 < O, jednostavno se
provjeri da su ispunjeni rubni uvjeti za—»+ . Sok je to uzip, te lokalno strmiji, Sto je manja
viskoznostw jer D = v/|4ul|.

Zbog jednostavnosti, pretpostavimo li sada dadrije = 2V teuz = 0, onda (15) postaje

Uxt)= : 2V (16)

+eV(x—Vt)/|/ ’

Sto opet predstavlja putdjuval brzine srednjom amplitudoM cija je karakteristina debljina
jednakav/V.

Ipak, ,burgulencija“ kao surogat za turbulencijijeruspjesna iz viSe razloga. Glavni je razlog
nepostojanje viSe skala procesa i mogsti njihove interakcije. Drugi je komplikacijailaza
zourgulencije” kao 3D procesa, neprakio je ukljeiti i silu gradijenta tlaka. Nadalje, vazna
osobina NS jedn. pri velikonRRe je osjetljivost na male promjene u detnim uvjetima pri
rubovima domene ili forsiranju, a to nije & s jedn. poput (14). Dakle, ,burgulencija“ nije
dobar model za vazan aspekt turbulencije — spontajavu sldajnog gibanja iz kaaihe
dinamike. Ima joS nekoliko nelinearnih modelaat®ho jednostavnih obzirom na turbulenciju
kao takvu, kojima je bilo pokuSano modelirati kadkastrujanja iz laminarnog u turbulentan
rezim, no svi su prejednostavni i ne ispunjavaje sgnovne uvjete tj. kriterije turbulentnog
strujanja.

Drugi poznati primjer analitkog modeliranja valova kotiaih amplituda je tzv. Korteweg — de
Vries —ova jednadzba. U njoj je nelinearna adakaiavnotezena pajanom disperzijom vala,
za razliku od difuzije koriStene u (14). Korist s blago nelinearnoj dinamici plitkog fluida,
kvantnoj fizici (verzija nelinearne Schrédingergedn.), itd.

Statistika turbulentnih kovarijanci _ (u'w)

Uobic¢ajeno je u atmosferskoj turbulenciji da uglavnonedi (u'w) < 0. Turbulentni_izb&aiji,

u < 0, (engl.bursts ejections su definirani s1'w' < 0 uzw' > 0, dok su tzvzamasili brisaji, u >

0, definirani kaou'w' < Q uzw' < 0. Slika 15.2 prikazuje kvadrantnu dekompozicijugush
kovarijanci i pripadnih aktivnosti povezanihusv'; nije se tesko uvjeriti da dominiraf@2 i Q4
aktivnosti, tj. da je u prosjeku igfe (u'w) < 0. Ipak, moZe se dogoditi ponekas' > O, tj. da

se pojave i preostale dvije maguaktivnosti:Q1 te Q3. Aktivhost Q1 se pojavijuje i moze
dominirati iznad elemenata hrapavosti gdje se uprdwgodio prijelazu’ < O u u' > 0, uz
nepromijenjeniw' > 0. Odmah nakon prijelaza preko tog elementa hragiandmminira Q4
aktivnost, vidi SI. 15.2. Kako se strujanje prilalva idéem elementu hrapavosti podloge, moze
se pojaviti aktivnosQ3 zbog obostranog uspova< 0 tew' < 0.

Sekvence aktivnosti tipaQ2-Q1-Q4-Q3, Sl. 15.2, u smjeru kazaljke na satu, suctipi za
podloge gdje se elementi hrapavosti ponaSaju iddalno pa se javlja ,do-povezivanje®,
odnosno ,dodatno priklgyvanje" ili vezivanje strujanja (engteattachmeril. Ovakvo ponaSanje
turbulentnih tokova impulsa, povezano uz heterogepodloge, ima i zrg@ajne posljedice na
prijenos skalara i rasprSerjestica u prizemnom sloju.
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Q2-Ejection | QI1-Outward
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Q3-Inward

interaction Q4-Sweep

Slika 15.2. Kvadrantna dekompozicija: ilustracijangreih kovarijanciu' i w' u kombinaciji
veligine (u'w). U veini slucajeva znaajnih za turbulentni prijenos impulsa dominirajw.tz
izbataji (engl. burstsli ejections i tzv. brisaji ili zamasi€ngl. sweeps To dovodi do n&e&eg
(U'w) < 0 predznaka, odnosno dominad® ili Q4 aktivnosti. S druge stran@®1 predstavlja
zajednéko ubrzanje obiju komponenti (dadjelovanje izvldenja prema van) kovarijance pa je
(u'w) > 0, aQ3 predstavlja uspor za obje komponentéw' (maiudjelovanje uvlaenja prema

unutra) te se opet postiZa'w) > 0. Nailaz€i na zn&ajan objekt hrapavosti podloge turbulentna

struja prolazi kroz ciklusQ2 — Q1 — Q4 — Q3. Strjelice iz centra slike ukazuju na relativnu
promjenu komponentiu(w).

Napomenimo da 3D strukture elemenata hrapavostiunmgiatno komplicirati odnose e
kovarijancama(ui'u'j). U (sub)urbanom prizemnom sloju moz&idio zn&ajnih odstupanja od

spomenute dominacij®2 i Q4 strukture; hrapavost je tada nerjetko i funkcipjeya vjetra.
Nepotrebno je naglasiti da nestacionarnost i tjanziost strujanja, poput npr. meandriranja,
dodatno modificiraju kompleksnost prizemnog turbit®g gibanja zraka.

Niske mlazne struje

Postoji barem 4 do 5 vrsta niskih mlaznih strujagie ‘low-level jet, LLJ) i viSe pripadnih
definicija. Najjednostavnija, najgrublja i vjertp@ najogenitija definicija kaze da je to
maksimum vjetra na odienoj visini u donjoj troposferi tako da je vjetdalsji ispod i iznad te
visine (za barem ~ 10%). Uzroci LLJ-a su rétili od traZzenja kvazi-geostréke prilagodbe
donje troposphere do Coriolisovog efekta na zmoogcmezoskalnog termalnog vjetra pa do
tipicnog katabatikog vjetra (vidi dalje ispod). U LLJ-e pripadajypied- i postfrontalne zone
pojatanog vjetra u ABL-u. Inercijska oscilacija je tiph primjer LLJ strujanja. To je p@janje
strujanja oko vrha ABL-a nakon prestanka dnevndgame, dok joS uvijek postoji pofani
dotok impulsa iz atmosfere k podlozi (gdje se imspwbSi na turbulentno i posebice prizemno
trenje). Tada se zbog poane stratifikacije uz podlogu nerjetko stvori vi§apotroSenog a ve
doniranog impulsa iz srednje troposfere sto dododnanog LLJ-a.

Vazna vrsta LLJ-a su obalne niske mlazne strugelnd od najpoznatijih je ona uz zapadnu obalu
SAD-a (npr. Rogers i sur. 1998) koja se javlja zlsmpgciftnog poloZaja anticiklone iznad
sjeveroistonog, hladnog Pacifika i tipho slabe ciklone, ili barem visinskog termalnogadol
iznad jugozapadnog kopna SAD-a (CA, NV, AZ). Olalrelativno visoka orografija i
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geometrija same krivulje obale z@gno poj&avaju ovu nisku mlaznu struju koja se @im
nalazi na 300 do 800 m visine s maksimumom vjewa iznad 22 m/s. Ova struja uigena
lokalno vrijeme, formiranje i nestanak magle i miskaoblake: St ili/i Sc. Postoji i vazno
medudjelovanje ove mlazne struje s pripadnom dinamikobalnog oceana Sto dovodi do
pojatanog izviranja obalnog moraipwelling).
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16. PRANDTLOV MODEL, nagnuti turbulentni sloj

Do sada su bili diskutirani horizontalni slojevikejima sila teza nema direktnog utjecaja na
osnovno horizontalno strujanje. No, péaea li se rezolucija podloge, sve je manja Sansseda
na kopnu pronde horizontalna ploha. Nagnute plohe su gotovo awkb nas u prirodi. One
kad se hlade, dovode to katablatig strujanja, odnosno kad se griju, uzrokuju atidka

3
strujanje. Na ovakva gibanja Obukhovljeva duljinaz —& 3=u; , hije direktno osjetljiva
wéo

(npr. Grisogono i sur. 2007). Spomenuto strujamge grijanom i hldenom kosinom, i jo$
kompliciranije, u 3D dolini, moZe generirati niskdazne struje uronjene u pripadni ABL. U
donjoj atmosferi i pri dnu mora se javljaju r&rk vrste gibanja usljed neravnhomjerne
(diferencijalne) tezine u fluidu (npr. Mahrt 1982Da bi se adekvatno opisao razvoj vjetra i
temperature nad kosinom, potrebno je uzeti u abagib terena i dozvoliti da sila uzgona ima
komponentu niz struju fluida. Prvi takav uspjesgdnostavan model strujanja nad kosinom je
(1D) Prandtlov model.

Klasiéni Prandtlov model

Originalni model je iz 40-tih godina XX stofji@; na njemu su kasnije radili Defant i drugi
znanstvenici i inZenjeri (originalni model je kdits Defant za(a, C) > 0O, tj. anabatiko
strujanje). Kad se provede zakretanje horizontakuordinatnog sustava,g niz padinu za kut
a, dobije se novi sustax'(z) u kojem se modificira jedn. gibanja i donekletedinaméka jedn.
Pretpostavljeni kutx je mali pa vrijedi tzv. kvazihidrostgka aproksimacija (Mahrt 1982) u
dovoljno stabilnoj i mirnoj atmosferi (bez osnovnogetra), koristimo i Boussinesqovu
aproksimaciju te zanemarujemo ovisnost gibanja,emaspline o udaljenosti niz ili paralelno
kosini. Kvazihidrostatinost je potrebna jeée koordinatni sustav biti nagnut u odnosu na
horizontalan p&etni sustav u kojemu pretpostavljamo da vrijedrbstiatéka aproksimacija, a taj
zahtjev ne moZe i u jednom i u drugom koordinatreustavu simultano biti striktno ispunjen.
Zn&i, opustenije ré&eno, kvazihidrostatnost je poput projekcije hidrost&tiosti na novi nagnuti
koordinatni sustav.

Spomenuta transformacija je dana u npr. Denby (1B8SStiperski i sur. (2007) pa je ¢demo
izvoditi (studenti u principu trebaju znati kakog®vode ovakve transformacije). Preostaje vrlo
pojednostavljeno 1D strujanje (bez apostrofa t@mnsiranin koordinata) u kojem je uzgonski
¢lan (1. na desnoj strani (1a)) uravnotezen turlinlentrenjem (2¢lan na desnoj strani (1)), dok
1. ¢lan na desnoj strani (1b) predstavlja adijatha@tizagrijavanje (za silazno strujanje, adelaje

za anabatko strujanje):

ou_ 6 . 0 ouU

E‘%—OS'”‘”’*&(K”E} )
06 . 0 06

—~=- U+—|K—], 1b
ot ysin@) az( 0z j (10)

Sto u sldaju stacionarnog stanja vodi do

FY +0'F =0, )
gdje jecg”® = N?sin’*(a) /[[K? Pr] F = (u, 8) uz postojéu 4. derivaciju pa-varijabli.
Rubni uvjeti su
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8(z=0=C, U(z=0)=0, (3)
8(z - @) =U(z > @) =0. (4)

U ovom modelu (2) s rubnim uvjetima (3) i (4) vdg standardne oznake gdjdjekomp. vjetra
niz padinu (kosinu)# je perturbacija pot. tempK = Kj je vrtlozna konduktivnost topline
(topline po jedinici mase, tj. pot. temperature powrene gustmm i Cp), Pr je Prandtlov broj (u
stvarnosti funkcija strujanja) pa je vrtlozna (tuidntna) difuzivnost jednaka produltiPr, v je
vertikalni gradijent srednje, tj. osnovne tempemtgd(z)> koji je zadrZzan iz nerotiranog
(nezakrenutog) sustava. Rubni uvjeti su da nenaravjna tlu (o slig), temperaturna
perturbacija na tlu (npr. led koji se topi) je ktargna C < 0 za katabatki vjetar), dok svi
poremeaji trnu za proizvoljno veliku visinu. Primjetimda model ne smije imati vrlo duboko
strujanje jer tad preuzety iz horizontalnog nerotiranog sustava nije ni pzibd dobro
predstavljen u ovom novom sustavu. Stacionarnegicstize nakon nekoliko karakteréstih
perioda sustava (1) do (4), tj. nakon 2t/(Nsin)).

Napomenimo da ovaj klasii Prandtlov model sadrzi samo dinamiku impulsa (padinu) i
topline na osnovi obne K-teorije (tj. K-teorije 1. redal =K. = const Model je opisan u dvije
jedn. s dvije nepoznanice, kao i za Ekmanov sltgga su i rjieSenja matemgi slicha —
eksponencijalno trrée sinusoidalne funkcije. U stacionarnom kiasm modelu su lijeve strane
pripadnog sustava nula i ravnoteza je ddra balansom iznde negativnog uzgona i trenja (za
impuls), te vertikalnog temperaturnog gradijentp, adijabattkog hlaienja ili grijanja i
turbulentne razmjene temperature na desnoj strdn{2). Preporéamo za vjezbu rjesiti
stacionarni Prandtlov model, (1) i (2) uz pripadobne uvjete te konstant®ir. Dakle, valja
pokazati da je

= -z Zz = -2 |sin(2
05(2)—Cexr{ - jcos( h ), U(2) C,uexr{ - jsm(h ), (5)

p p p

gdje jeh, = J2/s karakteriséna visina Prandtlovog sloja; nadalje,

NSin( ) ? 4K ZPr g ?
(¢4
- ,h - c 1/4, - 6
(Prl’2 ch P [stinz(a)] (HoyPr] ©)

uz uobéajeni kvadrat uzgonske frekvencl = yg/6o. Indeks ‘s’ ozn&ava stacionarno rjeSenje
za temperaturu i vjetar. Odavde se moze odmakiumedi visina § = hp z/4) i maksimalna
brzina niske mlazne struje i procijeniki, - koji su potrebni za protan prizemnih turbulentnih
tokova. Primjetimo da u samom ‘nosu’ niske mlagtraje, gdje je maksimalna brzina strujanja,
Ri postaje beskortan jer tamo nema smicanja. 1z (5) se odmah vidudgeSenja matemaki
ekvivalentna onima za Ekmanov sloj. 1z (6) zakljigmo da je dubina Prandtlovog sloja téae
Sto je j&a turbulentna difuzija i slabija stratifikacija atsfere (protiv koje se ,bori“, probija
katabattki vjetar) — Sto je i u skladu s intuitivniméekivanjem. Nadalje zaklfwjemo da su
nagnutiji granini slojevi relativno pki. Konane pertubacije potencijalne temperature i vjetra,
prema (5), su izravno proporcionalne povrsinskoficie potencijalne temperatui@, tj. sto je
jace ohlativanje tla, toc¢e biti jaca prizemna plitka inverzija i u nju uronjeno silazstrujanje.
Maksimum tog vjetra je to ¢a Sto je slabija stratifikacija atmosfere. Prema&m modelu,
maximum katabatkog vjetra ne ovisi 0 nagibu terena, ali visina togksimuma ovisi kag ~
sin%(a). Za anabatki vjetar, ti.C > 0i a > 0, postupak i rieSenja su analogna prikazanima za
katabatéki vjetar, no profilifs (z) i Us(z) nisu simetdni: u anabatikom strujanju sila teza kKo
uzlazno strujanje obronka mada je uzgon pozitiapdnito i kvalitativno: termodinamika nije
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simetréna, odnosno reverzibilna); profili su dublji i izkniji no u katabatkom strujanju. Pri
tome treba i znatno povati K.

Prandtlov model (1) se jednostavno rjeSava i WKBG#todom nultog reda na matenikii
ekvivalentan nén kao i Ekmanov model. ViSe o tome se mozéi iiarisogono i Oerlemans
(2001a, b) te Kati¢ i Grisogono (2007). Model je proSiren kasnije a hlago-nelinearno
strujanje obronka, tako da veliki prizemni poréajetemperature (zbog termalnog forsiranja
podloge) djeluje na lokalnu stratifikaciju.

Mnogi numertki modeli imaju poteSkie u simuliranju nagnutih gramih slojeva, jer takvo
strujanje moze zrdi da je Obukhovljeva duljina premala (prejakaasifikacija) pa ne vrijedi
skaliranje sa/L. Da bi se to pak izbjeglo, ponekad se umjetn@jaep vertikalna difuzija u
modelima, Sto je umjetan i povrSancmarjeSavanja tog problema. Postoje i druge paasis

Obukhovljevom duljinom (vidi npr. Grisogono i su2007) Stoéemo joS jednom kasnije
spomenuti. U realisthijem pripadnom stujanju prizemna stratifikacijaraditi pod utjecajem
strujanja jer je prizemni, strujanjem inducir@#dz >> .

Treba biti pazljiv u interpretaciji sustava (1) ¢9. Budui da je transformacija napraviljena s
osnovnim jedn. ue djelomice pojednostavljenim (hidrostatika, itd.)ui skalarnom obliku
(umjesto tenzorski s kompletnijim jednadzbama)ge nmpogd jednostavan prijelaz natrag u
horizontalni sustav i intepretirati rezultate zaibontalno strujanje. Na primjer, vjetar postaje
proizvoljno jak za izuzetno mali kut nagiba kosirgo je besmislen rezultat i posljedica
nekonzistentne transformacije jedn. Ipak, modekasasti jer je vrlo jednostavan, fizikalno
sadrzajan i patan. Prandtlov model mora ispunjavati uvjete tawazihidrostatinosti“ (Mahrt
1982, Haiden 2003); ovaj proizilazi iz naginjanga romatrani ku&) prethodno horizontalne i
hidrostaténe atmosfere.

Kompletno analitiko rjeSavanje sustava (1) ¥%z) je izuzetno tesko (npr. Zardi i Serafin 2014,
Grisogono 2003). Djelomsan uvid u vremensku ovisnost katablbg i anabatikog
jednostavnog strujanja moze se dobiti promatrarjierazi)vertikalno usrednjene jedn. gibanja
niz ili uz dugi obronak konstantnog nagiba i pripadtermodinantke jedn. uz dodatno
pojednostavljenje da je turbulentno trenje opisar@jednostavnijim mogiim trenjem, t;.
rayleighjevskim gusenjem (proporcionalno brzinugtnja), odnosno newtonijanskim grijanjem
ili hladenjem (proporcionalno odstupanju potencijalne teaipee). Tada sustav (1) zamijenimo
S

du o .

ot gg0 sin(@)-kU,

(7)
dé )
—=-ysin(a)u -k &.
e @) ,

Pretpostavljajéi da su rjeSenja ~ exft), dobije se homogeni sustav dviju jedn. s dvijeaze@te
funkcije ¢ija determinanta mora biti jednaka nuli. To dovaldi karakteristine jedn. zai:
(A+k)2+(Nsin(a))? = 0, gdje je pretpostavljena jednakdst= ks = k zbog jednostavnosti pa se
dolazi do kona&nog rjeSenja za vjetar i temperaturu uz ili nizastak u ovisnosti o vremenu. Pri
tome je za karakter rjeSenja bitan odnos trei N. Zanimljivo je da se pri tome mogu javiti
trnuce (prigusSene) oscilacije u vremenu imajargumeniNsin(@)t.

Numerike simulacijetistog katabatikog strujanja

Ovdje samo napominjemo da su istrazivanja katébhtitipova strujanja podaleko odmakla.
Nedavni pregled ovakvih studija moZze se ptori@d npr. Zardija i Whitemana (2013). U
doktorskoj disertaciji Simona Axelsena (Utrecht,AM, Nizozemska, 2010, Axelsen i van Dop,
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2009), kratko spomenutoj u Grisogono i Axelsen @0%elika paznja je posvene modeliranju
katabattkog vjetra LES Il(arge-Eddy Simulationtehnikom (npr. Cuxart, 2015). Jedan takav
rezultat normalizirane komponente vjetra niz padskoro konstantnog nagiba je prikazan na
Slici 16.1. Na slici su normalizirane osi karakdBénom dubinom strujanja koja iznosi30 m,
dok je karakteristina brzina vjetra V odabrana tako da je maksimgktay, od oko 6 m/s, do 16
puta veéi od brzine V. Simulacija odgovara katalbktm vjetru na jednom austrijskom
ledenjaku. Stno kao Sl. 16.1, ali vremenski i nkos usrednjeni vertikalni profili vjetra i
temperature se nalaze u Grisogono i Oerlemans &0Pi1Grisogono i Axelsen (2012).
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Slika 16.1 LES modelirani katabéi (ledenjaki) vjetar niz Pasterze ledenjak, Austrija (prema
Axelsenu, 2010). Prikazana je normalizirana braijera (V = 0.33 m/s, odden kao ~ gfc
temp. flux/N'2 presjek niz i okomito na padinu (H = 27 m).

Slika 16.1, izméu ostalog, pokazuje nestacionarnost katakadj vjetra. Véina poremeéaja
ima nagnutu fazu ka gore i u lijevo; poreiag se lome ili nestaju kako se udaljavaju od niske
mlazne struje (maksimum katalikivg vjetra) gdje su uronjeni relativno najvertlozi, te se
mijeSaju s okolnim zrakom. To ujedno Zhda niska mlazna struja proizvodi tranzijentnetikea
valove. Manji dio valova ima gotovo vertikalno paénu fazu i oni predstavljaju evanescentne
valove.



17. NUMERICKO MODELIRANJE GRANICNIH SLOJEVA

Ovdje dajemo tek 2 primjera modeliranja ABL-a. Neba spominjati da postoje brojni drugi
primjeri numertkog modeliranja ABL-a a pogotovo drugih mezoskalsitujanja. Ogenito,
nema savrSenog numékog geofizékog modela; svi nasi modeli su tekéeeili neSto manje
pojednostavljenje prirode. Zato se u uostalomvuzenodeli'. Baklanov i Grisogono (2007) su
naveli neke od nedavnih napredaka u mjerenjimaijiteonodeliranju (posebice stabilnog) ABL-
a, ali takdter istiu i neke od bitnih nedostataka u poznavanju turlmije.

NajceXe se rutine NWP rfumerical weather prediction modela koje se odnose na
parametrizacije nalaze u odvojenim datotekama ¢mlo dinamékih kodova; ovi drugi
eksplicitno rjeSavaju parcijalne diferencijalne nedjibanja fluida (poput npr. modela plitkog
fluida) odabranim numetkim metodama. U parametrizirane procese spadajpracesi Sto
kompletno ili djelomice nisu eksplicitno razkni, a dovoljno utjgu na prorédun vremena da ih
je potrebno barem indirektno, tege statisttki, uklju¢iti modele. Tradicionalno se datoteke tih
parametriziranih procesa u NWP modelima nazivajkepma fizike, mada je to u biti
neispravno, ali je to uvrijezena terminologija u dalarskoj praksi. Tu spadaju dugovalno i
kratkovalno zréenje, bilanca energije tla, mokri procesi (isparggaukapljivanje, zatéivanije i
odledivanje, stvaranje i nestajanje oblaka, magle, mrawsta i intenzitet oborine) i turbulencija.
| dok su ostali procesi barem u principu dobro gbug nageXe su ,samo” u pitanju tanalni
resursi i trajanje protaina, turbulencija nije jos uvijek dovoljno dobrovafena. Kroz ovu smo
skriptu do sad naii da se obino radi o fragmentarnim i fenomenoloskim ,teorijdma
turbulencije koje s manje ili vise uspjeha osv@tfju samo tek pojedine aspekte turbulencije.
Ne postoji u teoriji turbulencije odteni ekvivalent npr. teoriji barokline nestabilnokbtja u
potpunosti odréuje najbitnije razvojne faze sinogkih poremeéaja izvantropskih zemljopisnih
Sirina.

Ponekad se doda da su pogreSke modela u prizemnoj temperatujédga temp. na 2 m
visine, ti. T2m) i vjetru (tiplnho na 10 m, tj. U1l0) viSe odfene povezivanjem s
parametrizacijom podloge (vlaznost, termalna ved§t, itd.), nego samim tretmanom
turbulencije; to se posebice javlja u uvjetima jakabilnog ABL-a (npr. Holtslag i sur. 2013).

Dakle u ovom poglavlju govorimo o tek par zanimhivaspekata numeiog modeliranja u
kojima dominiraju turbulentni procesi. To je daveid adekvatnog prikaza ovog dijela teorijske
meteorologije, ali namjera je ovdje da samo najavipnipadni aspekt. Prikladne nuntée
sheme za vremenske i prostorne promjene turbulerithiova se datu u drugim kursevima.
Inace, turbulentni doprinosi vremenskim promjenamatpabljzine, temperature, npr. spedii
vlaznosti, itd. se obno dodaju dinantkom dijelu NWP modela svaki vremenski korak jer je
karakteristtna vremenska skala turbulencije relativno kratkairoln na druge vremenske skale
zastupljene u modelu. Isti princip vrijedi i zankhtske modele.

Modeliranje zmorca

Vjerojatno je zmorac najvise préavni mezoskalni fenomen. U svjetskom priobaljur(nmutar
obalnog Rossbyjevog radijusa deformacije Sto j@®~72.00 km) Zivi oko 40%ovjecanstva i to
uvelike opravdava ovakvu zainteresiranost za zmorda Hrvatskom sjevernom primorju
zmorac se javlja u barem oko 50% dana ljetne sefbakSman P. i suradnici, 2006), a na
Juznom primorju vjerojatno deke. U ovoj skripti namjerno malo spominjemo zmodac bi
ostavili viSe prostora za neovisna studentskazstaaja i seminare.

Laboratorijsko i numetko modeliranje obalne termalne cirkulacije (zmorid,) je otp@elo
prije gotovo pola stolga. Slika 17.1 ilustrira 2D idealizirani razvoj TKE povrSinskog
senzibilnog toka topline na presjeku more-kopng\b-desno) prema T.Prtenjak i Grisogono
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(2002). Prikazana su 2 poslijepodnevna terminadi $& vertikalni razvoj TKE zmorca kao i
neporeméeni konvektivni ABL nad kopnom s maksimumom TKE-a/3 visine sloja. Fronta
zmorca, koja potiskuje konvektivni ABL nad kopnoja,~ 30 km od obalne granice u 14 h, dok
je do 17 h propagirala dodatnih 20-tak km ostawdjajza sebe pti i svjeziji ABL. Ovo je
takader primjer IBL-a.
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Slika 17.1. TKE (lijevo) i povrsSinski tok senzibértopline (desno) u idealiziranom zmorcu u 14
h (gore) i 17 h (dolje) lokalnog standardnog vram€LST). Simulacija je izvedena MIUU
numertkim modelom (TeliSman i Grisogono 2002). Apsces&grizontalna udaljenost, ordinata
u a)ib) je visina. Vertikalna crta oko 168 kmi(a) ozn&ava granicu kopno-more i petak
internog graninog sloja (IBL).

Modeliranje jednostavnog katalgiog strujanja

Slike 17.2, 17.3 i 17.4 prikazuju usporedbu jedaasbg numetikog rjeSenja za modificirani
Prandtlov model iz proSlog poglavlja (vremenski sawvi i s varijabilnom vertikalnom
turbulentnom difuzijomK(z)) i MIUU mezoskalnog modela s parametrizacijom tlebcije
preko TKE (tzv. nivo 2.5). Svi ulazni parametril@ao u primjeru proslog poglavlja. Mezoskalni
MIUU model je mogao ostvariti istu formu strujamjao i Prandtlov model samo uz modifikaciju
(poogtenje) lokalne karakterigthe turbulentne duljine mijeSanja (Grisogono i Beiuz008).
Bez ovakve modifikacije, koja eksplicitno ukdjuje efekt vertikalnog smicanja srednjeg vjetra,
MIUU model bi davao predifuzivan i predubok pripadtabilni ABL (prevodéi ga iz jako- u
slabo-do-umjereno stratificiranog ABL-a). &mito NWP najeXe neadekvatno modeliranju
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jako stabilni ABL; ili ga prikazuju predubokog, ildolazi do druge krajnosti — kolapsa

modeliranog sloja zbog nekomunikacije izmedju pgdlo modeliranih donjih slojeva atmosfere
(eng.'frictional decoupling).
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Slika 17.2. Presjedit, z) za 6wt = 6 + yz jednostavnim numetkim (a) i MIUU modelom (b).
Parametri modela suf, @, g, Pr, § = (1.03x10* s, —2.2°, 5x16 Km, 1.1, -6.5°C). Ovdje jd
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Slika 17.3. PresjedJ(t, z) jednostavnim numeikim (a) i MIUU modelom (b). Ostalo kao na
Slici 17.2. MaxUnum) = 5.4 mst naz~ 16 m.
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Slika 17.4V(t, z)jednostavnim numeikim (a) i MIUU modelom (b). Ostalo kao na proslb¢is
Min(Vaum) > -2.6 ms! naz= 40 do 80 m.

Na ove 3 slike se vidi jaka prizemna inverzija 8bK/(40m) i niska mlazna struja od ~ 6m/s na
visini od ~ 16m. OHino numertko rieSenje (lijevo) ima zrkajne lazne numaeike oscilacije u
gornjim dijelovima Slika 17.2 i 17.3 jer nije ko nikakav filter (oscilacije su ugl. oko nule,
tamo nema katab&kog strujanja, osim Std-komp. polako difuzira prema tamo odozdo). Same
oscilacije imaju prirodnu pobudu katalg&tm vjetrom, frekvencija im jéNsin(e), no u nekim od
prikazanih numetkih rezultata ove oscilacije su prenaglasene. Osora usporedbom potvrdili
slaganje MIUU i ohinog, jednostavnog numeékiog modela sa zadanim profilom turbulentne
difuzivnosti a u prethodnom smo poglavlju bili pakh slaganje analitkog (asimptotskog) i
jednostavnog numeikog rieSenja.

ey

plitkin i perzistentnih strujanja koja su neadekwatopisana u \@ni danasnjih numetkih
modela, posebice klimatskih. ¢ da pri dovoljno velikom nagibu terena i Zamoj
stratifikaciji prije uvedena Obukhovljeva visindi luljina) prestaje biti relevantna mjera za opis
prizemnih turbulentnih flukseva (za detalje vidrn@risogono i sur. 2007). Ipak, ona se i danas
gotovo iskljw&ivo koristi za parametrizacije prizemnog sloja u RWhodelima da se na neki
natin opisSe donji rubni uvjet u pripadnoj num#j prognozi vremena.

Spomenimo pri kraju ovog poglavlja o modeliranju lAB daPrrurs nije konstantan, \evarira
ovisno o stabilnosti strujanja (za razliku od kamshosti u jednostavnom Prandtlovom modelu).
To je c@ita posljedica vé same definicije tog broja kao omjera turbulentiiezivnosti i pripadne
termalne konduktivnosti. Taj broj manje varira onkektivnom ABL-u, tj. CABL-u, nego u
SABL-u, jer u CABL-u je poj&ana izmijeSanost i @gnito su slabiji gradijenti, nego u SABL-u.
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Stoga je u CABL-u ofenito prinv&ena vrijednosPrrurs 0ko 0.8 i ona izgleda da postupno raste
sa stabilno&u strujanja (Slika 17.5).

10° |

10 10 10" 10 10 10 10
Ri

Slika 17.5. Ovisnost turbulentnog Prandtlovog br@j@s) o gradijentnoniRi broju. Prikazani
podaci pripadaju atmosferskim mjerenjima (plavo)eksperimentima SHEBA i CASES99,
laboratorijskim podacima (zeleno), LES (crveno,RG zahvaljujdi Igoru Ezau), DNS (sive
okrugle oznake), crna crtkana krivulfarrure = 0.8 + 5Ri Ova ovisnost za maRi ima puno
manji nagib (umjesto 5, oko 0.45) LES i DNS &nd.arge-Eddy Simulationsi 'Direct
Numerical Simulatioris

O modeliranju vjetra bure je bilo govora ranije krigti, kad smo tuméli planinske valove.
Tipi¢an dnevni hod ABL-a, ut,g) polju gradijentnog Ri broja, je taller bio prikazan prije.
Detaljniji opisi ABL-a zahtijevaju direktnije opis¢éurbulencije u smislu da se eksplicitno
tretiraju, tj. razlde, bar najvé, to¢nije - dinaméki najdominantniji vrtlozi; taj se pristup naziva
LES (Large-Eddy Simulatior)ys O modeliranju prijenosa i distribucije Zrah polutanata vidi u
npr. Jergevi¢ i sur. (2010). Najkompletnije atmosfersko modelje, tzv. DNS Direct
Numerical Simulatiorisje joS u povojima &€ini se danas joS uvijek samo za male vrijednsti
npr. doRe ~ 500. U DNS-u se simuliraju praditi svi turbulentni vrtlozi u strujanju. O
eksplicitnom modeliranju duboke konvekcije se magiena&i u relevantnoj méunarodnoj
literaturi, na razliitim internet stranicama, itd.

Prikazimo pri kraju i tipine profile predifuzno modeliranog PBL-a, kako bismmo mogli
prepoznati u rezultatima numékih modela, te njihovu usporedbu s ispravnijim, mjanje
difuzivnim modeliranim profilima. Slika 17.6 prikaje tipinu evoluciju profila komponente
vjetra i potencijalne temperature u stabilnom biaggnutom PBL-u hidenom odozdo. Do
predifizivno modeliranog ABL-a moze dovesti prekalikarakteristina duljina turbulentnog
mijeSanja (Grisogono i BelusR2008, Grisogono 2010).
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Slika 17.6 Lijevo: modelirani profil vjetra u stéfdom nagnutom PBL-u s niskom mlaznom
strujom: pune krivulje — predifuzivni profili (sanvrijednosti), crtkano — tmiji profili (satne
vrijednosti) Sto su u skladu s Prandtlovim modekeatabattkog strujanja. Desno: kao i lijevo
ali za potencijalnu temperaturu.

Neke od problema predifuzivnog PBL-a sma \mli dotakli kada smo govorili o Ekmanovom
PBL-u. Ovime zavrSavamo i zadnje poglavlje ovepdkr ono Sto joS preostaje je kratak pregled,
ili ponavljanje sveukupnog sadrzaja izlozenog ovdje

Generalizirana duljina turbulentnog mijeSanja
Izvedimo generaliziranu karakterigtu duljinu mijeSanja, umjesto da qua hocpretpostavljamo,
kao Sto se to nég<e radi. Polazimo od pojednostavljene jedn. za TKE:

OTKE) _ w900 -9 WP +1kE)|-¢ (1)
ot oz 6 0z Po

i pretpostavimo da s&anovi transporta i preraspodjele mogu pribliznmeraariti, da vrijedi
poopiena K-teorija i da za izvod ove duljine vrijedi@tmarnost TKE. Drugim ri@ma, lijeva
strana od (1) postaje nula; nadalje, prva laaa na desnoj strani se modeliranju pémi§m =
aA(TKE)2, Kn = a2A(TKE)?/Pr, gdje jeaz konstanta modela, ieclan zanemarujemo, a zadniji
¢lan, prema Kolmogorovljevoj pretpostavci o pribliznizotropnosti disipirajéih vrtloga,
modeliramo kaos = b(TKE)*%/4, gdje jeb jo$ jedna konstanta modela. Pritomghb < O(1).

Vertikalno smicanje srednjeg vjetra§ |?| pa (1) postaje priblizno (Grisogono 2010):
2

Km|8|2=KhN2+%(TKE)3’2 @
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Sto nakon si#vanja (2) daje za generaliziranu duljinu turbuieg mijeSanja\:

TKE"? i/ \-
A= (bla,)" - A-Rp)™? 3)

Moguce su dalje prilagodbe u (3), ovisno o relaciji idm&i i Pr, vidi SI. 17.5. Relacija (3) je
ispravna za0 < Ri, tj. za statiki neutralnu i stabilnu stratifikaciju i ne preda nestanak
turbulencije ni za jako velikRi, sve dok postoji lokalna TKE (ova pak, moze u ddrem
uvjetima biti i transportirana s drugog mjestayinfjetimo da smo u pogl. 14 naveli relaciu

~ 0.8 + a Ri(0.5< a < 5), Sto moze biti osjetljivo u (3) obzirom na omf¥/Pr u pojedinom
numertkom modelu (vidi SI. 17.5). Ipak, relacija (3) yesgno je koriStena u simulacijama na Sl.
17.6 (crtkani profili) koristéi MIUU numericki mezoskalni model s parametrizacijom
turbulencije zatvaranjem viSeg reda (tzv. nivo 2.5)

U slwtaju poznate disipacije TKE, tg, mogu se definirati pripadne duljinske karaktefiss
skale turbulencije (ravnoteza izthes i redom: smicanja ili uzgona u jednostavnoj jexin TKE,
odnosno, ravnoteze izihe inercijskih silau®/Lk i € uzRe= 1):

L =[5
83
&
L :1/ 4
0z N3 ()
|_K =y V—3
\ €

gdje su to redom Corrsinova (iznad koje su vrtideformirani smicanjem), Ozmidova (iznad
koje su vrtlozi deformirani stratifikacijom) i Kolagorovljeva skala turbulentnih vrtloga; pri
tome 1@« predstavlja aproksimativnu gornju granicu disipsladg podridja spektra turbulencije.
Vrtloge velkine L > L deformira osnovno smicanje tako da Reynoldsovestoat prenose
energiju turbulentnim fluktuacijama. Primijetima ¢e Corrsinova skala implicitno uk§ena u
(3) gdje je otpoetka pretpostavljeno u parametrizacijida se disipacija uglavhom odvija na

homogenim i skoro izotropnim vrtlozima (stoga u ¢b (3) & ~ (TKE)}%4). Parametrizacija
karakteristtne duljine turbulentnog mijeSanja za neutralna&astabilno strujanje (3) povezuje
glatko Lci Loziz (4)

Kada postoji slobodni sloj smicanét) bez stratifikacije, onda se on spontano Siri, ika@padni
Lc, dokL« opada. To ujedno ztia Sirenje pojasa vrtloga koji su premali da di beformirani
smicanjem, a opet, preveliki su da bi bili priguSerskoznogu; dakle, u ovom skaju se
inercijsko podrdje spektra turbulencije postupno Siri u vremenu.

Ako se radi samo o stratificiranoj turbulenciji b&nicanja, onda se pripadni turbulentni sloj Siri
samo do odrene debljine jer nema izvora energije koji bi baleao gubitke zbog gusSenja
uzgonom i viskozna@®. Turbulencija tada vremenom nestaje ako nemaddoya TKE-a.
Patetni Lo mogao je tada biti i vrlo velik, ali viemenom opadokL« raste. Stoga, se pripadno
inercijsko podrdje vremenom suzuje i postupno nestaje (Kada 10Lx).

Za neke relativno jednostavne uzdignute (bez p&jlogrbulentne slojeve koji se razvijaju u
vremenu, poput npr. onih Sto posjeduju linearnifipngetra i stratifikacije, pokazano je da
priblizno vrijedi Loz = 2Lc; ove skale brzo rastu u ggnom vremenu, ali onda se kasnije
smanjuju ako je stratifikacija dovoljno jaka. Suge pak strand,« u paetku opada, ali onda

164



kasnije peéne rasti. Nakon oddenog vremena, Sto ovisi o konkretnom iznosu i ablik
stratifikacije i smicanja, G moze premasiti Ozmidovu i Corrsinovu skalu, Stdaangi da su
u takovom sldaju i osnovno smicanije i stratifikacija prisutndisipacijskom podrgju.

Na kraju, valja imati na umu da strukturne osoliumdulencije i vrtloga jako ovise o srednjem
strujanju i pripadnom 3D smicanju, te o udaljenostirubova (podloge). Na primjer, vrtlozi koji
udaraju u podlogu se deformiraju u '@ahkaste’ strukture, dok strujanje niz podlogu svar
izduzene strukture poput 'ukosnica’ ili 'kobasicRtipadne razine neizotropije, karakterizirane
npr. pomaéu Reynoldsovog tenzor&ui'ui>, mogu biti sléne u oba skaja, ali je struktura
pripadne turbulencije razita. Postoji puno turbulentnih strujanja koja uklju i organizirano,
periodiéno (neturbulentno) strujanje, ali i stohasti turbulenciju; takva strujanja se, u principu,
ne mogu dobro opisati konvencionalnim Reynoldsousrednjavanjem. Svaki sloj smicanja s
tzv. 'mladom’ turbulencijom, kratko nakon prirodtr@anzicije, sadrzi zr@jne koherentne
strukture. Na primjer, strujanje neposredno okweko relativho strme preprek&sto stvara i
kvazi-periodéke strukture poput koherentnih zavjetrinskih vrdagdreiene frekvencije.

[Neladekvatnost K-teorije

Nagla kontrakcija ili dilatacija strujanja, ili sfanje preko makar i blago zakrivljene podloge
dovodi do neispravnosti K-teorije 1. reda. Priviak strujanjima ne vrijedi lokalnost veze
izmeiu neizotropnih komponenti Reyloldsovog tenzewdiu’j>, i # j i komponenti smicanja
srednje strujesoUi /0x>. Primjeri takvih strujanja gdje ne vrijedi K-téjarl. reda su strujanja u
aksisimetricnim suzujiim ili proSiruju¢éim kanalima, strujanja iznde zgrada i oko mostova,
vjetar preko zakrivljenog terena (s konkawhod/ili konveksnogu), itd. Tamo neizotropija
strujanja sporo opada, ne zbog pripadnih smicamgjdnge struje (koja moze 6tii u nulu), ve
zbog prethodne povijesti, ,sja@nja“ napetosti kojem je turbulencija bila prethodmloZena (u
prostoru i/ili u vremenu). Kao Sto je &#®ilo objasnjeno, karakterigha vremenska konstanta
turbulencije je u takvim strujanjima & ili barem usporediva s karaktertstbm vremenskom
konstantom srednjeg smicanja (koje, u principu ggea turbulenciju), tjz$ > 1.

Ipak, u jednostavnim turbulentnim strujanjima sacsmjem (npr. kruzni mlazovi, horizontalni
slojevi mijeSanja, strujanja u ravnim kanalima) lmse turbulencije i srednji gradijenti
komponenata brzine mijenjaju se relativho sporéeprarednje strujanje. Zato lokalni gradijenti
komponenata srednje brzine dobro opisuju povijestirge distorzije kojem je turbulencija
podvrgnuta. Drugim rf@ma, tada je ravnoteza Reynoldsovog tenzora napestrsijanja
dominantno odrdena lokalnim procesima: produkcijom i disipacijodok su nelokalni procesi
transporta tj. raspodjele relativno mali. U takvsiwajevima opravdana je hipoteza o vezi
izmedu <ui'y;> i <oU/ox> tj. K-teorija. Tada se vrtlozna ili turbulentnduzija moze opisati
produktom kvadrata skale brzine turbulentnog stjaja pripadne vremenske skale. U tako
idealiziranim okolnostima onda se moZe povezatissiiga turbulencije: karakterigii u- postaje
<u'?>12jvremenska skalapostaje lagranzijanska integralna vremenska skala.

Kada to nije ispunjeno, dakle u nehomogenom ABlLlpu, kontrakciji ili dilataciji srednjeg
strujanja, u strujanju iznad kompleksnog terena,-.teérija je neadekvatna. Tada treba koristiti
barem tzv. 2.5 nivo zatvaranja parametrizacije ulahcije; u jako stabilnom ABL vjerojatno ni
to ne&e biti dovoljno negde trebati barem 3. nivo (prognoza TKE #2>), odnosno prognoza
kompletnog seta kovarijanci turbulentnih polja, mjvo 4 zatvaranja parametrizacije. Dalje
poboljSanje bi bio prijelaz na LES, umjesto RANSsofanja gibanja.

165



18. ODABRANA POGLAVLJA IZ ATMOSFERSKE TURBULENCIJE

U ovom poglavlju dotiemo nekoliko lekcija iz naprednih kurseva o turbolg
(poslijediplomska nastava) Sto se odnose na visizm zavojitost ili spiralnost vprticity;,
helicity). Naprednim studentima ov@ pomdai shvatiti zasSto rastezanje i zakretanje vrtloznost
(stretching &tilting) u prosjeku pousava 3D vrtloznost; nadalje, u#enjem zavojitosti nazidi

¢e se uloga koherentnih strukura strujanja i njihavarosjeku, smanjena disipativnost (obzirom
na manje, sporache vrtloge).

Kao u npr. pogl. 14, koristimo tenzorski zapis NavbstokesovihnNS) jedn. gibanja:

iu+u%: iip Jg+f U+V62U 1
ot ok T T pax P9 A TRt (12)

gdje su redom na desnoj strani: sila gradijentkatlpo jedinici mase, uzgon, Coriolisova i
viskozna sila, Sto na lijevoj strani ubrzavajuusiporavaju fluid (ténije: mijenjaju polje brzine
u). Za naSe potrebe je razumno zanemariti Corialissilu (tj. pripadno ,vrtlozno ubrzanje®) i
pretpostaviti Boussinesqovu aproksimaciju. Ovagopstavljenja za donju troposferu i procese
unutar nekoliko sati, do ~ 1/5 dana, preko udalginmanjih od 100 km, e bitno utjecati na
rezultate diskusije u ovom poglavlju; pogreske mogy u najgorem razumnom slaju do ~
10%. Ako nas zanima samo horizontalna komponénig@gja, onda je i Zlan na desnoj strani
(1a) takder nula. Primijenimo li divergenciju na (1a), deino:

ou; gu, 1 9°

0x 0X, ,0_0 ox.”

(2)

Izraz (2) predstavlja Poissonov tip elifie parcijalne diferencijalne jedn. kojudgmito nije lako
riesiti (pogotovo u kompliciranom prostoru). Fundantalno, strukturno rjeSenje od (2) se moze
preuzeti iz npr. elektrostatike (veza eleking potencijala i naboja u prostoru je dana s
volumnim integralom guste naboja podijeljenim s udaljerioSpripadne gust® od t@ke gdje

se r&una potencijal). Nakon uvrStavanja dobijemo:

62(u 'u')
ax ox;’

PO = e = OV @

Sto je ujedno i oblik partikularnog rjeSenja Greemo funkcijom problema (2). 1z (¥jtamo da
je tlak u nekoj toki prostora, p(f), zadan integralom po cijelome prostoru, udaljénodd

promatrane téke otezanim faktorom (1/(udaljenost)), od dvosthukprostornih derivacija
produkta komponenata brzinay; , u ()" prostoru utjecaja (¢'). To kvalitativho zné& da je
promatrani tlak u odrenoj taki (prividno lokalna veklina) odreien postojéim poljem
komponenata brzine (i pripadnim prostornim prompeah, otezanim s udaljena$ od
promatrane ttke, u cijelome prostordr’'. Volumni integral dvostruko diferenciranog prédau
komponenata brzine u (3), odgovara kovarijanci kongmata brzine Sto je dvostruko prostorno
diferencirana i koja postupno opada s udaljéndgfekt dalekog poljdfar-field effecf). Drugim
rjecima, tlak nije lokalna, «e globalna vekiina (polje) koje je u potpunosti odieno poljem
brzine. Dakle, uz zadane pretpostavke, tlak k&awvau ovakvoj klasi strujanja uée nije
potreban! Uz ovdje preuzete pretpostavke, ovo ifaobdrugdiji zakljucak od onoga u
kvazigeostrotikoj teoriji, vaz€oj za izvantropske Sirine, gdje polje tlaka allije polje strujanja
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na makro-skali. Zaklgak iz (2) i (3) je skniji onome za tlak u tropskom podju gdje polje
brzine odréduje polje tlaka.

Na osnovi (1) do (3) modge je, u principu, dé to prognoze polja strujanja razvojem u red
brzine po malom inkrementu vremenfh. Za dopunsko tuntanje NS jedn. uz uvazene
pretpostavke o barotropnosti i negt@sti (radi matematke i fizicke jednostavnosti) prikladno
je raspisati (1) u alternativnom obliku tako da meurede advektivni i viskoznilanovi;
dobijemo:

iu_ _(_p+ u’)- 0. g+&um + fe u —ve iw (1b)
at i a 2 j ijk k i3] ijk ax

0 i

gdje 1.¢lan na desnoj strani predstavlja utjecaj gradijetédikog i dinamékog tlaka, 2¢lan je
ubrzanje sile teze, Elan je vrtlozno, odnosno ,popfeo” ubrzanje (ima donekle &hiu formu
kao i Coriolisovo ubrzanje, tj. 4lan) i 5.¢lan je efekat viskoznosti prikazan uz panpwomjene
vrtloznosti u prostoru. 1z (1b) i (2) naslyemo da bi pripadne popmee dvostruke derivacije
produkata komponenata brzine mogle predstavljatidkate vrtloznosti i advekciju laplasijena
brzine u (3); u svakom siaju, radi se o kvadratno nelinearnoj dinamici.

Iz (1b) je @ito da u nerotirajtem fluidu otpadaju 3 posljednjalana a inercijalniclan
akceleracije se svodi na gradijent dingkoig tlaka, Y2u? U tome sldaju (1) postaje
Bernullijeva jedn. Naravno, u turbulentnom strjyati uvjeti nisu ispunjeni. Stoga mozemo
zakljwiti da su za turbulenciju Kljni ¢lanovi s rotacijom u NS jedn. i onda, njihovo
medudjelovanje s preostalidlanovima u jedn. Daljéemo se pozabaviti s vrtlozniags Nadalje,
primijetimo donekle neobhu formu viskoznog djelovanja u NS jedn: zadigin u (1b) ukazuje
da je viskozno trenje i pripadno denje strujanja oddeno poprénim prostornim promjenama
vrtloznosti. Te promjene u prosjeku i po apsolatrianosu moraju biti pozitivne.

1] 3D polje vrtloznosti

Primjenom rotacije na (1), #pqi 0/0Xq (gdje ne smijemo a priori ponoviti indekset y@stoje&ih
¢lanova rotacije) uz iste maloprijasnje pretpostaftkez Coriolisove sile, uz nestlaost), te uz
zanemarivanje uzgona (uz uzgon na desnoj bi saigto& pojavioélan ixob/oy - jyoblox, ili

Eikobalox;, svakako bez vertikalne komponente), dobije se

9 .. aw_wau viw .
at Jax hox, ox> “)

gdje lijeva strana predstavlja ud@jeni tenzor polja promjene vrtloznosti, Bwi/Dt, a na desnoj
strani je rastezanje i zakretanje vrtloZnosti,iskozna disipacija vrtloznosti (vidi se opet dajeol
tlaka ne igra ulogu u barotropnoj din&hkoj ravnotezi opisanoj s (4)). Sk s uzgonom je
tretiran u 9. poglavlju praiavajlti razvoj rotacije u supéelijama, jedn. (1) do (4).

Prosj&nu vrtloznost u prostoru dobijemo volumnim integral od (4). Pretpostavimo da je
normalna komponenta brzine na granici prostora (méaa izvora i ponora brzine), tj. prostor je
nepropustan za fluid. To z¥ia

v%a:—Lo a(M)dv [ a(W)dv [ —cadv ©)
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pri tome, potez iznad klana lijeve strane od (5) zfiaprostorni prosjek (koristen teorem o
srednjoj vrijednosti).

Koristeti teorem Gauss-Ostrogradskog, za prijelaz volumntegrala u povrsinski integral koji
potpuno obuhwea pripadni volumen, slijedi

0

Vi
ot

@ = —ﬁsu,-a).njdsj +I.L wunds +VJ"L (%a),)njdsj, 6)

gdje je 1.¢lan na desnoj strani nula jer je prostor nepropuptajeuin; na granici prostora nula;
stoga u (6) preostaju samalana.

Pretpostavimo li da postoji stacionarno stanje msstprno usrednjenu vrtloznost, tj. da lijeva
strana od (6) postane nula, onda preostalia?2y na desnoj strani nuzno mora biti pozitivanjg¢er
zadnji, 3.¢lan, tj. viskozno guSenje vrtloznosti nuzno (pojey@rirodi) negativan (u prosjeku
viskoznost gusi vrtloznost). Ovaj plauzibilni zaklak provodimo detaljno u idem odlomku.

Usporedno ré&unu (4) do (6), mozemo (4) prvo pomnozitbsi onda integrirati kao u (5) i (6).
To dovodi do:

0 W’ ou 0
V———=—@¢un ——dS +| ww—dV-v —w)*dV,
oo - Hun a8+ [ ox ¥ G @) ()

pri cemu je u raspisu zadnjetpna koriSten&injenica da je viskozna difuzija puno slabija od
viskozne disipacije pa je time zanemattsmn vo(wi (dwiloX j )Io% = vAw?. Nadalje, 1¢lan na
desnoj strani od (7) je opet nula (to je sudbinae&dije u zatvorenom prostoru) i sada, ako je u
prosjeku kvadrat vrtloznosticavan (Sto openito nije ispunjeno), tj. ako je lijeva strana @4
nula, onda slijedi da je

Vol

ou. 0
ww —-dV =v —w)?dVv
Ll Lo Go@)7av. ®)

J ]

Budui da je integrand desne strane pozitivan ili nidhjedi da je rastezanje i savijanje
vrtloznosti u prosjeku taki®r pozitivno (ili nula); to dovodi do zakika da u prosjeku
rastezanje i savijanje vrtloznosti péega vrtloZnost jer je

W, ~ =20, )

Budwi da se srednji kvadrat vrtloZznostid@gmito mijenja u vremenu, onda (7) ima slemai zapis:

L = w%—v(i )2 10
“ hox, ox, 4 (10)

J
Sto opet pokazuje da u prosjeku rastezanje i sgeipatloznosti, tj. 2¢lan na desnoj strani (10)

mora biti pozitivan i stvarati vrtloznost (jer jadnji clan sam po sebi nuzno pozitivan, ali ima
ispred sebe negativan predznak).
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2] Zavoijitost

Solenoidnost ili zavojitost je skalarni produktlg#nosti i brzine; trivijalno je nula u 1D i 2D.
Zavojitost je mjera &uvanosti viSedimenzijskog koherentnog (nec¢ajnog) strujanja. Do
razvoja zavojitosti dolazimo povezivanjem progniadi jedn. vrtloZznosti i brzine barotropnog

strujanja, tj. u najjednostavnijem &aju, mnozéi (4) sU;, zatim pojednostavljenu jedn. gibanja s
wi, zbrajaji te jednadzbe i onda integrirgjuo zatvorenom prostoru. Dakle,

0 0w ou. 9’
U —a + uluj——ua)J— W, —a,
ot 0X 0X; ax
+
0 ou, @ op 9°
W —U tyu; — =~————+Va —U;.
ot 0X; oo ¢ 0X;

Integracija gornjeg izraza daje:

2 2
I I(u ae)dv I ou,” 12/ f laazzwauz
VoI Vol axJ Vol axJ Vol i Vol i i
odnosno,
v2h=—f{ umds + [[naw(EKS - fna pds+vj( oM %%y a1
ot ‘ w OX OX 0X

gdje jeh = Uiw; lokalna gustéa zavojitosti (pozitivna ili negativna)iK = (U; 4/2) je kinetitka
energija (ténije pripadna gusta kin. en.). U razvoju zavojitosti primijetimo da ¢lan na
desnoj strani otpada zbog nepropustnosti domeregrentije pa (11) mozemo kompaktnije
napisati kao

0+ _ ou d
voh _j':fsnjwj[EK——]ds + diff (h) - 2v j(——)dv (12)

Vol i

Predzadnji¢lan u (12), tj. viskozna difuzija solenoidnosti,nauje manji od zadnjeglana
(disipacija solenoidnosti), po uzoru na razvoj tuenmtnih tokova gdje smo zakéli sli¢no. Prvi
¢lan na desnoj strani predstavlja produkciju (ilstlekciju) odh na rubovima domene. Ako
nema vrtloznosti na rubovima domene (Sto je tegkadiva pretpostavka), ili je u prosjelaK =
p/po, onda samo disipacija moze utjecati (smanjivaiagitost (eventualno do nule), tj.

vg H=-2v j(a—“a—“‘)dv (13)

Vol i

Odnosno, ako je strujanje neviskozno, srednjadmipst zavojitostiH, je ciuvana, tj.H = const
u Eulerovim fluidima (nema viskoznosti!) bez vrttmisti na rubovima domene. U prosjeku je za
ocekivati da je prostorni porast ili pad odeme komponente vrtloznosti, koreliran s pripadnim
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porastom ili padom pripadne komponente brzine paajéaj ndin zadnji integrand u (12) i (13)
uglavnom pozitivan; onda se i viskozna disipacgagsa u skladu s fizikalnom intuicijom.

Opcenito se smatra da solenoidne (emgllical) strukture u strujanju imaju malu disipaciju i da
relativno dugo mogu opstati. Ako je to istina, ars® moze a&kivati da su koherentne strukture
u gibanju (tj. forme velikogH), uglavnom razdvojene od podja gibanja gdje je velika
disipacija. Nadalje, iz identiteta za produkt knatd brzine i vrtloznosti slijedi da gdje je veliki
h, mali je vektorski produkt izn@el polja brzine i vrtloznosti, tj.

lGflaf=lixal +|ulaf
|U f| @F = (uw)’[sin’ ¢ + coS @] (14)

gdje jee kut izmeiu pripadnih vektora polja brzine i vrtloznosti. d&erelativna kolinearnost
izmedu U,a smanjuje vektorski produkt brzine i vrtloZnostiobrnuto. Primijetimo da se

vektorski produkt brzine i vrtloZnosti (odgovaractanu u gornjoj desnoj strani od (14)) javljaiu
NS jednadzbama gibanja (1); to je bitan dio adwvelkti ¢clanova ubrzanja. Donekle &in ¢lan
postoji i zbog Coriolisove sile (tamo — f). Clan Gix& je odgovoran za kaskadu séirena
manje prostorne skale, to jedmrana koji ve&e 3D skale odumiru u gibanju. S druge pak strane,
lokalno relativno velikin zn&i i lokalno relativno slabu kaskadu vrtloga, tjighznu otuvanost
zavojitosti (tj. bez zn&ajnog rastezanja i savijanja vrtloga i pripadnogpdianja).

Danas se joS uvijek zavojitost jako teSko mjerijgeteSko izmjeriti vrtloznost. Stoga se i malo
zna o koherentnim strukturama u atmosferi na meaokro-skali (npr. o tranzijentnim vrtlozima

iznad mora, oko planina i otoka, itd.). Vjerojatigodace napredak u daljinskim mjerenjima,
posebice u radarskoj meteorologiji, te poboljSanjeehnikama avionskih mjerenja dovesti do
kvalitetnijih spoznaja o atmosferskoj zavojitostkaherentnim strukturama na relativno malim
skalama.

3] Richardsonov doprinos: (ne)defirencijabilnost brine

Lewis Richardson je nder 10-ak najvaznijih fiziara fluida i meteorologa svih vremena. |zime
ostaloga, on je prvi pokazao da ako se prihvajedarbulentna difuzija proporcionalna disipaciji
i difuziranoj povrSini, do na pripadne potencijada razlika izméu brzine strujanja dvijéesti
moze postati nediferencijalna funkcija za maleius®bne udaljenosti tibesti. To dovodi do
nepoznavanja detalja strujanja na maloj skali itikaosti gibanja, Sto direktno ukazuje na bit
turbulencije na maloj 3D skali — slajnost gibanja. Promatramo promjenu dobro defi@ra
povrdine<R?>, usrednjene po ansamblu, koja se u vremenu mijjenj@omjena moze biti mjera

turbulentnog koeficijenta difuzije koja ovisi k#a ~ e*<R?>#, (— a = 1/3,8 = 2/3), .

<R*>
— 81/3<R2t >2/3’
il (t)
2 1/3 — 2 1/3 a(] 1/3.
< R >"=<R*(0) > +=2¢&"%,
©)> + (15)

< Rz o [< Rz (0) >1/3 +a0€1/3t]3.
Vidimo iz (15) da neovisno koliko je malad®ina povrsina difuzirane plohi@’ (0), ona brzo i
nelinearno raste u vremenu. ¢etna relacija za (15) je vazna izineostaloga i zato Sto je to i

prvi heuristéki (skicirajuti) dokaz Kolmogorovljevog ,4/3 zakona®, jednog odjmetrivijalnijih
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zakona izvedenih kS jednadzbi tek 15-ak godina kasnije, tj. nakon Ridsonova heuristkog
tumaienja zakKm ~ R#3 (jer iznad (15): rfs! = (m?s®)* mP).

Nadalje, pretpostavimo da se brzitesti (a onda i njihova razlika) u dvijec¢te metusobno
udaljeneR mogu zapisati kao

9(%) = odnosnov(x + R) = 34X R
dt "
SR =R
dit

Pomnozimo tu razliku brzina skalarno §2 usrednjimo po ansamblu uz blagu pretpostavku da
d/dti usrednjavanje > komutiraju. Slijedi:

<R >=Y <R >,
dt

< ZRd/ >~ 51/3 < RZ >2/3|: R

N ~ eV3RY3 (16)
%’ ~ B3R
dR
To zn&i da
R-0 dR

tj. prostorna promjena brzine nije uvijek dobroideéna veltina (konkretno, za male pomake
gdje jeR znaajno dulji od slobodne duljine molekularnog mijeganj. i dalje vrijediRe >> 1).
Ovo navodi na zaklgak da je difuzija vediina koja bitno ovisi o skali promatranog proce3a.
nas vodi u srz problema turbulencije jer na prdipamaloj skali gibanja, uz ogromdre broj,
razlika brzine dviju lagranzijanski¢esti, podijeljena njihovom ndesobnom udaljenés, moze
biti jako velika (vidi (17)). Ugimo da sesv ~ ER)Y3 u (16) moze zakliiti i iz skaliranja
advektivnog i disipacijskog dijela TKE jedn.

Richardson je na osnovi ovakvog razmatranja postaeslovéno, naizgled smijesSno pitanje: da
li vietar (uvijek) ima brzinu? Upravo prikazan piabilni izvod pokazuje da vjetar, konkretno,
razlika brzine dvijuiesti, nije uvijek diferencijabilna funkcija pa stogjetar i nema uvijek dobro
definiranu brzinu!

4] Ostalo

Postoji niz znanstvenih radova i ostale literato@enaprednom nivou Sto se odnose na odabrana
poglavlja o CABL-u i SABL-u. Neki od tih radova ©ABL-u su npr. Sorbjan (1988, 1989),
Fedorovich i Conzemius (2008), itd; dok o SABL-u rgor. Mahrt (1998), Zilitinkevich i sur.
(2013), Sun i sur. (2015), itd. Ta zanimljiva éivanja ostaju za razita odabrana poglavlja iz
dinamike meteorologije, atmosferske turbulencije, nuttk@rimodeliranje i obradu vremenskih
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nizova podataka. Radi lakSeg snalazenja udananju nekih od naprednih poglavlja ABL-a
iznad kompleksnog terena, ispod su dane ilustradgaliziranog strujanja u dolini, CABL-a i
SABL-a iznad planinskog terena (Serafin i sur. 2018

Planinski atmosferski grafi slojevi

Vijetar duz planinsku dolinu je, u principu, reztit@te amplitude temperaturne oscilacije zraka
u dolini obzirom na onu u atmosferi iznad ravnergme. U usporedbi sa strujanjem na kosini,
za Sto smo koristili Prandtlov model, dolinski @ese razvija na nesto duljoj vremenskoj skali.
Na Sl. 18.1 prikazani su idealizirani profili siaaja u dolini.

Slika 18.1 Profili termalno tjeranog vjetra u dol{orveno) horizontalnog dna a) danju, bXaa
usporedbi sa strujanjem iznad ravne povrsSine (plaiXajvee razlike,A0, sucesto puta pri vrhu
planine; horizontalne razlike tlakap, rezultiraju kvazihidrostatki od vertikalno integrirane
temperaturne razlike i oo su najvée pri dnu doline.

Procesi razmjene skalara i r&#ih tvari u planinskom ABL-u pod direktnim su utggem
spomenute termalno tjerane dinamike, kompliciramiisnisu do kraja sh¥ani do danas.
Idealizirani primjer pripadnog CABL-a je na Sl. 28.

regional wind

ciz) Bijl *
L 8(z)
S ey “

Slika 18.2 llustracija procesa razmjene u dnevndamipskom ABL-u. Sivo je sloj mijeSanja,
CBL; MV, AV i MCV znace planinsko, advektivho ,planina-oblak” ventiliranj Strelice
predstavljaju strujanje, C(z)8(z) su profili koncentracije polutanata i pot. templorizontalne
plave linije zn&e poja&anu stattku stabilnost (favorizira razdvajanje uzlaznog ngeod tla).
Deblje silazne strelice zta subsidenciju u jezgri doline. Crtkana linijavp regionalnog sloja
aerosola.
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Noc¢u nerjetko dolazi do dinatkog razdvajanjadecoupling izmeiu prizemnog bazena hladnog
zraka i strujanja iznad, koje moze biti sindpti(dinamicki) ili termalno tjerano. Stratifikacija
hladnih bazena smanjuje intenzitet turbulencije¢ak i u takvim stabilnim uvjetima moge je
turbulentno mijeSanje malim vrtlozima. Kratkotrajapizode takvog mijeSanja se mogu dogoditi
kad je smicanje vjetra kroz vrh hladnog bazengezera hladnog zraka, dovoljno jako da smanji
Rii dovede do privremene dinatke nestabilnosti. Slika 18.3 skicira idealiziranéni planinski
SABL. Vjetar i naoblaka su najbolji indikatori p@javu ujezerivanja hladnog zrakacgld air
pooling’).

* ) C(z) 0(z)

Slika 18.3 N@éni procesi u planinskom SABL-u. Jako radijativniadenje dna doline stvara
stabilni sloj pri tlu (plavo). Razvija se silazmalvodno strujanjedfainage flow niz padine.

Uzgonski valovi mogu propagirati niz vrh najstaijég prizemnog sloja. Pajano smicanje u
dolinama vala poj&ava turbulenciju, to ponekad dovodi do lokalnogradénog mijeSanja

(narargasti vrtlozi). Ceste niske mlazne struje su prikazane zuto,6@oki C(z) prikazuju profile

pot. temp. i koncentracije polutanata.

Zbog svega spomenutog, tranzijentni procesi u ABiznad kompleksnog terena, kao Sto je
planinski, urbani, itd. nisu joS sasvim razjasSnjeNiepotrebno je naglaSavati da tamocohiK-
teorija 1. reda nema smisla, osim ponekad u ideatim 1D strujanjima. Na Sl. 18.4 je
ponuien sukus nekih kompleksnih procesa i njihovikdotgelovanja u planinskom SABL-u.

a) - b)

Slika 18.4 Uloge stratificiranih slojeva (plavo) kontroli viSeskalnih procesa u planinskom
SABL-u. ldealizirano: a) strujanje u dolini sav@ikontinuirano), ili bez (sivo crtkano) stabilnog
sloja ispod planinskog vrha, izdignuta tubulenc{@aragasti vrtlozi) i mali valovi, ili
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prozra&ivanje doline i veliki valovi; b) strujanje prekadlirane planine sa (sivo kontinuirano), ili
bez (sivo crtkano) niske inverzije iznad planinéjegse u 1. skaju javljaju nehidrostatki
zavjetrinski valovi, a u 2. séaju stvara se veliki hidrostaki val koji moze dovesti do separacije
ABL-a i turbulencije (naratasti vrtlozi); c) turbulentna erozija prizemnihlstaih slojeva ispod
strujanja niz dolinu; d) djelormino zarobljavanje vlaznog zraka ispod stabilnogaskjpkom
dana; termalno tjerani vjetar advektiva zrak izlaokaravnice uz planinu (sivo), dio tog strujanja
probija stabilni sloj i ventilira planinski zrakr(gano sivo) dok spustanje zraka u jezgri doline
(sive strelice prema dolje) spusStaju stabilne skje

Postaje oito da je precizna prognoza vremena za planins&gke izuzetno zahtjevna i nerjetko
nemoguéa uz postojea motrenja i operativne numeke prognostike modele. Nedovoljnim
poznavanjem atmosferskih procesa iznad komplekgeogna, prirode i nedostatka teorije,
nemogude je adekvatno parametrizirati i modelirati pripadstrujanje gdje horizontalna
homogenost ne postoji, #ese radi o powsanju vremenskih i prostornih skala relevantnih
atmosferskih procesa (npr. Zardi i Whiteman 20X8agn i sur. 2018).
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