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PREDGOVOR 1 UVOD

Uvod u mezoskalnu meteorologiju i atmosfersku turbulenciju je ¢inio najveci dio predavanja iz
zavrsnog kolegija Dinamicke meteorologije, na zadnjoj godini studija fizike — geofizike, smjera
meteorologija i fizicka oceanografija na PMF-u u Zagrebu do ukljucivo 2008. god. Kasnije, ova
problematika je podijeljena u dva kursa prema novo-nametnutom tzv. ,,bolonjskom® nastavnom
programu: Dinamicka meteorologija III (ukupno 7. semestar, diplomski studij, 2 zajednicka
smjera) i [V (ukupno 8. semestar, 1 smjer, produbljivanje prethodnog gradiva). Najkrace receno:
studenti ovog novog nastavnog programa u 3. godini (zavr$na godina za tzv. prvostupnika, tj. 1.
god. u Geofizickom odsjeku) uc¢e ono §to ¢e eventualno studirati u 4. godini (2. god. u
Geofizickom odsjeku); u 4. godini studiraju, a u 5. godini (3. god. u Geofizickom odsjeku) uce o
onome §to su (trebali) nauciti i izraduju zavr$ni rad. Stoga je 4. godina bila i ostala relativno
najteZza godina studija u Geofizickom odsjeku (prema tvrdnjama vise od stotinu studenata i
misljenju autora); tu se najvise koriste matematicki alati i proucavaju teorije. Nadalje, u 4. godini
studija se proucava i nerazjaSnjeni problem klasicne i kvantne fizike — turbulentno strujanje
fluida.

Nakon dinamike velike skale (sinopti¢ke i planetarne) te pozeljnih paralelnih kurseva iz uvoda u
fizicku meteorologiju i klimatologiju, studenti se ovdje upoznaju s osnovama dinamike na skali
izmedu one §to Vide na TV-u i tzv. sinoptickim kartama s jedne strane, i one koju vide prostim
tom najmanjom a relevantnom skalom, tj. mlkrometeorologlj om. Tamo je turbulencija (pojacano
mijesanje u fluidu) dominantna, ili barem vazna, u svim procesima. Ovo je prva vrsta ovakve
skripte iz mezoskalne i mikroskalne meteorologije u Hrvatskoj besplatno dostupna od 2007.
godine; zahvalni smo za buduce ispravke i nadopune sadrzaja Sto slijedi. Postoje izvjesne
nekonzistencije u npr. koriStenju kurzivnih znakova, literature, tipova slova i mijenjanja oznaka,
kvalitete slika, itd; autori se ispriavaju zbog tih neuniformiranosti i neujednacenosti. Cilj nam je
bio da studentima Sto prije bude dostupna prva literatura na hrvatskom jeziku iz uvoda u
mezoskalnu i mikroskalnu meteorologiju. Vaznost mezoskalne i mikroskalne meteorologije je
viSestruka. Ova tematika ulazi u srz pogresaka prognostickih i klimatskih modela jer kaoti¢nost
atmosfere povecava pogreske zbog nepouzdanosti pocetnih i rubnih uvjeta upravo na ovim
relativno malim skalama. Prvenstveno zato su i uvedene ansambl prognoze (engl. Ensemble
Prediction System, EPS) Sto je oblik Monte Carlo analiza koje koriste viSestruke numericke
prognoze s logicki variranim pocetnim uvjetima. Druga varijanta ovakvih analiza je koristiti iste
pocetne uvjete i varirati parametrizacije u prognostickim i klimatskim modelima ukljucujuci
deklaracije preciznosti pojedinih polja. Na taj se nacin mogu proucavati i simulacije ekstremnih
dogadaja Cije se raspodjele mijenjaju u prosjecno sve toplijoj klimi. No, prvo treba prouciti koji
se relevantni procesi odvijaju na ovim skalama.

Recimo nes$to detaljnije o skalama geofizickih fluida. Rossbyjev broj je omjer advektivne i
Coriolisove akceleracije, Ro = U/(f L), gdje su U i L karakteristi¢na brzina i horizontalna skala
strujanja i f'je Coriolisov parametar; za mezoskalu je Ro izmedu Ro ~ 11 Ro >> 1, tj. Ro>1. Za
razliku od sinopticke skale, gdje najces¢e vrijedi kvazigeostroficka teorija u izvantropskim
Sirinama i Ro << 1, ili barem Ro < I, na mezoskali je sila gradijenta tlaka najces¢e uravnotezena
advektivnom i ponekad konvektivnom akceleracijom, i/ili divergencijom turbulentnih tokova
impulsa. Mada Coriolisov doprinos na mezoskali moze biti vaZan, on tamo gotovo nikad nije
dominantan. Tako i suptilno, indirektno dolazimo do naziva 'mezo' za skalu koju prou¢avamo.

Skripta je zapoCeta na osnovi zapisa studenata iz nekoliko prethodnih generacija, posebice one u
proljeée 2006. god. Autori se zahvaljuju: Dei Doklesti¢, Petri Cigek, Veri Cizmi¢, Lidiji Fustar,
Goranu Gasparcu, Mariju Hanzeku, Kristini Klemen¢i¢, Valentini Madzarevi¢, Suzani Maretic,
Ivi Medugorac, Meliti Milosti¢, Ani Paragis, Dragani Zovko i Renati Sokol na urednom
zapisivanju pojedinih lekcija iz ,,stare” Dinamicke meteorologije IV. Studenti koji su kasnije



pratili ovaj kurs su pomogli u ispravljanju pogresaka; to su izmedu ostalih, Jelena Ferina, Vjeran
Magjarevi¢, Vedrana Dzaja, Valentino Neduhal i ostali. Ukupni doprinosi apsolvenata i
studenata zavr$ne godine studija iznosi oko 60% u ovoj skripti koja je pisana, uz manje prekide,
tokom vise od 3 godine. Stoga, bilo bi jednako ispravno (ali neprakticno zbog daljih verzija i
nadopuna) navesti prvu skupinu studenata kao suautore, a sluzbene autore takoder kao suatore i
urednike ove skripte. Spomenuti studenti su se bili slozili da je ovo optimalna varijanta skripti.
Takoder se zahvaljujemo Zlatku Matici na izradi nekoliko slika za ovu skriptu. Od kraja 2009.
naovamo skripta je podvrgnuta samo manjim povremenim korekcijma i dopunama. Buduci da je
ovo interna skripta ne smije se umnozavati, prodavati i citirati, osim u posebnim prilikama
(navedeno na 1. str.). Skripta se ispravlja i doraduje na otprilike sezonskoj osnovi.

Napomenimo da za ovakav kolegij nema solidnog sveobuhvatnog teorijskog udZzbenika;
postojece knjige se uglavnom odnose na sinopticku ili planetarnu skalu, ili na mikroskalu i
turbulenciju. Jedan od razloga za to jest Sto ne postoji sveobuhvatna teorija koja bi objedinila
dinamicke procese izmedu subsinopti¢ke i lokalne (prvenstveno turbulentne) skale. Cak i ako
odvojimo mikrometeorologiju s trubulencijom od mezoskalne meteorologije, opet ne postoji
izvrstan i sveobuhvatan udZbenik iz tog podrucja na diplomskom nivou, tj. iz mezoskalne
meteorologije. S tom se nepopularnom c¢injenicom slazu i vodeé¢i eksperti u atmosferskoj
turbulenciji kao npr. Larry Mahrt i Sergej Zilitinkevich, kao i ekvivalentni eksperti u mezoskalnoj
dinamici - Dale Durran, Richard Rotunno, David Raymond i ostali. U novije vrijeme udzbenik
Lina (2007) daje vrlo solidan pregled mezoskalne meteorologije na poslijediplomskom nivou.

Na mezoskali postoji cijeli niz uglavnom nelinearnih procesa koji se medusobno natjecu za
razmjenu energije izmedu velike i male skale. Ponekad je linearizacija tih procesa opravdana,
kao u slucaju uzgonskih (tezinskih) valova, pa je moguée doc¢i do pripadne solidne teorije i njene
prakti¢ne primjene u prognozi vremena. No s druge strane, postoje brojni procesi za koje danas
ne poznajemo dobra pojednostavljenja, npr. duboka mokra konvekcija (3D nehidrostaticki ne-
Boussinesqov, nestacionaran turbulentni proces), ili razvoj stratificirane turbulencije; tu je
napredak znanosti i spoznaje fragmentiran i otezan. Moderna mjerenja i numericke simulacije su
u tim podrucjima istrazivanja od neprocjenjive koristi. Turbulencija, koja se neizostavno javlja u
dinamici geofizickih, astrofizickih i ostalih fluida, ostaje i dalje jedan od glavnih principijelno
nerijeSenih problema fizike.

Nakon ovog vrlo neformalnog predgovora i uvoda, krenimo se poblize upoznati s osnovama
mezoskalne i mikroskalne meteorologije. Pregled atmosferskih skala je ilustriran na SI. 1.
Spomenimo opet da ovdje proucavamo mezoskalne i mikroskalne atmosferske procese koji su
odgovorni za meteorolosko vrijeme u trajanju duljem od jedne minute do najviSe jednog dana.
Napomenimo da npr. sinopticka skala uglavnom odgovara a-mezoskali, subsinopticka f-
mezoskali, itd.

Studenti i Citatelji ¢e uz ovu skriptu imati priliku da razviju osjecaj za atmosfersku mezoskalu i
mikroskalu i da je prepoznaju u svakodnevnom zivotu gledaju¢i u npr. razvoj Kelvin-
Helmholtzovih valova na stratusnom oblaku (~10 km x 5 km x 0.5 km), prate¢i 20-minutni razvoj
i raspad malog kumulusnog oblaka (~1 km x 1 km x 0.3 km), itd. Netko ¢e od studenata nakon
ovog kursa postati bolji prognosticar jer ¢e bolje shvatiti kompleksnost projekcije prognoze s
velike na malu skalu (te pripadni eventualni povratni efekt na veliku skalu); netko ¢e se odluciti
postati numericki modelar i pokusati §to bolje tretirati turbulenciju u numerickim modelima za
prognozu vremena, ili ¢e pokusati bolje izmjeriti valne i turbulentne signale u atmosferi. Netko
¢e se bolje sna¢i u ekologiji i pristupima alternativnim oblicima energije. Za mikrometeorologe u
agrometeorologiji, prometu, Sumarstvu itd. bi takodjer trebalo biti mjesta. A netko ce, pak,
mozda i napustiti dinamiku geofizickih fluida zahvaljuju¢i mezoskalnoj meteorologiji.



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

potpomognut projektom BORA, br. 119-1193086-1311 a D.B. projektom AQCT, br. 119-
1193086-1323.
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Slika 1. TIlustracija prostorno-vremenske raspodjele dominantnih atmosferskih pojava u log-log
dijagramu horizontalne i vremenske skale. Izmedu 2 pravca se nalaze neke znacajne pojave koje

se tipi¢no proucavaju u dinamickoj meteorologiji. Fokus ove skripte je na strukture izmedu fronti
1 mikro-turbulencije.

Vecina predstoje¢ih modela su ili linearizirani sustavi, ili su heuristicki (plauzibilni) na neki drugi
nacin (npr. kroz nedostatak strogosti pojedinih izvoda). U ovoj skripti se oslanjamo i na mjerenja
1 na numeric¢ke simulacije kako bi §to bolje pojmili mezoskalne i mikroskalne procese. Pri tome
su opisi najcesce kratki, jer u kursu se ne stizemo detaljno baviti specijalnim mjerenjima kao niti
postavljanjima numerickih modela i pripadnim simulacijama. Spomenute pristupe, bez kojih se
covjek ne moze stvarno baviti mezoskalnom ili mikroskalnom meteorologijom, koristimo u

4



skripti kao provjere hipoteza, ili kao osnove za postavljanje pitanja i pojednostavljenih modela.
Za one koji se zaljube u problematiku ove skripte, preporu¢amo da prouce navedenu literaturu i
provjere prikladne sadrzaje nasih poslijediplomskih kurseva.

Poglavlja su napisana Sto samostalnije i tako da su neovisna o drugim poglavljima koliko je god
to bilo moguce; brojevi jednazbi i slika svakog poglavlja pocinju ispocetka, veéina je slika
skinuta s interneta, ili skenirana tako da su uglavnom lose kvalitete. Navodi literature su
sporadi¢ni i daleko od toga da su ravnopravni prema opce prihvaéenoj ekspertizi, ve¢ prema
individualnim sklonostima autora i njihovom istrazivanju nekih od ovdje obuhvaéenih podrucja.
To je moguce i dozvoljeno kad se zna §to je literatura na osnovi koje je napisana skripta, kao prvi
kurs studentima ovog znanstvenog podrucja: Holton (2004) i Stull (1988). Dopunska literatura je
je vrlo razgranata (npr. Acheson 1990, Kundu i Cohen 2002, Lin 2007). Pred sam kraj ove
skripte navodimo nekoliko detalja iz novije literature o atmosferskoj turbulenciji, kako su to
uredili Baklanov i Grisogono (2007); ve¢i dio tog posljednjeg dijela skripte je prvenstveno
namijenjen poslijediplomskoj nastavi. Na osnovi prva dva spomenuta udzbenika, prate¢i vjezbe i
djelomice seminare, studenti mogu uspjesno zavrsiti ovaj kurs a bez da se koriste ovom skriptom.
Lin (2007) uvelike nadmaSuje dubinom i Sirinom svoje knjige sadrzaj ove skripte, osim
eventualno u jednom manjem dijelu tretiranja atmosferskih grani¢nih slojeva.

Slijedi sadrzaj ove skripte te pripadni materijal izlozen uglavnom u kaskadi od (sub)sinopticke ka
progresivno sve manjoj skali. Za uspje$no pracenje skripte potrebno je predznanje iz uvodnih
kurseva u Dinamicku meteorologiju i dinamiku fluida, kursevi iz op¢e fizike te nekoliko kurseva
matematike. U kursu Dinamicka meteorologija III, po novom programu s kraja 2008. godine,
obraduju se poglavlja: 3, 4, 7, 10, 11, 12, 14, te djelomice 9 i 13. U 'produbljuju¢em’ pripadnom
kursu Dinamicka meteorologija IV, obraduju se preostala poglavlja (izuzev 18. poglavlja koje je
izborno) nastavljajuci se na ostala poglavlja iz skripti, kao i na temama iz udzbenika. Poglavlje
19 1 20 ¢ine sazetak kursa i popis pratece literature.
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1. SEMIGEOSTROFICKA TEORIJA

Za prognozu vremena, $to je jedan od osnovnih ciljeva dinamic¢ke meteorologije, od vitalnog je
znacaja moc¢i reproducirati polje vertikalne brzine, w, §to se ne mjeri standardno na
meteoroloskim postajama i balonskim sondazama. Znacajne pozitivne vrijednosti w dovode do
kondenzacije i stvaranja oborine, te igraju vaznu ulogu u razvoju fronti, ciklona, itd. Najkrace
receno, izvantropske ciklone sadrze frontalne sustave i teze stvaranju hladne jezgre u svojoj zreloj
1 odumiruc¢oj fazi. Tropske ciklone najces¢e nemaju fronte i imaju toplu jezgru. Prva lekcija ove
skripte se odnosi na proucavanje fronte semigeostrofickom teorijom, Sto predstavlja blagi prijelaz
s dinamike velike skale, posebice baroklinosti, na mezoskalu. Baroklina nestabilnost je
posljedica horizontalnog temperaturnog gradijenta i rotacije stabilno stratificiranog fluida.

Postoje podruc¢ja u kojima baroklini valovi lokalno pojacavaju horizontalni (prvenstveno
meridionalni) gradijent temperature V,7", umjesto da ga smanjuju, Sto u stvari i ¢ine u prosjeku.

Takva podrucja zovemo frontogeneticka podrucja. Najjednostavnije re¢eno, fronta je podrucje
naglih horizontalnih promjena meteoroloskih polja. Pracenjem kinemetike V,T prati se i

frontogeneza (ili frontoliza ako dolazi do opadanja tog gradijenta). Ako |V,T'| raste, radi se o
frontogenezi, a ako opada onda je to frontoliza. Semigeostroficka teorija povezuje medusobne
utjecaje temperature i vjetra preko tzv. Q vektora (vektor koji mjeri promjenu horizontalnog
gradijenta temperature samo zbog horizontalne promjene geostrofickog vjetra, moze se pokazati
da konvergencija O dovodi do dizanja zraka). Teorija prikazana ovdje je 2D verzija

kvazigeostrofi¢ke teorije (vidi npr. Holton 2004, ili Sinik i Grisogono 2008, Cullen 2006) a
detaljnija je u tome da dozvoljava horizontalnu neizotropnost Rossbyjevog broja Ro (korisno npr.
u analizi fronti). Nepotrebno je naglasavati da kinematika frontogeneze ne moze dobro objasniti
stvaranje fronti u kvantitativnom smislu; kinematika ne uvazava odnose sila kao ni povratnih
medudjelovanja grijanja i hladenja na strujanje. Kompletna 3D semigeostroficka teorija, koju ne
prikazujemo ovdje, je u Cullen (2006).

Konkretno, zelimo bolje shvatiti brze meteoroloske procese koji se ponekad dogadaju u kratkom,
skoro ,.eksplozivnom* vremenu; za to je klasicna kvazigeostroficka (priblizno geostroficka)
teorija pregruba, prespora da opiSe vrijeme na manjoj i relativno brzoj skali. Govorimo o
prostoru od nekoliko stotina kilometara u horizontali i u trajanju do jednog dana; medu tim
parametrima se moze razviti eksplozivna frontogeneza ili frontoliza. Na Slici 1.1 prikazujemo
tipi¢nu skicu idealizirane sinopticke situacije u kojoj ne znamo da li ¢e do¢i do frontogeneze.
Potrebno je pronaci potprostor gdje je mogu¢ takav frontogenetiCan, ili slican, razvoj.

500 mb
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Slika 1.1 Ilustracija pojednostavljene 3D sinopticke situacije s naglasenim geostrofickim i
ageostrofickim strujanjem, ug i us, niskim i visokim tlakom te toplim (crveno) i hladnim (plavo)
zrakom. Ovdje N i W prikazuju smjer sjevera i zapada a vertikala, z, je prema gore. U prosjeku
se ovakav sustav u izvantropskim Sirinama giba k istoku zbog dominantnog strujanja u pripadnoj
troposferi (Preuzeto s interneta i modificirano).

Osnovne jednadZbe semigeostrofije

Kvazigeostrofija se bazira na pretpostavci da je vjetar predominantno horizontalan, Vj, i da se
moze aproksimirati kao V, = Vy + RV, + ... gdje su na desnoj strani geostroficki vjetar, mali
Rossbyjev broj i ageostroficki vjetar (slabiji od geostrofickog vjetra po iznosu). Nastavljamo
razvojem dinamickog sustava jednadzbi koji detaljizira poznati nam kvazigeostroficki sustav, da
bismo npr. objasnili najintenzivniji dio Slike 1.1, a na uStrb zanemarivanja nekih elemenata
kvazigeostrofickog modela. To ¢e nam ovdje biti 2D semigeostrofija (tj. polugeostrofija). Da bi
se dobile semigeostroficke jednadzbe koriste se redom kvazigeostroficke jednadzbe gibanja,
termodinamike, hidrostatike i kontinuiteta (za bitna proSirenja vidi Cullen 2006):
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gdje simboli imaju standardno znacenje: u, v, w, @ 1 @ su 3 komponente strujanja, potencijalna
temperatura i geopotencijal, J,(z) je pot. temp. osnovnog neporemecenog stanja atmosfere,

odnosno 9, je pripadna referentna vrijednost, dok su /i g Coriolisov parametar i iznos ubrzanja

sile teze. Primjenjena je Boussinesqova aproksimacija (vrijedi za ,,plitke procese* gdje se

jednostavno pretpostavlja da je brzina zvuka beskonacno velika i nebitna za sve relevantne

meteoroloske brzine, gustoca je priblizno konstantna, osim kad je pomnozena s uzgonskom

akceleracijom) pa se moZe staviti za gusto¢u zraka konstantnu (referentnu) vrijednost, p,.

Uvedene su veli¢ine @(x, y,z,t):M tj. devijacija tlaka podijeljena s gustoéom (za
0

geopotencijal), te @ =9 -9, tj. devijacija potencijalne temperature od referentnog profila; po(z) 1

9, (z) vertikalno su ovisne vrijednosti tlaka i potencijalne temperature za standardnu atmosferu.

Mozda najjednostavniji i najkra¢i izvod za (4) slijedi iz geostroficke forme (2), tj. bez 1. ¢lana,
derivirajuci to po z, $to daje komponentu proporcionalnu termalnom vjetru, te integrirajuéi izraz
obzirom na y koordinatu.

Osnovna, standardna atmosfera je u hidrostatickoj i geostrofickoj ravnotezi.  Pripadna
termodinamicka ravnoteza moze se opisati kao g9 /9, =0¢,/0z, gdie je Sy referentna



potencijalna temperatura, npr. srednjak po vertikali od %(2), dok @, odgovara neporemeéenom
geopotencijalu, ~ po/po.

Neka su karakteristi¢ne horizontalne skale fronte Ly, Ly i neka je Ly >> Ly, tj. horizontalana skala
paralelna s frontom, koja se proteze od zapada k istoku paralelno s x osi, mnogo je veéa nego
skala okomita na frontu $to prolazi kroz frontu. Ovo upucuje na to da se fronte mogu modelirati
kao priblizno dvodimenzijske (2D) strukture. Bira se koordinatni sustav takav da je u tom
sustavu fronta stacionarna, te se uzima da je smjer okomit na frontu paralelan y osi. Na slican
nacin uzimamo U >> V, gdje je U karakteristicna skala komponente vjetra duz fronte, a V je
slicna skala komponente vjetra okomite na frontu. Neka su karakteristicne vrijednosti za ove
veli¢ine slijedece: Ly ~ 1000 km, L, ~ 100 km, U ~ 10m/s, V' ~ 1m/s. Ako se pretpostavi da je

. . . . D vV .
vremenska skala advekcije u smjeru okomitom na frontu obrnuto proporcionalna s: YRR 1uz
t ,

poznati Rossbyjev broj R, =——<<1, onda se magnituda omjera inercijskog i Coriolisovog

¢lana u x i y komponenti jednadzbe gibanja moze izraziti kao:

Du ur

¥ Dt NL_yNRD(ngl
A 4
Dy Lz
Dt| L

. L2 e T RO(K) ~107,
W~

Vidljivo je da je u komponenta brzine vjetra u geostrofickoj ravnotezi s kroz-frontalnim
gradijentom sile tlaka do na 1% (donji izraz), dok v komponenta brzine nije to ni priblizno s
pripadnim niz-frontalnim gradijentom tlaka (gornji izraz). Za geostroficki vjetar vrijedi

fI/Ig = _ay¢ k) ﬁg = x¢-

Za semigeostroficku komponentu vjetra u stoga moZemo staviti da je jednaka geostrofickoj (to je
ona koja puse ovdje niz/uz frontu) dok za v komponentu (kroz frontu) to ne vrijedi, tj.

UR U VRVg T V.

Ageostroficka komponenta v, jednakog je reda veli¢ine kao i vo. Drugim rjecima, zbog Ro(U/V)
~ 1 u x-komponenti gibanja spomenuta ageostroficka komponenta vjetra se ne smije zanemariti u
ovoj teoriji, dok je oCito da zanemarujemo u,. Pri tome ne smijemo zaboraviti da smo zbog
jednostavnosti postavili frontu zonalno, a da v komponenta vjetra puse meridionalno (npr. od juga
k sjeveru za v > 0).

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

P =0 (©6)
Dt “
Dv D
s 4 Ve _ & =0 (7)
Dt | Dt Di



DO ds,
+w =

ot 250 8

Dt dz ®
0

fﬁ:_ﬁa_@ (9)
Oz 9, Oy

Y Oy, (10)

oy 0Oz

Jednadzbe (6) i1 (8) su prognosticke, dok su ostale dijagnosticke jednadzbe; ukupno se radi o 5
polja. Iz ovih jednadzbi se moZe vidjeti da su zonalni impuls i advekcija paralelna s frontom
(nacin figuriranja u; u (6) do (10)) jos uvijek priblizno geostroficki. Advekcija impulsa i
temperature kroz frontu posljedica je postojanja i geostrofickog vjetra i ageostroficke cirkulacije.
Od tuda naziv semigeostrofija.

Kroz-frontalna (sekundarna) cirkulacijai SAWYER-ELIASSENova jednadZba
Promatramo cirkulaciju kod ulaza u mlaznu struju. Zanima nas Sto se dogada s 07 /0y (fronta

lezi u podrucju gdje je taj gradijent najveci). Semigeostroficke jednadzbe, (6) do (10), mogu se
upotrijebiti za odredivanje kroz-frontalne ageostroficke cirkulacije tako Sto ¢e se gledati
raspodjela zonalnog vjetra ili temperature. To su najvaznija polja iz kojih najlakse dolazimo do
shvacanja ove cirkulacije. Klju¢na je Cinjenica da vrijedi ravnoteza termalnog vjetra, $to uz ve¢
uvedenu Boussinesqovu aproksimaciju znaci:

00 oT —ou, 00 oT ov,
—rx— , odnosno — ~—« .
oy Oy oz ox Ox Oz

Da bi se dobila prognosticka jednadzba za horizontalni gradijent temperature koristi se jednadzba
(3) . (8) u kojoj se nelinearna individualna promjena %? zamijeni onom koja vrijedi za

semigeostrofiju te se razdvoji na ¢lanove pomocu izraza (ispod su podvuceni ¢lanovi uz kvazi-
geostroficke promjene, a ostalo su ageostroficki doprinosi):

D, D
D/Dt—)—g+i:g+u i+v i+vai+wi.
Dt Dt ot *ox foy oy oz

Zatim (3) tj. (8) parcijalno deriviramo po y, tj: %(;) +w dd30
zZ

=0 | d/dy.

& 0% , NS2 =N’ +l9£aa—@ , gdje je N5’ ukupna uzgonska frekvencija
z

00 2 00
(na kvadrat) koja moze ukljucivati i mokro-adijabaticke efekte kroz svoj drugi ¢lan. Nakon
mnoZenja s dimenzionalnom konstantom g/9y na pojedinoj visini, kona¢no, dobije se jednadzba
za horizontalni gradijent temperature koja glasi:

Uvedu se oznake: N? =

Diﬁ_@_ g (Ou, 06 Ou, 0@ ov, 00 g OWNZ
dy Ox Ox Oy

D\ Sy ov) S WS (i
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__ 8 Qug 060 Ouy 0O
gdje 1. ¢lan na desnoj strani, ) 9 _g_gg , predstavlja y komponentu prije

spomenutog Q vektora i u njemu je iskoriStena Cinjenica nedivergentnosti geostrofickog vjetra
(to¢nije receno, Q> je proporcionalan y komponenti tog vektora). Uocite da zadnja 2 ¢lana u (11)

sadrze nove doprinose obzirom na ( formulaciju u standardnoj kvazigeostrofi¢koj teoriji; ta 2
¢lana dolaze od ageostrofickih doprinosa. Nadalje, ovaj izraz za Q> se moze na vise nacina

zapisati:  Q, E%Jw(ug,@):...—(6yugaxb+8yvg6yb), gdje b predstavlja uzgon. Takoder,
0

koriste¢i relaciju za termalni vjetar: Q, = §JX=-V (u,,0)=J,.(v,,u,)f . Jakobijan J daje mjeru
0

iskrivljenja povrsine izmedu izolinija polja (a,b), Jxy(a,b) = (0xa)(0,b) — (0xb)(Ova). 1z definicije
0> vidimo da 1. ¢lan, ~ (G,ug)(0:0), predstavlja utjecaj deformacije smicanja geostrofickog vjetra
u zonalnom temperaturnom gradijentu, dok 2. ¢lan, ~ (0,v4)(0,0), predstavlja efekt deformacije
rastezanja geostrofickog vjetra u meridionalnom temperaturnom gradijentu.

Ug

Ako se diferencira izraz (6), tj. - fv, =0, parcijalno po z, te pomnoZi s £, zatim se iskoristi

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

D ou, ~
E(fEJ_QZ +

Zbrajanje izraza (11) i (12) dovodi na lijevoj strani do nule; ostatak tog zbrajanja je dijagnosticka
jednadzba koja predstavlja stacionarno prekretanje strujanja, tj. kvazistacionarnu cirkulaciju u
(y,z) ravnini, a to je i bit kroz-frontalne cirkulacije:

ov, [ .ou ow 00\ ov, 00 ow
20, = JE R R B —i”\’sz—_ (13)
oz oy 0z \ 8y Oy oy Oy Yy oy

ov,
oz

2 6”g ow 00 g
(f -/ aJ*E&TW (12)

Geostroficko forsiranje, koje ovdje predstavlja 2, nastoji unistiti ravnotezu termalnog vjetra tako
§to mijenja meridionalni temperaturni gradijent i vertikalno smicanje u jednadzbi za termalni
vjetar. Promjene su jednake po iznosu, ali suprotne po smijeru. Tendenciji geostroficke
advekcije da se uniSti geostroficka ravnoteza suprotstavlja se kroz-frontalna, transverzalna
sekundarna cirkulacija (primarna cirkulacija je zonalna).

Primijetimo da se (13) odnosi na (y,z) ravninu u kojoj se odvija ageostroficko strujanje (0, va, w);

stoga, ima smisla prikazati to isto gibanje kao v, =i xVy,,. Uvrste li se izrazi: v, = —aaﬂ te
4
w= aaﬂ u (13) uvodenjem strujne funkcije wu, dobit ¢e se tzv. Sawyer-Eliassenova jednadZzba:
y
2 2 2
NGOV 2OV 092 Vi g (14a)
oy oz 0y0z
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dje je: F*= fz—f% s’ :_ia_@:ﬁazug Ns predstavlja i dalje totalnu uzgonsku
gaje je: = o ) Iy OV > Vs P y y g
frekvenciju, S° je ,,smicajuéi ¢lan“ zbog termalnog vjetra (tj. meridionalnog temperaturnog
gradijenta), a F? je apsolutna vrtloznost pomnozena s planetarnom vrtlozno$¢éu. Sawyer-
Eliassenova jednadzba predstavlja razli¢ite krivulje za strujnu funkciju koje opisuju
kvazistacionarnu sekundarnu, tj. kroz-frontalnu cirkulaciju (u idealnom slu¢aju su to elipse,
hiperbole, parabole, a inace moze biti i izmijeSano). Kvazigeostrofija zanemaruje advekciju
ageostrofi¢kom cirkulacijom, tj. tamo vrijedi Do/Dt. Zbog smicanja (u formi termalnog vjetra) po
vertikali dolazi do izoblicenja krivulje, koja onda u semigeostrofiji (14a) vise nije idealna elipsa,
kao u kvazigeostrofickom strujanju gdje (14a) kolapsira u:

(]\]2 azyy +f2 azzz)l// = 2Q2 (14b)

U semigeostrofiji, jos jednom, (14b) je postala izoblicena elipsa ako je:
Ns? F?—§*> 0. (15)

Iz teorije i geometrije parcijalnih diferencijalnih jednadzbi!, naime, slijedi da ako postane Ns? F?
— 8% < 0, onda i sustav postane hiperboli¢an (poput valne jednadzbe). Takodjer, ako postane Ns?
F? — 8% = 0, onda i sustav prijede u parabolicki tip (poput jedn. difuzije). Moguéa prostorna
varijabilnost koeficijenata Ns?, F?, S* te prisutnost popre¢no deriviranog ¢lana, uzrokuju distorziju
u sekundarnoj cirkulaciji opisanoj u (14a), Slika 1.2. Frontalna se zona naginje prvenstveno
prema hladnom zraku kako raste visina. Postoji intenzifikacija kroz-frontalnog toka u blizini
velike apsolutne vrtloZnosti na toploj strani fronte. Dolazi i do naginjanja cirkulacije s visinom, a
zbog moguénosti da (15) promijeni predznak u semigeostrofickom slucaju, moze do¢i i do
spontane promjene samog karaktera pripadne parcijalne diferencijalne jedn. a onda i bitne

promjene samog strujanja.

Zﬂ

1
.1

|

[

||
|
IS I

l"""-—-——— gl

e =T

T____-..-.--
-

Slika 1.2 Veza izmedu ageostroficke cirkulacije (puna krivulja sa strelicama), potencijalne
temperature (duge crtkane krivulje) i apsolutnog impulsa M = fy - ug (kratko crtkane krivulje).
Hladnan zrak je na desnoj (sjever), y, a topli na lijevoj strani (Izvor: internet). Obzirom na smjer

cirkulacije te predznak v, =i xVy,, , zakljucuje se da (va, w) gleda u —x smijeru, tj. u stranicu i da
je gradijent strujne funkcije uglavnom negativan. To ujedno znaci da je wu najveéi u donjem
desnom, a najmanji u gornjem lijevom dijelu grafa.

1 Ax?+By?+Cxy+ax+by+c = 0; ako AB — C? > 0, radi se o elipsi ili paraboli (= 0), ako AB — C? < 0, radi se o
hiperboli. Ako se pripadni parametri dovoljno mijenjaju da se mijenjaju i navedeni predznaci, onda je pripadna
parcijalna diferencijalna jedn. mjesovitog tipa. Na primjer, yu.-4u.+4xu,, = 0 je mjesovitog tipa jer joj navedena
diskriminanta mijenja predznak ovisno o xy iznosu; elipticka je u ovom slucaju za xy > I, hiperbolicka zaxy < I, a

parabolicka za xy = 1.
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Predznak od wis sam po sebi je nebitan, no bitne su promjene tog yur (1,z). Za spec. slucaj ako je
odabir Q> takav je da Q> < 0, jer u ulazu u mlaznu struju s x-paralelnim izotermama/izentropama,
0vg/Oy < 0, 00/0y < 0, a Q2 je proporcionalan s -/(0ve/0y) 00/0y] => Q> < 0. 1z oblika (14a)
vidimo da i lijeva str. mora biti < (0, a ona dominantno (no, ne uvijek i nuzno) sadrzi otezani
(,,fizikalni®) laplasijen. Ako je laplasijen od wu < 0, onda je wy > 0 u ovom specijalnom
slucaju. Promatramo izobli¢enu elipsu, Sl. 1.2: ve¢i dio lijeve str. ima w > 0, v, > 0; to znaci da
wu raste s y, ali opada sa z (vidi def. za ta polja). Ovo promatramo od dna (dolje lijevo) do vrha
(gore desno) elipse. Na vecem dijelu desne strane iskrivljene elipse dogada se suprotno; tamo z
uglavnom upada i y opada (spustajuce strujanje postupno k jugu) pa onda, vode¢i brigu o
predznaku promjene (y, z), zakljucak je isti kao i za lijevu str. elipse.

Za semigeostroficku advekciju postoji pozitivan povratni mehanizam, “feedback” koji jako
reducira vremensku skalu frontogeneze u odnosu na kvazigeostroficki slucaj. Kako temperaturni
kontrast raste, tako i Q> raste, sekundarna cirkulacija isto mora time jacati §to znaci da ¢e stopa

pojacavanja rasti, tj. viSe nece biti konstantna, kao u kvazigeostrofickom slucaju. Zbog tog

pozitivnog “feedbacka” i zbog nepostojanja trenja u ovom modelu, semigeostroficki model moze
dati beskonacno veliki temperaturni gradijent uz podlogu za manje od pola dana. Drugim
rje¢ima, ova teorija u principu moze predvidjeti eksplozivan razvoj mezoskalnih fronti u roku od
npr. jednog dana ili krace (recimo, 10 h). Npr. baricki sustav na Slici 1.1 ¢e razviti frontogenezu
u blizini najintenzivnijeg ageostrofickog vjetra, u,, Sto je malo pomaknuto niz osnovnu struju —
ovisno o strujanju na ostalim nivoima, posebice oko mlazne stuje koja se nalazi na oko 300 do
200 mb. Takoder i u nizoj troposferi dolazi do koncentracije gradijenata na malom prostoru a
time i do intenzifikacije frontogenetickog procesa; subsinopticka skala po€inje progresivno igrati
sve vecu ulogu u razvoju fronte.

Ocito da je (14) parcijalna diferencijalna jednadzba i to najcesce eliptiCkog tipa, slicna onoj u
elektrostatici za elektricni potencijal i gusto¢u naboja, osim Sto je (14) kompliciranija. To se
najlakSe provjeri tako da se wuvrsti za pripadne parametre one koji bi vrijedjeli u
kvazigeostrofickoj teoriji, dakle predominanto, N i f koji su pozitivni, a ¢lan s mjeSovitom
derivacijom bi bio najmanji ili nula. U tom je slucaju (14) elipticka i to Poissonovog tipa (kao u
elektrostatici). InaCe (14) nije lako rjesiti, jer bilo koja promjena u jednom od pripadnih
parametara tj. koeficijenata ili rubnih uvjeta, dovodi do istovremene promjene u svim tockama
domene (to nije slucaj s parabolickim i hiperbolickim jednadzbama, npr. s jedn. difuzije i valnom
jednadzbom). Rjesavanje (14) najcesce ide pomocu neke od metoda tzv. relaksacije, npr. 'over-
relaxation method'. To pripada u iterativne numericke metode. Spomenuta metoda je izvrsno
opisana u starijem izdanju Holtonovog udzbenika iz 1979. godine i jako je poucna.

I dok je ovdje osnovna cirkulacija strujanje na velikoj skali, npr. mlazna struja ili neko drugo
pretezno zonalno strujanje, sekundarna cirkulacija se odvija ovdje meridionalno kroz frontu.
Odatle je i naziv ovog strujanja. Ponovimo, kompletan semigeostroficki sustav je nelinearan i
moguce ga je jedino rjeSavati aproksimativno, tj. numericki. Mi smo ovdje uzeli sve ulazne
parametre konstantnima; nismo modificirali u vremenu u, i @, sustav (6) do (10), kako to
zahtijeva semigeostrofija, ve¢ smo ,,iscijedili dijagnosticku bit sekundarnog strujanja, cirkulacije
u meridionalnoj ravnini. Dakle, poveli smo se za kvalitativnim fizikalnim tumacéenjem pojave
anizotropije i pripadne sekundarne cirkulacije u strujanju oko fronte, a ne samim kvantitativnim
prognoziranjem dinamickih polja. Ovo drugo je moguce jedino uz pomo¢ 3D numerickih modela
1 pripadnim simulacijama pojedinih pocetnih i rubnih uvjeta, no to ne pruza uvid u tumacenje
procesa bitnih za razvoj vremena, $to je predoc¢eno ovdje.

Slijede 2 idealizirana primjera za trajanje ,.eksplozivne* frontogeneze; procijeniti ¢emo
vremensku skalu za frontogenezu. Prvi primjer se odnosi na kvazigeostroficku teoriju u kojoj je
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horizontalna promjena geostrofickog vjetra konstantna, tj. ne 'osjec¢a’ promjenu u meridionalnom
temperaturnom gradijentu. Drugi primjer se odnosi na semigeostroficku teoriju u kojoj
pretpostavljamo nekoliko oblika mogucée idealizirane interakcije, tj. pojacanja horizontalnog
gradijenta komponente vjetra zbog konvergencije strujanja u polju meridionalnog horizontalnog
gradijenta temperature (ulazak u mlaznu struju).

Vidjeli smo u (14) da O forsira sekundarnu cirkulaciju oko fronte. Ako je Q2 dodatno pojacan za
vrijeme frontogeneze (ili dodatno oslabljen tijekom frontolize), moze do¢i do eksplozivnog
razvoja (ili brze degradacije) fronte; to se ne dogada u kvazigeostrofickom pristupu (Q: je
konstantan ili sporo-variraju¢i u vremenu), ve¢ samo u semigeostrofiji.

(16)

ou, 20 ou,, 20
1) Kvazigeostrofija: uz D,7/Dt = 0, te 0, = 9 ay o ox 6y

N Ou, 06
0, “ 9| oy |- iz (11) drzeci Q2= const, uz (DgT/Dt )/dy,

_ b,0T/oy) ou, or aT/ay
Dt T ox 6y

uz pretpostavku 7 ~ IOOOkm/(lOm/s) ~ 1.2 dana, mozemo procijeniti razvoj fronte. Za
desetorostruko povecanje meridionalnog temperaturnog gradijenta treba pro¢i vremena: 10 =
exp(tio/T), tj tio = 2.75 dana. To je presporo vrijeme za intenzivnu mezoskalnu frontogenezu koja
se moze ponekad dogoditi u roku od jednog dana. Dakle, tu nedostaje pozitivna povratna sprega
koja bi u ovom slucaju pojacala komponentu gradijenta brzine odgovorne za jaCanje
temperaturnog meridionalnog gradijenta.

. Rjesavaju¢i ovako dobijenu diferencijalnu jedn. za 07/0y

2) Semigeostrofija: 0, =

Oug 06 Ouy 60
[ ] s S DuOTI®) 20T _oricy,
oy o ox Oy Dt ox oy T

Tu ne znamo koja je spomenuta funkcionalna veza (povratna sprega) zadnjih dvaju faktora pa ne
znamo ni procijeniti 67/0y. Jedna klasa moguée medusobne ovisnosti jest da prvi faktor ovisi po
zakonu neke potencije o drugom, tj. da vrijedi:

Di v o

ou, 0@ D, (0T /dy) au oT oT
@zﬁ{ g—J: s < |w||| )"
oo | Ox 0Oy

gdje za P = 0 imamo prethodni slucaj, dok za 0 < P <1 ta veza moZe Cudno rasti. ZaP=11izat
kao i prije ovo daje beskonac¢ni temperaturni gradijent nakon to¢no tolikog vremena t ~ 1.2 dana;
veci P >1 daje brzu frontogenezu.

oT 0,7), (0,1,

o (- @u)Pﬁ”_@_gzyp

Za 0 < P << 1 se dobije pak nerealisticno brza eksplozivna frontogeneza dok sam smisao
ovakvog eksponenta nije opravdan; dakle, ova parametrizacija u obliku potencije je neprikladna
za P <<1, a donekle razumna za npr. 1/3 < P < 3. Ukljucivanjem turbulentnog trenja u ovakve
modele uspijeva se izbje¢i beskonacni rast temperaturnog gradijenta. Glavna svrha ovakvih
modela je kvalitativno opisati brzi razvoj i raspad fronti.
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Nastavak ove teme je u iducoj lekciji koja povezuje semigeostrofiju i tip atmosferske
nestabilnosti, $to ¢e u stvari biti podvrsta barokline nestabilnosti. Vidjeti ¢emo zasto je fizikalno
bilo vazno identificirati karakter parcijalne diferencijalne jedn. (14) putem (15) i dalje.
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2. SIMETRICNA NESTABILNOST

a) Klasic¢an pristup

Mnogim problemima mehanike geofizickih fluida pristupa se iz perspektive nestabilnosti
strujanja. Nestabilnost mlazne struje u uskoj je vezi s baroklinom nestabilno$¢u, pojavom
tranzijentnih vrtloga, meridionalnim meandriranjem mlazne struje i pojavom niza ciklona i
anticiklona. Pojam nestabilnosti u dinamici (geofizickih) fluida nije jednostavan jer se radi o
nelokalnoj pojavi i npr. metoda Cesti, ili slicna atraktivna heuristicka metoda, nije dostatna.
Najblize zadovoljavajuce, i §to je korisno ovdje, je metoda linearne perturbativne analize; §to je
detaljno razvijeno u primjeru dvoslojnog kvazigeostrofickog modela baroklinih gibanja,
Eadyjevom modelu, itd. U praksi se najcesce koriste numericke metode za proucavanje
nestabilnosti, no one vrlo rijetko daju tumacenje, ve¢ samo konacne rezultate. Alternativno,
mogu se koristiti regularne i singularne analiticke perturbativne metode ako se problem moze
dovoljno dobro izolirati i aproksimirati kao ,,polu-zatvoren* sustav. Stoga, ovdje se upoznajemo
s osnovama mezoskalnih (i kasnije mikroskalnih) nestabilnosti koje bitno mijenjaju karakter
strujanja fluida iz jednog u drugi rezim.

Simetri¢na nestabilnost je jedina prava mezoskalna nestabilnost, tj. ona koja se u biti dogada
samo na mezoskali; ovaj pomalo nespretan naziv slijedi iz semigeostroficke teorije koja je
»simetricna® i radi u 2D obzirom na x-os (zonalno) u usporedbi s kvazigeostrofickom (3D)
teorijom. Dakle, radi se o izvjesnoj vrsti 2D barokline nestabilnosti, uvjetno i kvalitativno
receno. Ponekad se simetrina nestabilnost naziva opisno ,,nestabilnost na nagnutoj plohi*
(,,slantwise instability*), a vjerojatno najbolji naziv je njen puni naziv: izentropsko-inercijska
nestabilnost. Dakle, simetricna nestabilnost objedinjuje na kvalitativno novi nafin pojam
izentropske (u biti statiCke) nestabilnosti i1 inercijske (barotropne) nestabilnosti.  Postoji
kompletna 3D semigeostroficka teorija (Cullen, 2006).

Ako se Cest giba poprecno, tj. pod nekim kutem prema horizontali (a ne samo vertikalno ili samo
horizontalno), moguce je da pod odredjenim uvjetima pomaci budu nestabilni, ¢ak i ako su
pojedinacni uvjeti za staticku i inercijsku stabilnost zadovoljeni. Ovakva nestabilnost se javlja
samo kad postoji vertikalno smicanje horizontalnog vjetra i predstavlja poseban (2D) oblik
barokline nestabilnosti.

Za lakse izvodenje uvjeta za simetricnu nestabilnost, opet se koristi Boussinesqova aproksimacija
(kao u najve¢em dijelu ove skripte!) i pretpostavlja se da je strujanje neovisno o x-koordinati.
Srednji vjetar je usmjeren duz x-osi i u ravnoteZi je s meridionalnim temperaturnim gradijentom:

oug _ b _ g9 n
oz oy 6, oy

gdje je 6 konstantna referentna vrijednost potencijalne temperature, Oo(zs) izabrane na
referentnoj visini zs a ostale su oznake kao i prije (ili trivijalno ocite), b je uzgon. Stabilnost se
ispituje preko raspodjele totalne potencijalne temperature €=6,+® 1 apsolutnog zonalnog

impulsa

M=f-u, (2a)

ou
gdje je 8_: f _6_g apsolutna zonalna vrtloznost. Za barotropno strujanje izentrope su
y

orijentirane horizontalno, a plohe spomenutog impulsa vertikalno u meridionalnoj ravnini. Iznosi
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vertikalnih i horizontalnih forsiranja u troposferi umjerenih Sirina dani su omjerom

tipi¢ne troposferske uvjete ovi iznose ~ 10%.

Stabilnost ovisi o relativnom nagibu spomenutih € i M ploha. Obi¢no su M plohe nagnutije
(vertikalnije) od @ ploha (horizontalnije) i pomaci Cesti su u prosjeku stabilni. No, kad su 4 plohe
strmije nagnute, Slika 2.1, tako da je

f{aﬂ] <0, (2b)
Oy p

pa je strujanje nestabilno; faktor fu (2) ne mijenja smisao ovog kriterija, a potreban je u daljem
tumacenju. Ova nestabilnost se na Sl. 2.1 vidi po tome §to su M-plohe zakrenute u smjeru
kazaljke na satu (pravilo lijeve ruke), tj. negativno, obzirom na f-plohe. Ovo je Cesta pojava u
podrucju jakih horizontalnih temperaturnih gradijenata, slabe vertikalne stabilnosti i nerijetko
velike relativne vlaznosti u zraku.

™y

Slika 2.1 Ilustracija vertikalnog presjeka izolinija potencijalne temperature i impulsa za
simetriénu nestabilnost. Gibanje duz izentropa izmedu tocki 11 2 je nestabilno jer pri
adijabatickom pomaku Cesti, ona je izloZena spontanom usporavanju ili ubrzavanju svojeg
okolisa; y os gleda k sjeveru a x os prema nama (Izvor: Holton 1992), M raste k polu. & = const
plohe su ovdje nagnutije, tj. strmije od M = const ploha.
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Povezimo sada princip ove nestabilnosti s fundamentalnim pojmom u dinamici geofizickih

fluida, potencijalnom vrtloznos¢u. Ako (2) pomnozimo s —g(g—e), kriterij za simetricnu
P

nestabilnost se moze izraziti preko Ertelove potencijalne vrtloznosti u (x,y,p) sustavu, P = ({p +
(-g00/0p) = const. U jednostavnom obliku ova nestabilnost povladi da je fP <0 (stabilnost je

za >0), gdje je P potencijalna vrtloznost? (PV) osnovnog geostrofickog strujanja. Kompletna
3D PV je dana skalarnim produktom vrtloznosti i gradijenta potencijalne temperature
podijeljenim s gusto¢om zraka. Ako je pocetna potencijalna vrtloznost (za sjevernu hemisferu)
svugdje pozitivna, onda se simetricna nestabilnost ne moze razviti kroz adijabaticka gibanja, jer
je tada vrtloznost ocuvana i uvijek ¢e ostati pozitivna.

Cesto se kriterij stabilnosti prikazuje preko Richardsonovog (gradijentnog) broja. Nagib M ploha
moze se procijeniti iz ¢injenice da vrijedi:

o =M s, M. ®)
oy 0z

tako da je omjer dz i dy za konstantan M procijenjen iz (3) kao

0

s GO0 U

P ( % )

Analogno, nagib izentropa je:

a0 ou,
22 o) V) (5)
Sy ’ (%) (5% ’

0z 0, oz

gdje je koriStena relacija za termalni vjetar da bi se izrazio meridionalni temperaturni gradijent
preko vertikalnog smicanja zonalnog vjetra.

Omjer nagiba ploha sad glasi:

2 PV kombinira informaciju o rotaciji i stratifikaciji atmosfere lokalno i na jedinstven na¢in. Kad nema trenja i
izvora ili ponora topline, PV je konzervativna osobina Cesti zraka kako se ova giba na izentropskim plohama.
Oslobadanje latentne topline u toku ~ jednog dana moze dovesti do velikog porasta PV ispod maksimuma grijanja, ili
pada PV iznad tog maksimuma grijanja. Radijativni efekti opcenito mijenjaju PV jako sporo. Inace, PV uglavnom
raste od ekvatora k polovima (s ~ Coriolisovim parametrom) i s visinom (pad gustoce zraka i porast stratifikacije u
stratosferi). Obi¢no se mjeri u PV jedinicama (PVU); 1 PVU odgovara srednje-Sirinskoj apsolutnoj vrtloznosti 10-#
s, pri gusto¢i od 1 kg m a za porast 6 od ~ 10 K km'!, §to je izmedu troposferskih i stratosferskih tipi¢nih
vrijednosti. Na primjer, PV je obi¢no 0.3 PVU u nizoj troposferi i 3 PVU u nizoj stratosferi.
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(dﬂ fu>—ixg59
Yu _

) F>N’
- =, (6)
(5] : aug S
f __ &
Sy 0 Oz
0
edje je kao i prije F? = f(f - ﬂf;— N =£98 g Py Ao e (6) > 1,
0, oz 0z

strujanje je stabilno, a ako je (6) <1, stmjanje je nestabilno. Drugim rje¢ima, simetri¢na
nestabilnost zahtijeva da je nagib € ploha vec¢i od nagiba M ploha, pa nuzan uvjet za nestabilnost
osnovnog (geostrofickog) strujanja paralelnog s osi x postaje:

{&j f(f— Tor,
oy o oy _F2N52<1 &

Q fz 5
oy P

gdje je Richardsonov gradijentni broj definiran kao

T lou, Y (8)
o

1 Oy je opet u stvari referentni fy(zs). Dakle, ako relativna vrtloznost srednjeg strujanja iS¢ezava
u
(—=%=0) ili je puno manja od f, onda R; < 1 oznaCava nestabilnost, §to je izuzetno vazan

dijagnosticki i kratkorocno-prognosticki kriterij za skoro svaku atmosfersku nestabilnost u npr.
avijaciji (u ovoj skripti ¢emo se susresti s nekoliko formi Richardsonovog broja). Nadalje, (8)
predstavlja kvadrat omjera dvije vazne frekvencije: uzgonske i geostroficko-smicajuce.
Alternativno, to je omjer kvadrata dviju vremenskih skala: karakteristicnog trajanja vertikalnog
smicanja geostrofickog vjetra i trajanja uzgonske oscilacije. Za simetri¢nu nestabilnost tada mora
vrijediti zbog (6)

F>N*-5*<0. 9)

Izraz (9) u uskoj je vezi s karakterom jedn. (14) proslog poglavlja. Slika 2.2. prikazuje slucaj
duboke mokre konvekcije koji je vjerojatno bio uzrokovan simetricnom nestabilnoscu.
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Slika 2.2 Primjer gotovo eksplozivnog pocetka simetricne nestabilnosti. Fotografija (lijevo)
ilustrira nagnuto podizanje mokrih i relativno toplih Cesti zraka pri simetricnoj nestabilnosti.
Iznos apsolutnog zonalnog impulsa (desno) je oznacen Mg (crne, tamnije krivulje) a podizanje
Cesti je ilustrirano strelicom kroz osjencane kruznice; N i S ilustriraju tipican polozaj sjevera i
juga (Izvor: internet). Mada na slici Mg ima suprotan predznak nego u tekstu ima M, ovdje to,
zbog promatranja omjera dviju derivacija, vidi (4), ne igra nikakvu ulogu.

Bitno je spomenuti da uvjet za stabilnost, F>N’ —S*> 0, predstavlja elipticki problem (opet vidi

(14) u proslom poglavlju), Sto je analogno Sawyer-Eliassenovoj jednadzbi koju smo sreli u
prvom poglavlju:

2 2 2
N> 0 Vi 1 2 0 Vi 1287 Yy =20,, (10)
oy 0z 0y0z

gdje je 0> opet samo y-komponenta O vektora (tj. Q> je ovdje proporcionalan pravoj pripadnoj
komponenti tog vektora), koji je pak poopcenje tzv. frontogeneticke funkcije. Na ovaj nacin
vidimo vezu izmedu primjenjene i numericke matematike s jedne strane (rjeSavanje konkretne
parcijalne diferencijalne jedn.), teorijske meteorologije (prepoznavanje i tumacenje prirode
nestabilnosti) i prakticne meteorologije (prognoza i dijagnoza podru¢ja s Ri < 1). Standardni
udzbenici iz numericke prognoze vremena tumace iterativne metode rjeSavanja (10); mi ih
doti¢emo na vjezbama iz DinamiCke meteorologije. Elipticka parcijalna diferencijalna jedn.
poput (10) ima dvije kompleksno konjugirane karakteristike, a u slu¢aju da je hiperbolicka (poput
valne jedn.), onda bi imala dvije realne karateristike (u 1D: f{x + ct)); konacno, da je parabolicka,
imala bi samo jednu realnu karakteristiku (u skladu s npr. 2. zakonom termodinamike i opceg
prosjecnog porasta entropije, tj. bez povrata u organiziranije stanje sustava). Ako pak (10)
mijenja koeficijente 1 karakter u promatranom podrucju, onda se radi o mjeSovitom tipu pripadne
jednadZbe; u sluéaju da npr. N ili F? promijene predznak u domeni, predznak od (9) bi se takoder
promijenio unutar domene i to bi znacilo da je tada (10) mjeSovitog tipa.
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Treba biti oCita veza izmedju ovog i proslog poglavlja skripte; nadalje, postupno postaje jasno da
se vecina koriStenog matematickog aparata osniva na parcijalnim diferencijalnim jednadzbama.
Ponovimo jo$ jednom: 1) valni (opéenito disperzivni) problemi su opisani hiperbolickim
parcijalnim diferencijalnim jednadzbama, 2) stacionarni problemi (npr. 'stacionarna’ meridionalna
cirkulacija) su karakterizirani eliptiCkim parcijalnim diferencijalnim jednadzbama, dok 3)
difuzivni procesi (tipi¢ni granicni slojevi, jednostavni prijenos topline, itd.) su opisani
parabolickim parcijalnim diferencijalnim jednadzbama. Nadalje, jo§ ¢emo se nekoliko puta
susresti s kriterijima nestabilnosti razli¢itih tipova strujanja vezanim uz Richardsonove brojeve,
tipa (8), 1 pripadnim eventualnim ,kriticnostima“ kao $to smo se susreli u ovom poglavlju.

Jos§ jednom, kljuéna ¢injenica za moguénost pojave simetricne nestabilnosti je veca nagnutost M
ploha u odnosu na @-plohe. To se najces¢e svodi na postojanje jakog meridionalnog
temperaturnog gradijenta.

Ako se malo izgubite prelazeéi sa sinopticke na mezoskalu, prate¢i ove jednadzbe izvedene i
prikazane do sada, prisje¢aju¢i se osnovnih sinoptickih frontogenetickih situacija (mapa ili
karata) - ovdje prvenstveno proucavamo razvoj ulaznog zapadnog mlaznog strujanja u polju
jakog meridionalnog temperaturnog gradijenta. To je poput spljostenog lijevka Sto je s jedne
(juzne) strane topao, a s druge (sjeverne) strane hladan; meridionalna Sirina mu je ~ 500 km a
duljina ~ 2000 km. Ovim dijelom skripte postupno prelazimo sa (sub)sinopticke na (,,pravu‘)
mezoskalu.

b) Topli i hladni pojasevi, niska ubodna mlazna struja i Shapiro - Keyser-ov model ciklone
Ciklogeneza i posebice frontogeneza su kompliciraniji procesi u prirodi, nuzno 3D, nego $to ih
prikazujemo i tumacimo u nastavi. Kao napomena i ilustracija, Slika 2.3 skicira razvoj ciklone tj.
model, i donekle fronte, prema tzv. Norveskoj Skoli, pa do modela Shapiro-a i Keyser-a (npr.
Clark i Gray, 2018).

Slika 2.3 Prikaz 3D izvantropske ciklone prema modelu Shapiro-Keysera. Pored uobicajenih
fronti, postoje topli i hladni pojas, WCB i CCB, te tzv. Sting Jet, SJ, tip niske mlazne struje, koja
je Zestoka, tj. 'ubodna' subsinopticka struktura vjetra i prati odozgo hladnu frontu (slika od Clark i
Gray, 2018).
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U doba klasi¢nog razvoja modela izvantropske ciklone, nije bilo regularnih sondaza, a kamo li
radara i statelita; stoga je pripadni teorijski model bio razvijen prvenstveno na osnovi povrsinskih
mjerenja. Idealizirani model izvantropske razvijene ciklone prikazuje donji dio Slike 2.3. Bitni
ostali elementi ciklone su topli i hladan pojas na visini te nerjetka pojava tzv. ubodne niske
mlazne struje koja obi¢no doti¢e prizemni atmosferski sloj ispred hladne fronte. Ovo je prilog
tumacenju da su ciklone, a onda i anticiklone, nuzno 3D strukture koje se mijenjaju u vremenu.
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3. UVOD U UZGONSKE VALOVE: IZMJENA ENERGIJE I IMPULSA

Valovi su netrivijalna rjeSenja lineariziranih Navier-Stokesovih (NS) jednazbi. Na velikoj,
planetarnoj skali, spomenimo pripadne Rossbyjeve valove. Poznavanje valova pomaze
tumacenju mezoskalnih pojava, kratkorocnoj prognozi te opéem pristupu numerickom
modeliranju. Pretpostavlja se da studenti ve¢ imaju uvid u osnove valne mehanike. Ovdje ¢emo
samo ukratko prvo ponoviti nekoliko vaznih pojmova i Cinjenica o valovima. Neki od
mnogobrojnih detalja se mogu pronaéi u Acheson (1990), Kundu i Cohen (2002), Nappo (2002)
te posebice Linu (2007), itd.

Fazna i grupna brzina

Valovi u atmosferi su periodic¢ki poremecaji u polju atmosferskih varijabli (npr. povrSinski tlak,
geopotencijalna visina, gustoca...). Oni mogu propagirati ili biti stacionarni, a u svojoj
vremenskoj 1 prostornoj skali mogu varirati od dugoperiodic¢kih planetarnih valova (Rossbyjevi
valovi) pa sve do kratkih akustickih valova. Kod propagiraju¢ih valova frekvencija v ovisi o
valnom broju £, kao i svojstvima samog medija kroz koji se val Siri. Relacija koja povezuje v sa
k zove se disperzijska relacija. U opéenitom slucaju fazna ,brzina“ ('phase speed') vala,
definirana kao ¢ = v /k, ovisi o valnom broju £. Ovo ima iznimku u posebnom slucaju kada v o« &
pa su valovi nedisperzivni (npr. linearni valovi na plitkoj vodi).

Kod valnih paketa sastavljenih od valova Cija fazna brzina ovisi o k, nakon odredenog vremena
razlicite sinusoidalne komponente od kojih je paket sastavljen viSe nece biti u fazi. Zbog toga
nema pozitivne interferencije izmedu komponenti, koja je stvarala taj valni paket, tj. valni paket
ne zadrzava svoj prvotni oblik nego se rasprSuje. Takvi valovi zovu se disperzivni. Valni se
paket kroz prostor kre¢e grupnom brzinom ('group velocity') koja je definirana za x-komponentu
kao:

0

1%
c, =x—.
£ ok

To je brzina kojom se ,,geometrijski uzorak®, tj. valni paket energije koji val ¢ini krece kroz
prostor. Ovisno o samom izrazu za frekvenciju, u izrazu za grupnu brzinu se koristi pozitivan ili
negativan predznak. Istom brzinom valni paket prenosi i energiju a slicno se definira i za ostale
komponente grupne brzine u N-dimenzijskom prostoru (dakle, to su komponente gradijenta

frekvencije u prostoru valnih brojeva, c,,; = ia—v). Neke vrste valova (npr. akusticki valovi,
J

valovi na plitkoj vodi) imaju faznu brzinu koja ne ovisi o valnom broju. Kod takvih,
nedisperzivnih valova, valni paket (ili grupa) koji se sastoji od brojnih valnih komponenti ¢e
ocuvati svoj oblik dok propagira prostorom. Samo kod nedisperzivnih valova vrijedi cfuzne =
caupna- 1nace, to nije opceniti slucaj. Nadalje, prisjetimo se da_fazna brzina (,,speed “) nije vektor,
dok grupna (,,velocity “) jest; stoga i razlika u engleskom jeziku kod tipa brzine a koja se ne vidi u
hrvatskom jeziku. Spomenimo da je tzv. valna sporost (,,wave slowness*), 1/Cfazna, vektor; brojnik
mu je proporcionalan vektoru valnog broja. Naravno, za valnu sporost vrijede pravila za zbrajanje
vektora i ostalo iz vektorske algebre.

Znacajan dio teorijske meteorologije i oceanografije bi se mogao nazvati 'valna dinamika
geofizickih fluida'. Vjerujemo da ¢e to postati jasno tokom i nakon nekoliko sljede¢ih poglavlja.
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Slika 3.1 Ilustracija valne duljine, valnog vektora, grupne (vektorske) brzine i tipi¢nog faznog
pomaka valnih fronti pojedinih perturbiranih polja (Izvor: internet).

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

Kako nedisperzivni valovi ¢uvaju oblik tijekom gibanja, energija koju nose ostaje jednako
koncentrirana, odnosno gusta. To nije slucaj sa disperzivnim valovima gdje se zbog rasprSenja
valnih paketa, energija koju valni paket prenosi postupno Siri na sve veci prostor pa se pripadna
gustoca energije smanjuje.

Izmjena energije i impulsa u stratificiranim fluidima
Promatramo trodimenzijski (3D), neviskozni, nestlaciv i adijabaticki Boussinesqov fluid (zbog

matematicke jednostavnosti su uvedene ove pretpostavke, mada nema linearizacije).
Pretpostavimo 1i 1 da su gibanja u geofizickom fluidu na takvoj vremenskoj i prostornoj skali da
mozemo uzeti da je = const, osnovne jednadzbe u (x,y,z) sustavu postaju:

Du, 1P _ 4o (1a)
Dt P, Ox

Dv L, g (1b)
Dt p, Ox

D, 1 0 @)
Dt p, Oz 6,

Dt dz

Jednadzbe (1) i (2) su jednadzbe gibanja, dok je (3) jednadzba termodinamike. Pomnozimo li (1)
s komponentama brzine u,v, (2) s vertikalnom komponentom brzine w, te (3) s ¢lanom a6, gdje je

@ potencijalna temperatura a a je za sada neodredeni dimenzijski koeficijent proporcionalnosti, te
zbrojivsi u(la)+v(1b) + w(2) + a#(3) dobivamo:
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Dt 2 2) p, 4 dz 0

D (u+a9—j+i(ua—p+va—p+wa—pJ+w9[a%—£j =0. 4

ox Oy A
Ako znamo da je kineticka energija (po jedinici mase) definirana kao K = (u’+v+w?)/2, a
potencijalna kao P = a6?/2, E = K + P, o€ito je da prvi ¢lan u (4) predstavlja potpunu promjenu
ukupne energije sustava; o€ito da @ nije proizvoljan te da ima dimenzije m’s?K~. Nagadamo iz
(4) da ¢e imati smisla da a bas bude takav da zadnja zagrada u (4) is¢ezava. Drugi ¢lan, tj. drugu
zagradu u (4) mozemo napisati kao

ua—p+va—pwa—p=V‘(pI7)—pV'V
ox Oy Oz

i pritom je drugi ¢lan na desnoj strani jednak nuli zbog nestlacivosti (Boussinesqovog) fluida;
ovime smo napisali 3D advekciju gradijenta tlaka u tzv. ,,fluks-formi“, §to moZze biti vrlo vazno
pri formuliranju (posebice numerickih) modela i provjere njihovih integralnih osobina, tj.
razlicitih ocuvanja u pripadnom modelu. Uz navedene preinake, jednadzba (4) izgleda ovako:

DE 1 _ do, g
4+ —V-pV)+wh a=2 -2 |=0. 5
(p)w[adz goj 5)

Jednadzbu (5) integriramo po zatvorenom prostoru (u principu N-dimenzijskom, ali ovdje zbog
jednostavnosti to je samo 3D) s nepropusnim rubovima $to znaci da komponenta brzine okomita

na rubove mora biti jednaka nuli, tj. V-2 =0.

[I] %fdxdydﬁpio [[[ v-(p7 lixdaz+ [[] w@[a%—%}dxdydz=0 (6)

Drugi ¢lan u (6) integriramo pomocu teorema Gauss-Ostrogradskog. U 2D slucaju se ovaj
teorem ponekad naziva i 'Eksport teorem', jer opisuje unos/iznos odredenog svojstva, ovdje
konkretno, produkta tlaka i brzine, odnosno u 2D slucaju bi koristili osobinu da je:

{:_fv-(pﬁ)dATSMD = §pv-dl =§ pvl-#, (7a)

2D—1D

au3D:
J.”V'(pﬁ)dV ={:fp17~d21 (7b)

gdje je dl vektorska komponenta od elementa povrsine d4 koja gleda iz prostora, dok je 7

jedini¢ni vektor koji takoder gleda iz promatranog prostora (nemojte zamijeniti dl sa sli¢nim u
cirkulaciji); (7) je nula zbog uvjeta na brzinu uz rubove, tj. da nema rupa u prostoru kroz koji bi
fluid ulazio ili izlazio. Ovaj ste teorem susreli u elektromagnetizmu ra¢unajuci divergenciju
elektri¢nog polja; teorem je povezivao 3D i 2D; ovdje vidimo iz (7a) da moze djelovati i u manje
dimenzija, tj. 2D <> 1D. Isto bi vrijedilo i u beskona¢nom prostoru ako npr. brzina opada brze no
Sto se promatrane tocke priblizavaju beskonacnosti. Jo$ nismo sasvim odabrali konstantu a u

trecem ¢lanu jednadzbe (4), odnosno u (5) i (6). Pogodno je odabrati za a = 5% , time je i
0o 270
dz

uvjet za dimenziju od [a] = m? s> K ispunjen, kao i konstantnost; nadalje, a=/g/(@yN)]-.
Ovakvim odabirom g, tre¢i ¢lan u (6) postaje jednak nuli §to ima fizikalnog smisla jer dovodi do
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ocuvanja energije u neviskoznom nestlacivom adijabati¢kom fluidu u zatvorenom prostoru. Prema
. , . DE : 3 -
tome, dobili smo iz (6) da je D 0, odnosno srednja energija ostaje oCuvana u vremenu za
t

promatrani fluid u proizvoljnom prostoru uz odabrane razumne rubne uvijete.

U slucaju kada ne integriramo (5), onda 2. ¢lan V'<pl7) preostaje 1 predstavlja tok (fluks)
energije. Tada (5) glasi:

= 0. (8a)

To fizikalno znaci da ako postoji lokalna promjena energije u sustavu i desna strana ne bi bila
nula, onda moraju postojati lokalni ponori ili izvori energije; inace, energija je ocuvana. Nadalje,
lokalno, DE/Dt # 0 opcenito, jer V- (p 17) # 0 opcenito na nekom mjestu (npr. kraj
mikrobarografa i anemometra), tj. postoji koherentna (konstruktivna ili destruktivna, ali svakako

sustavna) interferencija izmedu poremecaja tlaka i vjetra koja gura energiju kroz prostor pa tako i
uz mjerne uredaje. Taj prijenos energije putuje grupnom brzinom; za (8a) isto vrijedi:

‘Z—f+v-((p/p0+E)r7)=o, (8b)
gdje brzina smije biti i ispred prostornog diferencijalnog operatora jer je ovdje nedivergentna. Sve
jednadzbe ovog poglavlja dobivene su iz osnovnih jednadzbi ofuvanja i nigdje nije posebno
receno da se radi samo o valovima. Stoga se ovo moze odnositi i na valu-sli¢ne poremecaje. Izraz
(8b) se dalje moze povezati s tzv. Poyntingovim vektorom i tokom energije, vaznim pojmom u
teorijskoj fizici.

Konacno ako pomnozimo (3) s €, dolazimo do znacenja toka potencijalne temperature:

2
DO /2+w¢9d0°
Dt dz

=0. 9)

Ako je w8 < 0, onda 1. ¢lan u (9), koji predstavlja lokalnu promjenu potencijalne energije po
jedinici mase, mora biti pozitivan tj. dolazi do pretvorbe kineticke u potencijalnu energiju. I
obrnuto, za w8 > 0 dolazi do porasta kineticke energije a na ustrb opadanja potencijalne energije.
Stoga, wé predstavlja konverziju energije i u prosjeku treba biti jednak nuli.

Primjetimo da promatrani sustav ovdje nije bio lineariziran. Kasnije ¢emo pokazati da ako je bit
promatrane dinamike u barem priblizno linearnim uzgonskim valovima, tj. ako su oni osnovni
mehanizam u promatranom prostoru, onda oni ne¢e moci prenositi toplinu s jednog mjesta na
drugo, ve¢ samo impuls, kineticku energiju i tzv. valnu napetost (uvjetno 'valni otpor', ili 'valno
potezanje'), tj. kovarijancu dviju valnih komponenata brzine, npr. # i w. Nadalje, jedna od
glavnih osobina uzgonskih valova, za razliku od npr. turbulencije, je da ovi valovi mogu prenositi
energiju kroz fluid na veliku daljinu.

Sliénu dekompoziciju promatranih polja strujanja na osnovno stanje plus perturbacija ¢emo cesto
koristiti. Prvo ¢e nam perturbacije biti valovi (deterministicki signal), a kasnije u skripti biti ¢e to
turbulentne (uglavnom slucajne) fluktuacije. Ovakav je pristup opcenit i prilicno jak, teorijski
gledano, jer moze uvazavati i nelinearne procese. Inace, do sada je ve¢ bilo nauceno iz prethodnih
kolegija da je princip oCuvanja energije jedan od najbitnijih i najjacih principa fizike.
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4. UZGONSKI VALOVI

Nastavljamo proucavanje mezoskalnih mehanizama fokusirajuci se na linearne uzgonske valove,
te kasnije na njihovo prirodno vremensko-prostorno 'produljenje' u uzgonsko-inercijske valove,
odnosno 'smanjenje' u Kelvin-Helmholtzove valove. Ova izjava vrijedi kvalitativno, obzirom na
vremensko-prostornu skalu, ali ne i za mehanizme koji su im razli¢iti. Valovi na mezoskali su
vazni jer predstavljaju jednostavan koncept dijagnoze stanja i kratkorocne prognoze atmosfere,
jer predstavljaju mehanizme promjena izmedu velike i male skale, nerjetki su uzrok okidanja
drugih pojava (npr. konvekcije) i jer predstavljaju rjeSenja lineariziranog sustava koji opisuje
atmosferu i more. Ovdje ¢emo raditi pojadnostavljeno i analiticki ono $to ¢ine meteoroloski
modeli detaljnije i numericki: integrirati ¢emo parcijalne diferencijalne jednadzbe osnovnog
sustava gibanja i termodinamike a sve za zadane rubne i pocetne uvjete. Najveci dio ove lekcije
se osniva na linearnoj valnoj teoriji.

Jednadzbe za tezinske (uzgonske) valove izvodimo iz Eulerovih jedn. gibanja (tj. Navier-
Stokesove jedn. (NS) i termodinamicka jednadzba bez viskoznosti) za pojednostavljenu
atmosferu bez rotacije i trenja; opet polazimo od ocuvanja impulsa, mase i energije (uz vec
standardnu nam Boussinesqovu aproksimaciju). Ovdje izvodimo tzv. Taylor-Goldsteinovu
jednadzbu c¢ijom diskusijom ¢emo nauditi o vjerojatno najglavnijim valnim gibanjima na
mezoskali. Opet polazimo od 2D jedn. gibanja, kontinuiteta i adijabaticke jedn. termodinamike;
sustav je za pocetak nelinearan i nerotirajucéi.

a—uJrua—uera—u+la—p=0

1
ot ox 0z pox M

—+tu—+w—+—-+g=0 2)

8_u+6_w:0 3)
ox Oz

%Jru%er%:O 4)
ot Ox oz

Slijedi linearizacija ovog sustava oko osnovnog stanja sa srednjim vjetrom ug i srednjom
stratifikacijom kao funkcijama visine; ona vrijedi ako je jedna vrsta Froudeovog broja, Fr =
U/(Nh) >> 1, gdje su U i N osnovni vjetar (ovdje up) i uzgonska frekvencija dok je % visina
prepreke. Neporemecéena atmosfera je u hidrostatickoj ravnotezi. Drugim rje¢ima, maksimalna
visina terena i staticka stabilnost moraju biti relativno mali da bi ovdje linearizacija vrijedila.
Lineariziramo prema obrascu da je za polje ¢, q(x,z,t) = qo(z) + q'(x,z,t) zanemarujuci produkte
perturbacija, ()’, te da nema srednje vertikalne brzine (zbog jednostavnosti, inace treba uvaziti
npr. supsidenciju). Konacno, za perturbacije prestajemo pisati crtice:

ou,, o, du 1

+w 5)
ot Ox dz p, Ox

P, YL _ 7oy (6)
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ox Oz

00 00  90(2)
+ +W——

o0 ., 0. 8
ot o oz ®

To je sustav od 4 jedn. s 4 nepoznata polja. Da smo napisali iza (1) i pripadnu jedn. za v-
komponentu strujanja, radilo bi se o 3D strujanju i zavr$ili bi na 5 jedn. s 5 nepoznatih polja.
Pretpostavimo valna rjesenja za sva 4 polja (u, w, p, 6) koja imaju amplitude oznacene 'kapa':

(u,w, p,0)= Re[(ﬁ, w, p, é)exp[i(kx +mz — vt)]J , (9a)

ili alternativno, da su i valne amplitude funkcije visine (bolji izbor u slucaju kad srednji vjetar
varira visinom):

(u, w, p, 9) = Rel(ﬁ(z), w(z), p(2), é(z))exp(ik(x - ct))J. (9b)

Da smo pojednostavili sustav (5) do (8) tako da je up = const, mogli bismo uvrstiti (92) u taj
homogeni sustav ¢ija determinanta mora biti nula da bi postojala netrivijalna rjeSenja tog sustava.
Ta bi nas determinanta vodila do disperzijske relacije (opéenito opisuje interne tj. svojstvene
osobine sustava) i taj postupak provodimo u sljedecoj lekciji o uzgonsko-inercijskim valovima.
Ovdje prvo svodimo (5) do (8) na jednu parcijalnu diferencijalnu jednadzbu 4. reda bez
uvrStavanja (9a), Sto se za vjezbu moze naknadno uciniti i tako dobiti spomenuta disperzijska
relacija te izraz za faznu i grupnu brzinu (‘phase speed & group velocity'). Dakle, (5) do (8) se
svodi na sljedece (tretiraju¢i privremeno 4 = 0/0t +up0/0Ox kao linearni diferencijalni operator
kojim se moZe mnoziti i dijeliti u ovom posebnom slucaju jer ovdje to nije vektor):

62w_
- =

(§+ u, a3)2(az/ax2 +0/8z*)w+ N*? 0, (10a)
X

Sto opcenito nije lako rjeSiti za zadane rubne i pocCetne uvjete, no tome se doskoci tako da se
pretpostavi oblik rjesenja (9a) kao Sto je veé¢ reCeno. Da smo rjeSavali slican ali 3D valni
(hiperbolicki) sustav, uz f# 0, a npr. bez srednjeg vjetra, tj. up = 0, onda bi dosli do sustava za
nehidrostaticke rotirajuce valove:

o*w 0w

, 0%w
+
ox* oy’

oz* "

2
% (0% Ox> +0%/ Oy* +0*1 0z )yw+ f N%( )=0. (10b)

Odavde slijedi pripadna disperzijska relacija uvrstavanjem 3D forme od (9a) za pripadni w:

a)zzN(k +1°)+ fm

10b, *
K+ +m’ ( )

Ekvivalentna relacija je i u Pogl. 5, jedn. (18b). Kad bi postojao srednji vjetar u x- i y-smjeru, 2.
derivacija po vremenu na lijevoj str. od (10b) bi presla u (6/0t + uo0/0x + vo0/dy)?, dok bi ostatak
linearnog diferencijalnog operatora ostao isti.
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Nadalje, pretpostavimo li valjanost lineariziranog donjeg rubnog uvjeta w = wugoh/Ox, gdje
osnovni vjetar puse samo niz x-os, fiksiraju¢i koordinatni sustav uz zadani teren A(x,y) i
stacionarno strujanje preko planine, onda jedn. za pomake Cesti D (x,y,z)/Dt = w postaje,

2
u, 0% x* V., n+ f? 27’27 +NVi'n=0, (10c)

gdje za strujnicu na dnu strujanja vrijedi n(x,y,z=0) = h(x,y), nadalje indeksi iza laplasijena znace
redom kompletan 3D i samo horizontalni laplasijen. Pretpostavimo li da je f zanemariv, te o( )/Oy
= 0, dolazi se do jednostavnije pripadne jedn. za #(x,z):

(0°/ox* +0/oz* ) +(N /u,)’n=0, (10d)

Sto opisuje linearne stacionarne nehidrostaticke nerotirajuce valove (ukljucujuéi i zavjetrinske
valove). Kroz (10a) do (10d) vidimo da, ovisno o pretpostavkama, mozemo izolirati razlicite
(pod)vrste uzgonskih valova. Jednu vrstu takvih valova, tj. hidrostaticke stacionarne planinske
valove proucavati ¢emo uskoro u skripti. U takvom slucaju nestaju x-derivacije u (10d),
pretpostavljeno rjeSenje moze imati formu #(x,z) = heeren(x)exp[iNz/ug] 1 nakon racuna za strujanje
preko tzv. Witch-of-Agnesi planine dobija se #(x,z) = hoexp(iNz/uo)/(1-ix/a), gdje je a poluSirina
planine (konacni oblik strujnice #(x,z) dobija se uzimanjem realnog dijela zadnjeg izraza).

Vracamo se sustavu (5) do (8) uz (9b). Dakle, nastavljamo s = 0 i opCenitijim sluc¢ajem gdje je
uo(z). Probna rjesenja (9b) uvrstavamo u jednadzbe (5) do (8), dijelimo sa zajednickim im
eksponentnim dijelom i prelazimo na pisanje obi¢nim diferencijalom (koji je jedini preostao) radi
jednostavnosti. Iz takvog sustava izlu¢imo sve amplitude osim w, i tako dobijemo samo
jednadzbu za amplitudu vertikalne komponente brzine, w:

2.A 2 "
‘ézﬂ ( N J M lw=o. (11)
'z c—u, c

To je uobicCajeni oblik Taylor-Goldsteinove jednadzbe (TGE) za amplitude uzgonskih valova;
prvi €lan predstavlja reakciju uzgona (glavni ¢lan), drugi je ¢lan zakrivljenosti profila vjetra i
zadnji je nehidrostaticki ¢lan. Ocito da je (11) vrsta oscilatora koja odredjuje ponasanje (valnih)
amplituda uzgonskih, tj. tezinskih valova. U slucaju da je uglata zagrada u (11) konstantna, onda
se radi o harmoni¢kom oscilatoru.

Slican izraz vrijedi i1 uz anelasticku aproksimaciju, koja je opcéenito bolja od Boussinesqove jer
dozvoljava srednje tj. osnovno opadanje gustoce, p(z) = po-exp(-z/Hs), gdje je Hs karakteristi¢na
dubina atmosfere (standardna troposfera), npr. Hs ~ 8 km. Da smo posli od anelastickog sustava
(tipican za tzv. starije regionalne NWP (numerical weather prediction) modele tipa Aladin i
Hirlam? a da bi ovi mogli akomodirati parametrizacije duboke konvekcije koja u principu nije
dozvoljena u Boussinesqovoj, tj. plitkoj aproksimaciji), dozvoljena bi bila eksponencijalna
ovisnost osnovne gustoce o visini i Hy bi bila karakteristi¢na vertikalna skala atmosfere. Tada bi
anelasticki oblik Taylor-Goldsteinove jednadzbe (TGE) bio:

d2\;1\/+ N2 n uon _L uov . 1 _k2 1/,{/20
& (=) (c—uy) H, (c—u,) 4H

3 Aladin je regionalni NWP (‘numerical weather prediction’) model iz 1990-ih god. i zapoéet je u Francuskoj.
Sli¢an je Hirlamu, s fokusom na sjeverni i sjevernozapadni dio Europe. U DHMZ-u prvenstveno se koristi Aladin
model za prognosticke i dijagnosti¢ke svrhe, a postupno se uvodi u operativu pripadna nehidrostaticka verzija,
poboljsanje horizontalne rezolucije na oko 4 km i novije parametrizacije nerazlucenih procesa.
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gdje je prvi ¢lan u zagradi uzgonski ¢lan, drugi je ¢lan zakrivljenosti profila vjetra, treci je clan
smicanja, ¢etvrti ¢lan nema posebno ime i obi¢no se uzima da je mali ispod tropopauze te se tad i
zanemaruje; peti ¢lan je nehidrostaticki ¢lan. Zadnji se ¢lan prethodne jedn. ne¢e pojaviti u
izrazu ako su promatrane vertikalne perturbacije u hidrostatickoj ravnotezi; to se provjerava npr.
tako da se u (2) zanemare promjene od w te da se takav w dijagnosticira iz npr. jedn. kontinuiteta
(ili neke druge prikladne osnovne jedn.). U plitkoj tj. Boussinesqovoj aproksimaciji trivijalno
otpadaju 2 ¢lana s H, u zadnjem izrazu koji tad kolapsira u (11); ovi su ¢lanovi mjerili odstupanje
od plitke atmosfere zbog eksponencijalne varijacije srednje gustoe visinom. Primijetimo da
takva ovisnost gustoce zraka po visini zahtijeva da amplituda vala raste kao exp/z/(2Hs)], zbog
o¢uvanja valne energije <pu”>, gdje je <...> prikladan srednjak; isto ¢e vrijedjeti i za vertikalni
prijenos impulsa (tj. komponente tzv. valne napetosti, <pu'w'>) kad nema bitnih promjena u
atmosferi.

U slucaju stacionarnosti TGE iz (11) postaje

2w (NP UL ).
dzz +(F—7—k ]W=0 (12)

Napomenimo jo$ jednom da je uobicajeno dozvoliti da profil vjetra ima i zakrivljenost (pored
smicanja), dok za osnovnu stratifikaciju je dovoljno pretpostaviti da je ova linearna (radi
jednostavnijeg matematickog tretiranja promatranog sustava). Dobijeni izrazi od (11) do (12),
njihova proSirena anelastiCka verzija itd. su oblici valne jednadzbe (Helmholtzovog tipa). Uz
standardne rubne uvjete (npr. oblik planine da odgovara najnizoj strujnici i gornji tzv. radijacioni
uvjet) koriste se i uobicajene analiticke ili numericke metode za rjeSavanje problema uzgonskih
valova. U hidrostatickom strujanju konstantnih osnovnih profila strujanja U, N = const, u (12)
preostaju samo 1. i 2. ¢lan, ukratko w"” + (N/U)? w = 0; odavde je o€ito da su promatrana valna
ubrzanja uravnotezena prvenstveno silom uzgona. Slika 4.1 prikazuje vertikalno propagirajuce

unutarnje uzgonske hidrostaticke valove velike amplitude.

el |
wave

PLANINSKI VALOVI

Slika 4.1a. Ilustracija unutarnjeg hidrostatickog planinskog vala (Izvor: COMET, internet).
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LOMLIJENJE VALOVA

Slika 4.1b. Prikaz velikog nelinearnog planiskog vala koji se lomi; takav val se ne moZze dobro
opisati prikazanom linearnom valnom teorijom. U podru¢ju lomljenja vala oslobada se puno
turbulentne energije. Vidi zadnju sliku u ovoj lekciji (Izvor: COMET, internet).

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

-Nerjetko zanemarujemo utjecaj rotacije Zemlje i viskoznosti zraka.

-Osnovno stanje moze biti usrednjeno strujanje, ali se jo§ dodatno moze i vertikalno mijenjati.
-Perturbacije su mnogo manje od osnovnog stanja i ne utje¢u na osnovno stanje (linearni sustavi
-Gledamo samo perturbacije nastale zbog tezinskih (uzgonskih) valova.

-Zanemarivanjem produkata valnih perturbacija ponistavamo medudjelovanje valova (<
linearizacija).

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

-Linearna teorija je korisna i daje procjenu prvog reda za ve¢inu valnih pojava (vidi kasnije).

Clanovi u zagradi u (12) opéenito variraju visinom (u stvarnosti i u vremenu, no to nije uklju¢eno
u (12)). Stoga su neki slojevi atmosfere vise, a neki manje pogodni za propagiranje uzgonskih
valova. Kad je spomenuta zagrada pozitivna u nekom veéem dijelu atmosfere, tamo se mogu
javljati tzv. unutarnji (interni) uzgonski valovi. Ako je pak (N/U)? - d°U/dz*/U — k? > () samo u
nekom relativno malom dijelu atmosfere, a drugdje < 0, onda govorimo o tzv. zarobljenim
(,,utrapljenim®; eng. ,,trapped) valovima. Izvan tog valno-pogodnog podrucja, valovi se nalaze
u prostoru slabije stabilnosti, i/ili prejakog srednjeg vjetra pa se ne mogu slobodno Siriti; takvi se
valovi ponekad nazivaju evanescentni (ili vanjski, tj. eksterni) valovi. Najjednostavnija vrsta
vanjskih valova su valovi na plitkoj vodi. Slike 4.2 i 4.3 ilustriraju evanescentne (gore) i interne
(dolje) valove. Spomenuti zarobljeni valovi nastaju konstruktivnom superpozicijom uzlaznih i
silaznih valova koji su se djelomice reflektirali od nivoa 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 primjenjujuéi tzv. gornji
radijacioni rubni uvjet (nema refleksija valova od vrha modela, D, prema dolje; gotovo sasvim

suprotan je npr. uvjet da na najvisoj dozvoljenoj visini u modelu je w(D) = 0), preostane samo
vertikalno guSe¢a komponenta vala u polubeskonacno dubokom fluidu (atmosferi):

—[kZ—NZ]zz
w(x,z)=de' ) &* ()
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i to fizikalno znaci da je zbog prevelikog horizontalnog valnog broja terena, pripadna
,brdovitost preintenzivna za atmosferu pa valovi visinom nestaju. Drugim rje¢ima, tada
atmosfera ne podrZava ovakva valna gibanja. Ako je |k| < N/|U|, atmosfera dopusta valove i u
visinu:

N o, 2
i kx+[f27k ] z
v (14)

w(x, Z) = Ae

1 to su stacionarni unutarnji uzgonski valovi. Obje vrste valova su prikazane na Slici 4.2. Na
vjezbama tumacimo odabir eksponencijalnih faktora u (13) i (14) koji mogu sadrzavati (kx + mz)
ili (kx - mz), ovisno o odabiru predznaka (k,m) i fizikalno valjanog smjera putovanja valne
energije. Razumno je birati isti predznak za &k i m valne brojeve; nakon $to se odluci odabir
predznaka pojedinih ¢lanova u disperzijskoj relaciji, npr. (10b, *), jer su ove obi¢no kvadratnog
ili viSeg reda, taj se odabir mora kasnije dosljedno postovati i pratiti.
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Slika 4.2 Evanescentni (gore) i unutarnji (dolje) uzgonski linearni val. Strujanje ide s lijeva u
desno preko prepreke (brda) na dnu slike koje je ovdje dvostruko povecano nego §to je u racunu.
Pozitivna vertikalna brzina je oznacena punim krivuljama, a negativna (silazna) je crtkana; N =
0.02s7!, up =20 ms™'. Uocite karakteristi¢an nagib valnih fronti (Izvor: internet).

Time su valne fronte (konstantna faza vala) nagnute od planine ka gore unaprijed (znaci ka gore i
ulijevo na Sl. 4.2 (dolje)) obzirom na nadolaze¢i zrak a sam valni vektor gleda ili prema dolje
lijevo, ili prema gore desno okomito na spomenute valne fronte. Obzirom da su uzgonski valovi
primarno tjerani vertikalnim pomacima, onda je kod njih bitna divergencija; stoga su ovi valovi u
prvoj aproksimaciji bez rotacije (npr. Mesinger 1976, Holton 1992); to nece vrijedjeti za
nelinearne valove, rotore i uzgonsko-inercijske valove. S druge strane valnih gibanja, na velikoj
skali, Rossbyjevi valovi su u prvoj aproksimaciji bezdivergentni, ali imaju rotaciju.

Izvodenjem disperzijske relacije koriste¢i (9a) pokazuje se da za tzv. intrinzicnu valnu
frekvenciju (tj. 'Doppler-pomaknutu’ frekvenciju) vrijedi

~ _ Nk + Nk

V=v-tk=t—-—=4—
Nm* +k? |’f|

gdje je opet & =ki +mk ukupni 2D valni vektor, dok je v obi¢na frekvencija a = up = U.
Jednostavno je pokazati da je u (15) desna strana jednaka N puta projekcija (kosinus kuta) valnog
vektora na horizontalu; stoga je izraz uvijek manji ili jednak N. Racunajuéi gradijent te relacije
obzirom na taj valni vektor, slijede komponente grupne brzine u (x,z) ravnini (ekvivalentno u N-
dimenzijskom prostoru):

(15)

~ _ Nm® — Nkm
c,=Vo= ¢, =u im, cg!Z:im (16a)

te je oCito da su uzgonski valovi neizotropni. Vertikalna grupna brzina uvijek je suprotno
orijentirana od vertikalne fazne brzine, pa ako valne fronte putuju prema gore, energija (putuje
niz grupnu brzinu) se prenosi prema dolje. To je jedno od neintuitivnih osobina uzgonskih
valova; njihova neobiCnost proizilazi iz pripadne disperzijske relacije u kojoj su jako razlicito
zastupljeni horizontalni i vertikalni valni brojevi. 1z toga, te iz diskusije o nagibu valnih fronti,
slijedi da ako se energija i grupna brzina Sire ka gore, da valni vektor gleda od navjetrine
zvonolike planine prema dolje (tj. prema dolje lijevo u odnosu na nadolazeéi zrak idealiziranog
konstantnog vjetra i stratifikacije).

O sirenju energije uzgonskih valova. Izrazi (16a) su standardno dobijeni prema cg» = Ov/0k, cq- =
Ov/om. Nadalje, traze¢i kut smjera Sirenja energije uglavnom hidrostatickih valova obzirom na
horizontalu, treba imati na umu da se takvi valovi nalaze uglavnom iznad izolirane planine, tj. za
promatraca pri tlu valna slika izgleda ,,zamrznuta“ i vrijedi ¢, = -i; buduci da je fazna ,,brzina*
u x-smjeru jednaka omjeru frekvencije i valnog broja u x-smjeru, iz (15) slijedi da je & = -/=N/(k*
+ m?)!”]. Prvo treba taj zadnji izraz uvrstiti za srednju brzinu u (16a) i onda izracunati trazeni
kut:

c
tan(a) = == :_“:%_ (16b)

Cg X

Stoga, za hidrostaticke valove, |m| >> |k|, vrijedi da im je energija skoncentrirana vertikalno
iznad terena, tj. tan(a) — oo; teren je najcesci izvor zracenja planinskih uzgonskih valova. Kod
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nehidrostati¢kih valova opcenito vrijedi [m| ~ |k, ili ¢ak |m| << |k|, Sto znaci da im je energija
rasprSena iznad i u zavjetrini terena. Stoga je korisno razmotriti spomenute limese omjera (16b).

Vratimo se diskusiji TGE. Izraz (12) se moze isto napisati kao

‘Z%(ﬂ_y)\»:o, (12a)

ili jednostavno pomocu vertikalnog valnog broja m:

w5
e +m (z)w=20 (12b)

Gdje je P(z) = (N/U)? — (d?U/dz?)/U = m? + k2, §to se zove Scorerov parametar; to je jedna od
najbitnijih veli¢ina u planinskoj meteorologiji. Zadnju diskusiju mozemo izraziti usporedbom
tog parametra i kvadrata horizontalnog valnog broja. Kad je ’(z)> k?, onda (12) zadrzava valni
karakter i moguci su interni valovi u takvom sloju, Slika 4.2 (dolje). Ako za neki sloj vrijedi
P(z)< k?, onda valovi u njemu nisu unutarnji (npr. nemaju nagnute faze, tj valne fronte), veé
evanescentni, Slika 4.2 (gore). Jednostavan nacin da se utvrdi da li se radi o internim ili
eksternim valovima jest da se utvrdi njihova faza u prostoru. Unutarnji uzgonski valovi pokazuju
karakteristicni nagib svojih valnih fronti visinom, dok npr. eksterni planinski valovi leze to¢no
iznad prepreke — izvora valova, bez nagiba valnih fronti. Iducée slike nastavljaju tumacenje
zavjetrinskih valova.

Da smo rjesavali sli¢no valno gibanje preko beskonacno sinusoidalnog (undulatornog) terena kao
na pocetku ove lekcije, hocos(kx), ali ne sa radijacionim nego s refleksivnim gornjim uvjetom na
nekoj visini H, priroda rjeSenja bi bila bitno drugacija. Tada bi zbog uvjeta da w(H) = 0 dolazilo
do npr. konstruktivnih ili destruktivnih refleksija valova i u krajnjem bi sluc¢aju moglo do¢i i do
»rezonancije* terena i atmosfere. Takvo se strujanje u stvari ne moZe racunati kao stacionarno
gibanje (podsjetite se rjeSavanja harmonickog oscilatora s forsiranjem na istoj frekvenciji kao i
frekvencija vlastitog titranja oscilatora — tada amplituda rjesenja raste linearno u vremenu).
Eventualno stacionarno rjeSenje za vertikalnu komponentu valnog gibanja u takvom slucaju je
naime:

Ukh, . w 3
w(x,z)= msm(kx) sin(m(z - H)),

odakle se odmah vidi da je ono neograniceno za mH = 7, 2z, itd. i tada u stvari dolazi do
spomenute rezonancije. Moze se pokazati da ovakvi zarobljeni valovi u prosjeku ne prenose
valni impuls. Ovo je idealizacija slucaja gdje npr. postoji jaka inverzija ili nagli skok u brzini
vjetra. Ovaj izraz je dobijen uz pretpostavku w(x,z) = Re{Ae!ll* + mzH)] + Beilke - mzH)]} jer se u
ovom slucaju mora uzeti u obzir i faza reflektiranih valova (uz amplitudu B). Uvrstavanje rubnih
uvjeta dovodi do 4 linearne algebarske jedn. za 4 nepoznanice, tj. (Are, Aim, Bre, Bim)-

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

uvjeta to dovodi do w(x,H) = U-H = const, te w(x,z=h(x)) = 0 = Uhocos(kx) - Cocos(kx)-sinfmH],
odakle slijedi iznos jedine nepoznate konstante, Cy = Uhy/[sin(mH)]. Ukupna brzina je

utot(xaz) =}><V .
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Kasnije ¢emo se vratiti na slucaj viSeslojne atmosfere. Inace, gornji izraz mozemo generalizirati
za svako 2D idealizirano strujanje koje moze biti opisano strujnom funcijom:

U, =n,xVY¥

gdje indeksi znace da u odabranoj ravnini postoje dvije komponente strujanja (lijeva strana jedn.),
a na desnoj strani je jedini¢ni vektor u 3. (neovisnom) smjeru.

Varijabilna atmosfera ovdje konkretno znaci da se m(z) u TGE u (12) mijenja visinom. Takvi se
sluc¢ajevi najéesée rjeSavanju numericki ili nekom od asimptotickih metoda kao §to je npr.
WKB(J) metoda; pretpostavimo da je °(z)> k’(z). Tada u (14) do sada konstantna amplituda
postaje postupno (blago) variraju¢a amplituda, tj. funkcija visine. Nadalje, WKB(J) metodom se
pokazuje da rjeSenje od (12a) postaje za vertikalnu amplitudu vala, ¢ija pak sama amplituda 4(z)
isto varira i postaje w:

w(z)=w, [%j exp{i iJ:m(z)dz} (14a)

gdje je mo = m(z = 0) a integral u (14a) ide od 0 do z; bitno je da je amplituda sporo varirajuca
funkcija, tj. m(z) se sporo mijenja. Kompletno rjeSenje vertikalne komponente vala se dobije
mnozenjem (14a) s e** a vertikalno putujudi val je produkt vertikalno sporo-variraju¢e amplitude
s exp{ifkx +J'0z m(z)dz}. Do (14a) se dolazi iz (12) i (14) tako da se eksponecijalni dio rapidno
mijenja obzirom na amplitudu 4 koja je sporo-varirajuca funkcija (tj. zanemaruje se d’4/dz’> u
usporedbi s ostalim ¢lanovima u TGE, (12)). To dovodi do izraza da je

d(A(z)’ m(z)) _ 0
dz

kad se radi o tzv. WKB(J) aproksimaciji 1. reda kao §to je to slucaj ovdje. Ovakvo WKB(J)
rjeSenje ne vrijedi za m(z) — 0 kao ni za m(z) — oo. Prvi slucaj odgovara tzv. nivou refleksije
vala gdje je ili staticka stabilnost toliko mala da dolazi do refleksije prema gore putujuceg
uzgonskog vala, ili je osnovna brzina prevelika pa dolazi takoder do refleksije. Drugi je slucaj
obrnut, m(z) — o, tj. stabilnost je toliko porasla, ili je srednja brzina postala nula, npr. Uz —z.)
=0, gdje je z. tzv. kriti¢ni nivo, da val trne kako prilazi toj visini. Za takvu apsorpciju vala oko
kritinog nivoa potrebno je da je gradijentni Richardsonov broj, Ri, svugdje velik, tj. Ri(z) >> 1.
Ako to nije slucaj, tj. ako Ri < 1, onda ili viskoznost postaje bitna, ili jo§ uobicajenije — dolazi do
nelinearnih efekata, val raste, savija se, djelomice puca i djelomice se reflektira. Strujanje postaje
vremenski ovisno i jako nelinearno te nuzno u 3D stvarnosti.

Nivo refleksije, z —zr, to znaci m(z) — 0, pa TGE, (12) prestaje biti valna jedn. Kvalitativno
rjesenje ipak mozemo donekle dokuciti asimptotic¢ki iz (14a); ocito je da vertikalna amplituda
vala, |w(z)|, sada jako raste. Zbog kontinuiteta mase, to kvalitativno znac¢i da amplituda
horizontalne komponente vala nestaje. Kriti¢ni nivo, z —zc, to znaci u (12) da m(z) — o, pa
| W(z) | nestaje asimptoticki kako se val priblizava k z¢, dok pripadna horizontalna amplituda vala
»bjezi“ u beskonacnosti. Tu je opet ocito rusSenje linearne valne teorije jer npr. ne smije
amplituda vala biti veca od osnovne (srednje) brzine vjetra. Iduca skica prikazuje ulazak valova
u kritiéni nivo; valovi su obiljezeni indeksom jedan, tj. wi, u;.
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W, u,
Skica ulaska uzgonskog vala u kriti¢ni nivo.

U (14a) prvi faktor predstavlja vertikalno sporo-moduliranu amplitudu ~ m(z)?2, a drugi je
relativno brzo mijenjajuca faza vala s vertikalno usrednjenim valnim brojem od tla do pojedine
visine. Da smo rjesavali slican problem, ali u vremenu a ne u z-koordinati, onda bi se radilo o
sporo-variraju¢oj amplitudi vala ovisnoj o frekvenciji ~ w(?)"?, te u vremenski usrednjenoj
frekvenciji u eksponentu drugog (faznog) faktora.

Ako bi se moralo odabrati koji se slu¢aj moze barem kvalitativno opisati WKB(J) metodom: sloj
refleksije, ili kriti¢ni nivo, onda je to kriti¢ni nivo (ili sloj). Vidimo da ovako (14) prestaje biti
sasvim periodi¢ko rjeSenje po visini jer se osobine medija kroz koji val putuje postupno
mijenjaju. Ovaj pristup je bio preuzet u dinamici geofizickih fluida iz kvantne fizike
(nerelativisticka Schrédingerova jedn.). Inace, WKB(J) pripada u singularne perturbativne
metode; radi se o beskona¢nom i u principu divergentnom redu (razvoj ide u eksponentu, gdje se
onda amplitudni ¢lan javlja kao logaritam). Nulti ¢lan, odnosno aproksimacija 0-tog reda, ima
konstantnu amplitudu i samo varira integral u eksponentu (aproksimacija tzv. geometrijske
optike); razvoj do 1. reda je prikazan u (14a) i to je tzv. aproksimacija fizicke optike.
Aproksimacija 2. reda bi sadrzavala jo$ jedan korigirajuéi faktor (tj. 3. ¢lan u razvoju u
eksponentu). Meteorolozi su povlasteni jer mogu prostim okom promatrati pripadne valne
procese u atmosferi poput tzv. tuneliranja (,,funneling”). Slika 4.3a je na odredeni nacin
reformulirana Sl. 4.2 tako da je ukljucen i srednji vjetar.
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(a)

Slika 4.3a Ilustracija uzgonskih (tezinskih) valova: gore — evanescentni, dolje — interni valovi.
Osjencano ispod je teren (valovito brdo), relativno visok tlak (H) je u navjetrini, a niski tlak (L) je
u zavjetrini brda. Linije konstantne faze su kod evanescentnih valova okomite na srednju visinu
terena, dok su kod internih valova nagnute unaprijed, obzirom na struju zraka, kao kx + mz =
const (Izvor: internet).

......

vjetra u troposferi. Najces¢e vidimo u mjerenjima zarobljene valove jer je njihova energija
sadrzana u, uvjetno re¢eno, ,,valovodu“, tj. u sloju pogodnom za postojanje valova. Cisti
unutarnji (recimo uvjetno: ,,pravi‘) hidrostaticki valovi se relativno tesko uocavaju golim okom.
Na osnovi radio-sondaze i pripadnog profila Scorerovog parametra se moze re¢i gdje se
eventualno nalaze slojevi pogodni za uzgonske valove. Slika 4.3 b prikazuje rekonstrukciju
unutarnjih valova u stratosferi iznad ruba polarnog kruga u Skandinaviji.
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Sl 4.3b Unutarnji (interni) uzgonski stratosferski valovi u polju poremecaja temperature: a)
propagiraju¢i prema gore i b) prema dolje. Visina je na y-osi i vrijeme je na x-osi gdje krace
crtice oznacavaju 2.4 h, dok dulje crtice predstavljaju cijeli dan. Valovi su rekonstruirani
statistickom tehnikom vali¢a, engl. wavelet analysis (prema Dornbrack i sur. 2018).

Jedna glavnih osobina uzgonskih (ili malo kasnije, uzgonsko-inercijskih) valova, za razliku od
npr. turbulencije, je da ovi valovi mogu prenositi energiju kroz fluid na veliku daljinu, a
turbulencija u principu ne moze to. Valni paketi i pripadna valna energija putuju grupnom
brzinom, njihova fazna slika putuje s pripadnom faznom brzinom, §to je sve povezano - kako smo
do sada ve¢ naudili - s valnom frekvencijom i valnim brojevima. Donekle ¢e slicno kasnije biti s
turbulencijom, samo $to ¢e ova putovati srednjim vjetrom (a ne grupnom brzinom).

Planinski valovi - detaljnije

Najuocljiviji i najpoznatiji mezoskalni valovi su tzv. planinski (stacionarni) valovi; javljaju se pri
strujanju zraka preko planine. Teorijski gledano, tada (11) prelazi u (12). Njima se bavi znacajan
dio mezoskalne meteorologije i na njih se odnosi (12) ako se radi o linearnim valovima. Podvrsta
planinskih valova su zavjetrinski zarobljeni valovi ilustrirani na Slici 4.4a, b i povezani s (12).
Oni mogu imati po visini djelomice interni, a djelomice eksterni valni karakter; uvjetno receno
»valovod™ na Sl. 4.4a je u donjoj troposferi, kao Sto je diskutirano ispod (16) o Scorerovom
parametru. Ispod krijesti zavjetrinskih valova velikih amplituda nerjetko se javljaju manje
zatvorene cirkulacije, tzv. 'rotori' ¢ija je os kvazi-horizontalna i paralelna s planinom. Vjerojatno
ih je prvi kvalitativno opisao u relevantnoj znanstvenoj literaturi Andrija Mohorovici¢ (1889),
prije no Sto je postao seizmolog svjetskog glasa, no taj njegov mezoskalni rad je bio zaboravljen
u 2. polovici XX stoljeca.

Planinski valovi velike amplitude naj¢esée uzrokuju planinske zavjetrinske oluje. Njih ¢emo vise
spomenuti pri kraju ovog poglavlja. Mjesavina hidrostatickog i nehidrostati¢kog vala vidi se na
Slici 4.4c (juzni dio Sierra Nevade, izmedu Kalifornije i Nevade). Inace, uobicajene
hidrostaticke valove nije lako zamijetiti na satelitskim slikama; ovo na Sl. 4.4.c je rijetki izuzetak.
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Slika 4.4a Zavjetrinski zarobljeni valovi u donjoj troposferi gdje je Scorerov parametar / vec¢i od
horizontalnog valnog broja k koji je zadan polusirinom idealizirane planine a. Takav slucaj
zarobljavanja dogada se tamo gdje je stabilnost dovoljno velika a brzina osnovnog vjetra
dovoljno mala (tj. Scorerov parametar dovoljno velik u tom sloju; Izvor: internet).

Slika 4.4b Satelitska slika 3D vrste zavjetrinskih zarobljenih valova. Valovi se pojavljuju iza 7
otoka u oblacnom zra¢nom sloju (Izvor: internet).
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Slika 4.4c Veliki planinski uglavnom nehidrostaticki val vidljiv u cirusnom oblaku nad Sierra
Nevadom, SAD (izvor: Dale R. Durranova web strana, USA, uz prijateljsku dozvolu).

Strujanje preko zvonolike planine

Rjesenje strujanja (12) preko sinusoidalne prepreke je vrlo jednostavno, tipa (13) ili (14), kad se
znaju (linearizirani) rubni uvjeti, tj. radijacioni gornji te pojednostavljeni orografski donji rubni
uvjet. Ovaj donji uvjet zahtjeva da je orografija A(x) ujedno i strujnica, tj. w(x,z = 0) = Udh/dx.
Malo kompliciraniji teren od sinusoide je zvonolika planina; veé tada je vrlo nespretno rjeSavati
TGE za svaku pojedinu valnu komponentu zastupljenu u orografiji.

Veé je ispod (10d) spomenut postupak rjeSavanja pripadne valne jedn. Pri tome se koristi
Fourierova transformacija, FT. Izracuna se FT(), tj. spektar terena, pomnozi se s pripadnom
vertikalnom strukturnom funkcijom, slicno kao u (14), te se izra¢una inverzna transformacija,
IFT koja predstavlja polje poremecaja strujnice, #(x,z); ova se linearno raspodijeli po
neporemecenoj visini prilikom crtanja. Iz #(x,z), tj poremecaja strujnice S§to isto mora
zadovoljavati TGE, odnosno (12) i (14), onda se jednozna¢no odredi w = Udn/0x, u = -Udn/0z i
ostala valna polja.

vvvvv

vjezbe), ili tzv. planina ,,vjestice* Agnesi ('Witch-of-Agnesi"), ho[l+(x/a)’]", gdje je a poluSirina
planine, ¢iji ¢emo primjer strujanja ukratko opisati. Ovakvo smo strujanje spomenuli ispod
(10d). Prvo definiramo strujnicu na osnovi spektra terena /(k) i rjeSenja stacionarne hidrostaticke

TGE jedn. uz radijacioni gornji rubni uvjet:

4 Pripadni FT je opet gaussovska krivulja.
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gdje je i imaginarna jedinica a s je kompleksna varijabla ¢iji se reziduum, Res, racuna u gornjoj (k
< () ili donjoj (k > 0) kompleksnoj poluravnini, ovisno od predznaku od valnog broja & (Sto
odreduje karakter podintegralne funkcije, teorem o reziduumima i primjena Jordanove leme).
Fourierov spektar promatranog terena hof1+(x/a)]! je, FT(h):

—lak]
e

h(k) = hya (18)

1 to se uvrStava u integralni izraz za #(x,z); provodi se integracija s dva integrala za -co < £ <0 te 0
< k < oo pri tom vodec¢i racuna da je predznak od m isti kao i predznak od k. Taj suptilni uvjet
slijedi iz pravilnog izbora smjera Sirenja valne energije (prema gore od planine) i odabira valnog
vektora okomitog na grupnu brzinu. Ovaj dalji racun je relativno jednostavan za slucaj
hidrostatickih valova gdje je vertikalni valni broj m = +N/U; nakon nekoliko redaka pazljive
integracije dobije se za eksterne (evanescentne) valove (|k| > |N/U|)

h
n(x,2)=%, (19a)
(a+2)" +x

odnosno za interne valove (|k| < |N/U])

cos(mz) — x sin(mz)
n(x,z) = h 4 . (19b)

Slika 4.2 prikazuje rjesenja (19) za linearne strujnice pripadnih planinskih valova. OCcito je iz
(19) da poremecaj strujnice #7(x,z ) — 0, za x — + o, te da je za interne uzgonske valove 7(0,z)=
ho cos(mz), te za z — 0, n(x,0)= h(x). Nadalje, u slucaju evanescentnih valova (19a) takoder
pokazuje da n(x,z ) — 0 ako x ili z teze u beskonacnost, odnosno #(x,z—0)= h(x).

Racun za nehidrostaticke valove je kompliciraniji; analiticki se moze aproksimativno (uz malo
srece 1 asimptoticki) rijesiti tek za nekoliko orografija. Pri tome se najcesce koriste asimptoticke
metode za rijeSavanje integrala, tzv. metoda stacionarne faze, metoda najdubljeg pada, itd. (engl.
'method of stationary phase, method of steepest descent'). Poznavaju¢i poremecaj strujnice (19),
jednostavno se izraCunavaju ostala strujna polja, w(x,z), u(x,z), 6(x,z) i p(x,z).
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Kompleksniji teren od Agnesi-vjestice u (17), npr. blizak stvarnosti, je neki opéeniti A(x,y); tada
se koriste numericke metode za ovakav ra¢un koji obi¢no ukljucuje tzv. brzu Fourierovu
transformaciju u 2D (FFT2D).

Ukratko o 3D valovima kakvi se javljaju iznad 2D terena. Tada je linearizirani donji rubni uvjet
w(x,y) = Uoh/Ox + VOh/Oy. To ujedno znaci da najniza ,,strujnica®, tj. strujna ploha koincidira s
terenom; primjetimo da u nelinearnom strujanju to ne mora biti slucaj [npr. kad se strujnica
zatvara u zavjetrini Cine¢i rotor, ili kad se strujnica razdvaja dobijajuc¢i uvjetno dvoznacnu
vrijednost (dvoznacnost se tad rjeSava dodatnim uvjetima) stvarajuci npr. interni grani¢ni sloj].
Pripadna jednadzba disperzije (15) se poopcéuje u

2 2
V=v-uk-vl=1 NVk™ +1 =iNkH

Nm? kT + 1P |’Z‘| ’

gdje je ky horizontalna projekcija 3D valnog vektora (srednji vjetar je oznacen ravnopravno
velikim slovom U, V, ili s potezom iznad, ili s indeksom nula ,,( )o*). OCito da je ova Doppler-
pomaknuta frekvencija opet jednaka produktu uzgonske frekvencije i spomenutoj projekciji
valnog vektora. Opet postoje hidrostaticki i kompletniji tj. nehidrostaticki 3D valovi. Za razliku
od proucavanih 2D hidrostati¢kih valova koji su nedisperzivni i nalaze se uglavnom direktno
iznad planine u stacionarnom strujanju, 3D hidrostaticki valovi su disperzivni i energija im
dominantno lezi u parabolama tipa

(15b)

VRN EX— (20)

gdje sux, z, a, Ni Ukao i prije a y je lateralna udaljenost, tj. koordinata okomita na srednji vjetar
U (Smith 1980). Ova sugestivna asimptoticka relacija (20) kazuje da je relativno rasprSenje valne
energije vece za relativno mali U (tada y raste) i jaku staticku stabilnost zraka. Nadalje,
geometrijski gledano, porastom visine ili udaljenosti od planine, raste i lateralna udaljenost gdje
je maksimizirana valna energija. Primijetimo da je (20) mogla biti izvedena i na osnovi
dimenzijske (skalne) analize. Slika 4.4d prikazuje pripadnu Siroku parabolnu strukturu u
rasporedu cirusnih oblaka nad Velebitom.
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Slika 4.4d Priblizna parabola (sitne crne tockice oko Ci spi) blagog planinskog (stacionarnog)
vala nad juznim Velebitom (naselje u zaljevu, desno, je Maslenica) 21.04.2015; snimio Damir
Pti¢ar. Lijevo gore su vjerojatno visi modovi, Ci, a desno gore se moze raditi o dva fenomena: ili
zaostali dio osnovnog moda vala, ili vjerojatnije Cu fra od vjetra zmorca.

O valnoj napetosti - Eliassen-Palmov teorem. Jednostavno se pokazuje da je produkt uw, tj.
bilinearna valna tvorevina, valna napetost (uvjetno: valni 'otpor'), u prosjeku ocuvan za
stacionarne 2D valove bez disipacije; prosjek se racuna po horizontali i za bilo koji relevantni
nivo ovaj mora biti isti, odnosno konstantan. Drugim rjecima, 0/0z(<uw>y) = 0 gdje je < >,
spomenuti srednjak; ovaj integral se odabire tako da usrednjavanje ima smisla. Dakle, radi li se o
beskonac¢no sinusoidalnoj orografiji (tzv. korugaciji), dovoljno je integrirati samo preko faze vala,
ili preko horizontalne valne duljine A, = 27/k; za zvonoliku planinu u analitickom slucaju
integriramo po -co < x < oo, dok u npr. numerickom mezoskalnom modelu najc¢es¢e zbrajamo
doprinose spomenutom produktu uw na pojedinim nivoima modela (npr. o-plohe). To je
Eliassen-Palmov teorem za uzgonske valove i vrijedi i u blago nelinearnom strujanju.

U vrlo nelinearnom slucaju dolazi do konvergencije ili divergencije valne napetosti, i stoga
pojave valnog otpora, a to dovodi do ubrzanja ili usporavanja strujanja (npr. slucaj olujne bure).
Ovaj teorem je vazan za provjere razliitih (npr. numerickih) modela, osjetljivost racunskih
shema te izvedbu parametrizacija ovih valova u klimatskim modelima koji nemaju dovoljno finu
rezoluciju da bi 'vidjeli' ove valove. Pokazalo se da ovi valovi igraju suptilnu ulogu u npr.
dinamici polarnih vrtloga, stratosferskoj i mezosferskoj mlaznoj struji, itd. Bez njihovog se
ukljué¢ivanja nije mogla dovoljno dobro modelirati izmjerena planetarna cirkulacija. Cak i kad je
osnovna atmosfera blago do umjereno varijabilna, ovaj teorem vrijedi i nema znacajnog ubrzanja
ili usporavanja strujanja preko terena. Dalje, valna napetost i spomenuta forma Eliassen-
Palmovog teorema je dodatna mjera kontrole valjanosti i to¢nosti numerickih modela; o¢uvanost
ove integralne mjere valovitosti u modelu se relativno jednostavno provjerava i nerjetko se koristi
zajedno s oCuvanjem ukupne energije, enstrofije i mase u modelu (Pielke, 1984; Nappo, 2002).
Koncept valne napetosti se primijenjuje na velikoj i maloj skali (npr. Teixeira i Grisogono, 2008).

Jednostavnim se rac¢unom pokazuje da valna napetost u hidrostatickom strujanju ovisi linearno o
srednjoj brzini vjetra i kvadratno o visini prepreke. Nadalje, integrirajuc¢i produkt valnih polja
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wé, kao 1 kod valne napetosti, pokazuje se da je integralni doprinos valnog prijenosa topline, tj.
potencijalne temperature nula. Odnosno, linearni uzgonski valovi prenose impuls, ali ne i
toplinu. Inace, raCunanje valne napetosti (uvjetno, valnog 'otpora') za strujanje preko 2D terena,
h(x,y), je izvedivo analiticki za svega nekoliko posebno jednostavnih oblika terena, jer nije lako
izraCunati pripadne 2D Fourierove transformacije; stoga se najcesée koriste numericke metode.
U sluc¢aju linearnog nerotiraju¢eg hidrostatickog stacionarnog strujanja preko 'Witch-of-Agnesi'
planine, h(x) = hof[1+(x/a)]-, gdje su ho i a visina i polusirina prepreke, valna napetost se moze
izraCunati kao

F =p [uwdx=—2720 UN ki bk = — L 2o UNK 2
fzo—po_{)gwx——frpo _{)O (k) == P UNk,

gdje se ponekad pretpostavlja suprotni predznak za F, a oznake imaju uobi¢ajeno znacenje i ()"
predstavlja kompleksno konjugiranu vrijednost. Ova vrijednost of F' se progresivno smanjuje u
slucaju jednoliko kontinuirano stratificiranog rotiraju¢eg i nehidrostatickog strujanja (konstantni
Ui N). Nadalje, pripadni se integral moze izracunati i s podintegralnom funkcijom koja umjesto
valnih poremecaja brzine ukljucuje poremecaj tlaka i derivaciju terena /(x). Valna napetost
strujanja preko dvostruke zvonolike planine razlicite visine i Sirine prvi puta su proucavali u f-
ravnini Grisogono i sur. (1993).

Najkrace o rjesavanju TGE kod kriti¢nog nivoa (ili sloja): m(z)? u (12) je dominiran 1. ¢lanom, tj.
[N/(U-c)]? $to dovodi do singulariteta, tj. pola 2. reda u (12). Brzina U se razvija u red i koristi se
Frobeniusova metoda lokalnog razvoja rjeSenja oko zc. To dovodi do indicijalne jedn. za faktor 4
u eksponentu beskonacnog razvoja rjesenja u red: A(A-1) + Ric = 0, gdje je Ric gradijentni
Richardsonov broj oko z¢. Slijedi da je A = % + iu, u = [Ric — %]” pa za ovakvo rjeSenje Ric
treba biti dovoljno velik, tj. barem ve¢i od 0.25.

Nelinearni valovi

Vratimo se 2D valovima, tj. 1D terenu. Kad valovi postignu amplitude donekle usporedive s
valnom duljinom, onda postaju nelinearni. Obi¢no se prvo javlja blaga nelinearnost; tad je
produkt amplitude vala 4 i valnog broja m blizu 1, tj. O(4 m) ~ 1. Solitoni su tipiCan primjer
blago nelinearnih valova i prvi su puta uoceni na plitkoj vodi sredinom XIX stoljeca (Boussinesq
i Stokes su bili medu prvima koji su pokazali da takvi pulsevi u fluidu mogu postojati i dugo
putovati bez znacajne promjene oblika). Nelinearni planinski valovi su obi¢no strmiji u zavjetrini
nego u navjetrini, a slicno se moze re¢i i za jaku buru gdje u zavjetrini dolazi do tolikog ubrzanja
da linearna teorija ne moze opisati takvo strujanje.

Dok se god 2D uzgonski valovi ne lome, u biti im se ne mijenja valna napetost. Uzimajuci samo
x-komponentu gibanja u obzir, tj. ako je strujanje dominantno u 2D,

o, o, 0, 1o AWl g, @)
ot ox 0z p, Ox 0z

gdje su u (21) dodana 2 c¢lana na desnoj strani: prvi je doprinos vertikalne divergencije
turbulentnih tokova impulsa koreliranih kao [ ], §to predstavlja usrednjavanje preko ansambla (ali
je najcesce u praksi ostvareno kao srednjak u vremenu u pojedinoj tocki, a drugi ¢lan je dodatna
implicitna difuzija (npr. zbog neperfektne numerike)). O 1. novom ¢lanu u (21) ¢e biti puno
govora kasnije, a drugi se dotic¢e u numerickom modeliranju. Idealno, desna strana od (21) bi bila
nula i onda je to x-komp. Eulerovih jednadzbi gibanja. Koriste¢i 2D jednazbu kontinuiteta da se
preuredi advektivni ¢lan na lijevoj strani od (21), tj. wou/0z = O(uw)/0z + udu/Ox, te integrirajuci
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tako preuredjeni izraz (21) po -co < x< oo, §to oznacavamo jednostavno kao < >, dobijamo
(pretpostavljamo da ne postoje pertubacije tlaka i vjetra u beskonacnosti):

ou <ouw>_ <ou"w']>,
<M - - —<D>_, (22)
ot 0z oz

ovdje (22) pokazuje da nema prosje¢nog ubrzavanja fluida (lijeva strana) ako je: valna napetost
konstantna visinom (1. ¢lan na desnoj strani), te ako nema doprinosa od 2 zadnja ¢lana na desnoj
strani u (21) odnosno (22). Ovo je bila ujedno i primjena Eliassen-Palmovog teorema. Dolazi li
negdje u fluidu do promjene amplitude valova, onda pripadna valna napetost neée biti konstantna
i do¢i ¢e do ubrzavanja ili usporavanja srednjeg strujanja zbog smanjenja ili porasta valnog
otpora. Ovo je primjer nelinearne teorije gdje valovi (i/ili turbulencija) mogu promijeniti srednje
strujanje. Idealizirani prikaz desne strane (22) za slucaj loma planinskih valova nalazi se na Sl.
4.4e gdje je ve¢ uvazen minus predznak. Ispod 1800 m postoji nekoliko puta jaca valna napetost
nego za pripadno linearno strujanje; iznad toga otpor jako slabi i taj sloj odgovara najjac¢em lomu
valova; iznad otprilike 2900 m valna napetost je jako mala (male fluktuacije otpora predocavaju
valne interakcije, turbulentne doprinose i nesavrSenost numerickog modela).

Idealizirani profil valnog otpora pri lomu planinskog vala

visina, m
g

-35 3 -25 -2 -1.5 -1 -0.5 0 0.5
Normalizirani kvazihorizontalno integrirani valni otpor

AC

Slika 4.4e Idealizirani vertikalni profil priblizno horizontalno integrirane valne napetosti
(normaliziran pripadnom linearnom vrijednos¢u). Profil nije vertikalno ocuvan zbog loma vala
izmedu = 1800 i 2600 m. Preostale male fluktuacije predstavljaju utjecaj uglavnom turbulencije i
donekle nesavrsenosti numerike.

Blago-nelinearni valovi

Ukratko ¢emo dotaknuti neke osnovne karakteristike slabo- ili blago-nelinearnih valova na
primjeru naginjanja stacionarnih hidrostatickih orografskih valova (vise u Smith 1977).
Primijetimo da TGE, tj. (11) ili (12), nema svoj nelinearni ekvivalent. Ipak, ta se jedn. moze
proucavati za nelinearan donji rubni uvjet i to ¢emo ovdje ukratko uciniti. Spomenuta
stacionarna jedn. se moZe napisati, umjesto za w(x,z), za poremecaj strujnice d(x,z) jer u 2D
vrijedi w = U(06/0x), gdje je U osnovni vjetar. U sasvim linearnom, ve¢ proucavanom, slucaju
vrijedi za donji rubni uvjet da najdonja strujnica korespondira s orografijom A(x), tj. d(x, z=0) =
h(x). U blago-nelinearnoj teoriji se to korigira u d(x, z = h(x)) = h(x). Pri tom transcendentnom
problemu koristi se razvoj u Taylorov red oko nulte visine na lijevoj strani.

Ako je vrijedilo za relativno niske planine A(x)=Acos(kx), onda Orinv(x,z)=Arincos(kx+lz) je
linearno rjeSenje za strujnice. Izraz za poremecaj strujnice u blago nelinearnom strujanju, imajuci
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na umu da vrijedi (41) ~ O(1), aproksimiramo J(x,/(x))=h(x) razvojem d(x,0)+(00/0z)|oh = h(x).
Na ovaj nacin se stvara raznolika interferencijska struktura strujnica iznad planine, §to moze biti
ponegdje strmije nego §to je sam teren ispod strujnica; to moze dovesti do znac¢ajnijih pojacanja i
slabljenja strujanja nego u linearnoj teoriji.

Vrlo nelinearni valovi

Na primjer, pri jako nelinearnom i presavijaju¢em valu nad planinom Fr < /, u donjem dijelu
zavjetrine val jako ubrzava strujanje, dok iznad tog sloja s niskom zavjetrinskom mlaznom
strujom, dolazi do jakog usporavanja, gdje je val u protufazi s osnovnim strujanjem. U tom
gornjem sloju strujanja nad samim vrhom planine i u zavjetrini lako dolazi do loma vala i
pojacane turbulencije i recirkulacije zraka. Ovakav se valni proces ne moZze ispravno opisati
linearnom valnom teorijom kojom smo se uglavnom bavili do sada, niti naknadnim korekcijama
kao u slucaju blage nelinearnosti sugerirane u prethodnom paragrafu.

Prva zona recurkulacije zraka pojavljuje se u zavjetrini ako se pojave spomenuti rotori ispod jakih
zavjetrinskih valova. Druga zona recirkulacije zraka moze se pojaviti u nizim slojevima
navjetrine 1 pripadnom grani¢nom sloju jer taj zrak pri Fr < / najceS¢e nema dovoljnu kineticku
energiju da prijedje preko planine pa ili obilazi planinu sa strane, ili pak recirkulira strujeci
suprotno osnovnom vjetru koji puSe iznad. Dio mezoskalne meteorologije se odnosi na planinsku
meteorologiju (iznad i u blizini planina ne vrijedi klasi¢na sinopticka meteorologija i pripadna
prognoza). U zadnjih se 30-ak godina intenzivno radi na proucavanju nelinearnih valova (Fr ~ 1
ili Fr < 1) i mokrih procesa. Nelinearna valna dinamika jake i olujne bure ima lijepu analogiju s
nelinearnim hidraulickim strujanjem, tj. nelinearnim jednadzbama plitkog fluida gdje je
dozvoljena velika varijacija Fr. Slika 4.5 skicira 3 vrste hidraulickog strujanja; prva 2 se mogu
dobro opisati linearnim jednadzbama plitke vode za Fr < 1, ili Fr > 1. No trece strujanje (donja
sli¢ica), koje najces¢e odgovara jakoj i olujnoj buri, se kvalitativno opisuje samo nelinearnim
jednadzbama plitkog fluida jer tamo Fr ~ 1 jako varira.

Ocekuje se da studenti znaju sami pronaci 1D jednadZbe plitkog fluida (vode) i pokazati odnose
izmedu poremecaja brzine i visine strujnice u ovisnosti o Fr za plitku vodu, Fr — U/(gH)!”?, gdje
je H srednja dubina i opet U = up je srednja brzina strujanja. Ukratko, za 1D linearan i
nerotirajuci plitki fluid vrijedi u stacionarnom slucaju:

uy 2 820N (23a)
ox p, Ox
u0M+Ha—u:0, (23b)
ox ox

gdje su ()’ mali poremecaji visine i brzine fluida ispod srednje dubine H (visina prijelaza iz
donjeg u gornji plitki fluid, npr. voda i na njoj ulje) koji struji preko prepreke %,(x) 1 postoji skok
u gusto¢i Ap izmedu donjeg gusceg i gornjeg rjedeg plitkog fluida. Rjesenje od (23) je linearno:

h'=—h (u,/c) I(1-(uy/c)’), u'=h,/H@u,/(1-(u, /c)’), (24)
gdje je Fr? u nazivniku, Fr = ug/c, ¢> = gH. Ovaj sustav ne vrijedi za transkriti¢ko strujanje na

Slici 4.5 (dolje), ve¢ samo za ili Fr > 1, ili samo za Fr < 1. Inace, treba rjesavati nelinearan
sustav:

ou, oh_,  oluth=h,)]_

+ , 0. 25
u@x g@x Oox 25)
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Eliminirajué¢i promjenu od 4:

0 oh
(l—Frz)—u:ug/cz—’” (26)
ox ox

gdje je sada kvadrat lokalne brzine valova plitkog fluida ¢? = g(h-h»). 1z zadnjeg se izraza,
zajedno s donjom Slikom 4.5 moze shvatiti priroda pojacanja strujanja u zavjetrini koji je slican
jakoj buri.

Sustav (25) 1 (26) je bit konceptualnog modela koji dovodi do znacajnog (nelinearnog) pojacanja
vjetra u zavjetrini, $to se nije moglo opc¢enito naci u linearnoj valnoj teoriji (u stvari moZze se naci,
ali pod vrlo specifi¢nim uvjetima, najées¢e rezonantnim, koji prije ili kasnije svejedno prijedu u
nelinearni rezim). Smith (1985) je pokazao, te nekoliko domacih znanstvenika potvrdilo, da ovaj
model kvalitativno dobro tumaci jaku i olujnu buru (barem na sjevernom i dijelu srednjeg
Jadrana). Pokazano je da u tim situacijama dolazi do jakog naginjanja i eventualnog loma
planinskih uzgonskih valova.

Fr<1 svugdje

i \/‘

e e T —

L << \\\
svy\

strujnica

L. \\\\\\\ S

planina

tlo

Oy N

€ Fr<1 >le—Fr>1—¢—Fr<1—>
strujnica
%
5 4 —
l_,,( tlo
planin

Slika 4.5 Prikaz hidraulickog strujanja preko planine: gore — potkriticki rezim, sredina natkriticki
rezim, dolje — opcenito kriticki (ili transkriticki) rezim strujanja. Donja ilustracija najcesce
odgovara jakoj i olujnoj buri, te vjetru foehn i chinook (Izvor: internet).
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Idealizirana ilustracija jakih i pucajucih planinskih valova i nerijetkih zavjetrinskih oluja se nalazi
na Slici 4.6. To je prirodan slijed daljeg razvoja strujanja sa Slike 4.1b s pocetka ovog poglavlja.
Zanimljivo je i pomalo ¢udno da se najjaci interni uzgonski valovi (u smislu najve¢e amplitude i
loma valova) bolje opisuju nelinearnom hidraulickom teorijom, tj. nelinearnom teorijom plitkog
(nerotirajuceg) strujanja, nego npr. 3D teorijom linearnog stratificiranog strujanja. Ocito da se
dominantni interni hidrostaticki val toliko povecéa, nagne i izobli¢i (deformira i ponekad zamota u
sebe), da radikalno promijeni prethodno srednje stanje fluida, te gotovo dokine lokalno efekt
stratifikacije formirajuci dva bitna sloja nad vrhom i u zavjetrini planine: donji — jureéi, i gornji —
sporo-putujuéi ili stagnantan sloj. Takvi veliki i opéenito kvazi-stacionarni valovi nerjetko
proizvedu i vlastite kriticne nivoe, tj. nivoe gdje je srednji U@z) — 0. To su podrucja jake
turbulencije i priblizno se nalaze na oko pola vertikalne valne duljine, 2 (2zU/N) 1 malo ispod
toga; za slucajeve olujne bure na sjevernom Jadranu to je sloj otprilike izmedu 1 do 3 km visine.

Pored spomenute stagnacije nad zavjetrinom, obicno dolazi i do stagnacije strujanja i u navjetrini,
tako da samo dio navjetrinskog zraka prelazi prepreku i sudjeluje direktno u valovitom gibanju.
Zadrzani se dio zraka obicno dijeli na onaj koji obilazi planinu (imaju¢i manju kineticku energiju
od potencijalne energije koju predstavljaju planina i stratifikacija) i na manji dio koji eventualno
recirkulira prema natrag tj. uzvodno. Stagnaciju zraka je nemoguce ispravno opisati linearnim
teorijama. Procjena visine Hr recirkulirajuée i razdvajajuce strujnice u navjetrini se najcescée
osniva na procjeni internog Fr za donju troposferu i eventualnog eksperimentalnog korektivnog
faktora 0 < a < I, te je onda priblizno Hr = H(I — aFr + a;Fr’+...), lai| < a, Fr < 1, gdje je H
maksimalna visina terena.

Downslope

windstorm Jump
region

Zavjetrina

Slika 4.6a Idealizacija zavjetrinske planinske oluje kod Bouldera, Colorado. Vjetar puse s lijeva
u desno, prema npr. Denveru. Kvalitativno slicna situacija se dogada kod olujne bure; tad bi na
lijevoj strani slike bio npr. Velebit, na desnoj more i otoci a pogled bi bio sa sjever-sjeverozapada
(Izvor: COMET, internet).

Naravno da je zavjetrinska strana spektakularnija od navjetrinske jer se tamo dogada pri
lomljenju valova i olujni ili ¢ak orkanski vjetar. Fotografija jedne takve oluje u zavjetrini Sierra
Nevade je prikazana na Sl. 4.6b. O pripadnim najdonjim slojevima atmosfere, tzv. grani¢nim
slojevima, ¢emo govoriti u zadnjem dijelu skripte; ipak spomenimo da se malo zna o
kompleksnim planinskim grani¢nim slojevima, gdje ne vrijedi horizontalna homogenost strujanja
(vidi Sl. 4.6 1 4.7). Postoje dva glavna tipa zavjetrinskih olujnih nelinearnih valova: I vrsta ili
undularni soliton (engl. undular soliton ili undular bore), i 11 vrsta ili turbulentni soliton (s

hidraulickim skokom). I vrsta je karakterizirana prvim, najces¢e najjacim valom popracenim
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nizom paralelnih zavjetrinskih valova ispod kojih se ponekad javljaju i rotori. II vrsta je opéenito
jaca, turbulentnija i obi¢no se sastoji samo od jednog velikog jako nelinearnog i nesimetri¢nog
vala. Obje vrste vala se rjesavaju viska energije, u slucaju I to ide kroz stvaranje niza ostalih
zavjetrinskih valova, a u slucaju II stvaranjem turbulencije.

Slika 4.6b Fotografija iz aviona s visine 9.8 km (T. Henderson) nad Owensovom dolinom, Sierra
Nevada (SAD), pogled prema jugu; strujanje je s desna u lijevo. Uocava se jaka zavjetrinska
recirkulacija i kao da se podiZe zid oblaka tamo gdje se javlja hidraulicki skok. To je najjaci
oblik zavjetrinskog nelinearnog vala, uvjetno receno jakog solitona (slabija forma je undulatorni
soliton, engl. undular bore, Sto ponekad ispod sebe imaju rotore). Iznad toga su lentikularni
oblaci.

Jaka i olujna bura, barem na sjevernom Jadranu, je protumacena tek sredinom 80-tih godina XX.
stolje¢a (Smith 1985, 1987, Klemp i Durran 1987) a tek desetak godina kasnije je pokazano, za
iste sinopticke uvjete (tj. za isto osnovno strujanje i staticku stabilnost, U 1 N) zasto je u prosjeku
zimska bura jaca od ljetne (Enger i Grisogono 1998). Radi se o modulaciji spomenutog tipa
Froudeovog broja, Fr = U/(NH), koji ostaje lokalno superkriti¢an (Fr > 1) niz zavjetrinu i nad
relativno toplim morem zimi sve do povratka strujanja u tipi¢no subkriticko strujanje u obliku
tzv. hidraulickog skoka. Nadalje, pitanje pulsacija jake bure, (vrste 'refula') je tek nedavno
dotaknuto u relevantnoj literaturi (Belusi¢ i sur. 2004, 2006, 2007b). Numerickim simulacijama
fine prostorno-vremenske rezolucije Belusi¢ i sur. (2007b) pokazuju kako putuju pulsevi bure
kraj Senja za vrijeme jedne zimske burine epizode. O odredenim turbulentnim aspektima bure
moze se prona¢i u Vecenaj i sur. (2010); tamo se posebice diskutira disipacija pripadne
turbulencije (vidi kasnije).
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Ovdje alternativno mozemo govoriti o bezdimenzijskoj visini planine kao inverznom internom Fr
broju jer ¢emo razmatrati samo homogeno stratificiranu nadolazecu struju zraka konstantnog
vjetra. Austrijski i americ¢ki znanstvenici su proucili jo§ neke dodatne 3D efekte bure vezane uz
planinske prijelaze i vrhove; prijelazi su obi¢no 'izvori' niskih mlaznih struja, a vrhovi lakse
proizvode zavjetrinske vrtloge razdvojene spomenutim mlaznim strujama.

Postoje odredeni aspekti bure koji nisu detaljno istraZeni, kratki pregled pripadnih poznatih
spoznaja te djelomicna lista nepoznatih pojedinosti o buri se nalazi u Grisogono i Belusi¢ (2009).
Prvenstveno nedostaju moderna i detaljna mjerenja, a onda i ciljane simulacije. Neke od
idealiziranih simulacija 3D bure su prikazane na Slici 4.7 (prema Grisogono i Enger, 2004); to je
tek primjer izmedu mnogobrojnih nedavnih studija nelinearnih planinskih valova. Vidi se
pucanje nagnutog nelinearnog planinskog vala koji za ulazni geostroficki vjetar od 8 m/s i zadani
vertikalni interni 7 ~ 0.6 uspjeva ubrzati srednji vjetar do skoro 12 m/s, ili ga usporiti do skoro -
2 m/s na ovoj slici (inae je maksimalan srednji vjetar u toj simulaciji bio preko 14 m/s).
Hidraulicki skok se javlja oko x ~ 105 do 110 km, z ~ 1000 do 1500 m. Spomenimo da ovaj tzv.
MIUU model koristi 'neproklizavajuci' donji rubni uvjet (engl. ,,no slip®), tj. brzina je nula na tlu.
Javlja se horizontalno nehomogeni zavjetrinski grani¢ni sloj (vidi kasnije) kao i djelomice
oporavljeni planinski val iznad podru¢ja pucanja. Vratit ¢emo se ovim slikama i ostalim
varijablama kasnije u skripti kad dodemo do detaljnijeg pojma kinetiCke energije

turbulencije.
e

MIUU model: U-COMPONENT OF WIND SPEED (m/s)
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Slika 4.7a Ilustracija nelinearnog 3D strujanja, presjek (x,z), preko planine duge ~100 km, Siroke
20 km i maksimalne visine 1 km; osnovni vjetar puse s lijeva, 8 m/s i ulazni Fr ~ 0.6; prikazana
je samo srednja u-komponenta. Dolazi do superkritickog strujanja u zavjetrini, a u navjetrini je
nagomilavanje zraka i djelomi¢na recirkulacija; lomljenje vala je iznad zavjetrine oko x ~ 95 km,
z ~ 1100 do 1700 m (prema Grisogono i Enger 2004). U zavjetrini je dubok i Sirok horizontalno
nehomogeni grani¢ni sloj sve do x ~ 900 km (nije prikazano).
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kAL model: MEAMN WIND SPEED (m/fs) F=275m
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Slika 4.7b Isto kao 4.7a ali u horizontalnoj ravnini (x,y) na 275 m iznad tla i za ukupnu srednju
brzinu. Crne konture prikazuju teren; ocit je utjecaj Coriolisove sile jer strujanje nije simetri¢no
obzirom na sredinu planine y = 250 km. U ovom nelinearnom strujanju dolazi do stagnacije
strujanja u navjetrini, do nesimetricnih niskih mlaznih struja oko y ~ 170 km te y ~ 340 km za
110 km <x <200 km (prema Grisogono i Enger 2004).

Parametarski saZetak hidrostatickog nelinearnog 3D strujanja dao je Smith (1988), Slika 4.8. U
parametarskom prostoru omjera duljine i §irine planine te bezdimenzijske visine (A = 1/Fr =
HN/U), prikazane su osnovne karakteristike takvog strujanja koje je dominirano lomom valova
nad planinom (ili nepusredno u zavjetrini) i stagnacijom strujanja u navjetrini za dovoljno visoke
planine, odnosno dovoljno mali pripadni Fr. Postoje novije i kompletnije verzije tog dijagrama,
ali je bit ista kao i tu na SI. 4.8.
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Slika 4.8 Rezim hidrostatickog uglavnom nelinearnog strujanja preko planine; osi su omjeri
duljine i Sirine planine te bezdimenzijska visina planine, tj. inverzni vertikalni Fr broj (prema
Smith 1988). Krivulje A i B su linearne procjene stagniranja strujanja, gdje A sugerira lom vala a
B sugerira razdvajanje strujanja. Dalji toCkasti nastavci mozda i nisu sasvim fizikalni jer se
osnivaju na linearnoj teoriji. Uokvireno N oznacava nelinearne racune sugeriraju¢i da su linearne
procjene oko 30% premale. Uokruzeni brojevi odgovaraju odredenim parametrima glavnog
otoka Hawaiia ¢ime su se R.B. Smith i V. Grubisi¢ intenzivno bavili.

Zavjetrinski vrtlozi (engl. lee eddies, wakes) se nerjetko javljanju iza relativno visokih i velikih
otoka (barem priblizna hidrostaticnost strujanja, npr. Hawaii) dovoljno udaljenih od kontinenata.
Ovisno o karakteru strujanja, §to je prvenstveno odredeno visinom prepreke, stratifikacijom i
brzinom osnovnog toka, javljaju se 3 osnovna reZima strujanja: potpuno subkriticki uvjeti (I),
prijelaz u superkriticko strujanje i hidraulicki skok u zavjetrini (II), te nemoguénost struje da
prijede vrh prepreka §to rezultira separacijom strujanja (III). Rezimi II i III su povezani sa
zavjetrinskim bitno smanjenim strujanjem ili vrtlogom (dakle i strujanjem suprotnom od osnovne
struje); nadalje, moze do¢i do nestabilnosti tih vrtloga (Schédr i Smith 1993a. b) i njihovog
odvajanja od izvoriSta u zavjetrini prepreke. Pripadno ,,sjencanje®, ili ,,otpusanje” vrtloga se
ponekad vidi iza otoka poput Jan Mayen u sjeveroistocnom Atlantiku, iza Madeire, itd. Do
spomenute separacije atmosferskog grani¢nog sloja u principu moze do¢i iz 3 razloga: 1.) strme
prepreke navjetrinskom strujanju pa se u zavjetrini stvara odvojeni granicni sloj, 2.) zbog valno-
iducirane separacije (vidi o rotorima), te 3.) zbog loma valova u zavjetrini.

Prethodno spomenuta 3 reZima strujanja se opisuju u diagramu navjetrinskog (uzvodnog)
Froudeovog broja, Fro (uvazava srednju navjetrinsku brzinu i dubinu struje, Ux 1 Hx te
reduciranu silu tezu g*) i bezdimenzijske visine prepreke (maksimalna visina terena podijeljena s
dubinom nadolazece struje, M = h,/H.). Sva 3 rezima strujanja se mogu prikazati u domeni 0 <
Freo<1,0<M <2 (Schéri Smith 1993a, b).
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Rotori

Strujanje neposredno oko i preko relativno strme prepreke, Cesto stvara i kvazi-periodicke
strukture poput koherentnih zavjetrinskih vrtloga odredene frekvencije. Ima indikacija da se u
slu¢ajevima bez direktnog loma orografskih valova u nizoj troposferi (ve¢ kad samo postoji
njihovo znacajno naginjanje u zavjetrini a lom je mogu¢ lateralno, podalje od rotora, ili ispred
rotora) javljaju zavjetrinski 'rotori' (Belusi¢ i sur. 2007b). Rotori imaju horizontalnu os rotacije
skoro paralelnu s duljom stranom planine. I u njima dolazi do recirkulacije zraka, znacajnih
vertikalnih brzina i moguce jake turbulencije; stoga su oni vazni i u ometanju prometa. Rotori su
fenomen koji pripada i valnoj dinamici (veliki zavjetrinski valovi) i dinamici grani¢nog sloja
(separacija). Pri tome je dominantan mehanizam separacije grani¢nog sloja koji najcesce nastaje
zbog promjene smjera gradijenta tlaka (zbog povecanog tlaka ispod brijega zavjetrinskog vala), a
ovaj se suprotstavlja osnovnom prizemnom strujanju u zavjetrini. Ilustracija takvog strujanja je
na SI. 4.9 i1 Sl. 4.10. U zavjetrini moze do¢i do rezonantnih valova. Simulacija jedne takve
burine situacije je prikazana na Sl. 4.10, prikazane su strujnice kao u Belusi¢ i sur. (2007b).
Naravno da bi eventualnim ukljuc¢ivanjem ovih nehidrostatickih procesa prethodni dijagram na
Sl. 4.8 postao bitno kompliciraniji.

Slika 4.11a skicira tipi¢ne atmosferske profile Scorerovog parametra koji se pojavljuje u izrazu
(12), te tipi¢ne pripadne oblike strujanja. Sli¢no tome, Sl. 4.11b ilustrira neke od mogucih
vertikalnih profila nadolazeéeg vjetra ispred planine i najcesce pripadne forme strujanja. Rotori
su prikazani zatvorenim strujnicama; manje zatvorene strujnice skiciraju podrucja turbulencije u
slobodnom zraku (tj. dalje od atmosferskog grani¢nog sloja, odnosno podloge). Slika 4.12
takoder prikazuje prikazuje rotore i kvalitativno odgovara slucaju na Sl. 4.11a (gore desno).

U 3D nelinearnom zavjetrinskom strujanju vjerojatno moze do¢i istovremeno do nekoliko
razli¢itih prostornih kombinacija loma valova, rotora i hidrauli¢kih skokova. U periodu 2004-
2006. god. Vanda Grubisi¢ je vodila multi-milijunski U$ projekt T-REX u SAD-u istrazujuéi
zavjetrinske rotore isto¢no od Sierra Nevade.
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Slika 4.9 Pojednostavljeni prikaz zavjetrinskog strujanja s rotorima. Takoder su naznacene i
ostale znacajne pojave poput kapa-oblaka, Ac i Cc oblaka, tropopauze, i profila navjetrinske
atmosfere (Izvor: internet).

Postoje velika podrucja istrazivanja nelinearnih valova i njihovih medudjelovanja u razli¢itim
dijelovima fizike pa tako i dinamike geofizickih fluida. Neka od ovih vode u konvekciju i/ili
turbulenciju gdje je nelinearnost izrazita, tj. vrlo jaka. Tada se nelinearni efekti ne smiju tretirati
kao korekcija linearnoj teoriji, tj. ne vrijedi 'jednostavan' perturbativni razvoj u red nepoznatih
polja. Bez numerickih modela i sustavnih simulacija pojedinih problema s jedne strane, kao i
preciznih mjerenja i motrenja s druge strane, nezamisliv je napredak u tim podrucjima
istrazivanja (npr. Grisogono i Belusi¢ 2009). Nadalje, nepoznat je kumulativni efekt ovakvih
mezoskalnih procesa na energetiku opce cirkulacije atmosfere; konkretno, izgleda da je
potcijenjen utjecaj inercijsko-uzgonskih valova i konvekcije na ukupnu valnu energetiku
(Nedjeljka Zagar, osobna komunikacija, 2009).
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Slika 4.10 Numericka simulacija rotora (vrtloga s horizontalnom osi rotacije) u polju strujnica
prema Belusic¢ i sur. (2007b). Vrtlog rotora se nalazi neposredno iznad obale; os mu je na visini
od ~ 400 m.
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Slika 4.11 Skice tipicnog valnog strujanja u atmosferi. S lijeva na desno: 3 tipi¢na profila
Scorerovog parametra ( 2 = (N/U)? — U ! d U/dz ?) i pripadne strujnice (sredina: osjencano je
podrucje povecane vlaznosti i mogucih oblaka), 3 neovisna moguca vertikalna profila vjetra te
pripadne strujnice preko i iza planine (desno). Slicice a, b, c lijevo se odnose na profile
Scorerovog parametra, a sli¢ice a, b, ¢ od sredine i desno se odnose na profile vjetra neovisne o
prethodne 3 slicice (lijevo). Rotori su skicirani ve¢im zatvorenim strujnicama, a turbulencija
slobodnog zraka pripadnim manjim zatvorenim strujnicama. Rotori i turbulencija predstavljaju
rizicna podrucja za promet (Izvor: internet).

Ovime uglavnom zavrSavamo o nelinearnim uzgonskim valovima u skripti. Donji dio SI. 4.5 pa
do SI. 4.12 uglavnom prikazuju nelinearna strujanja (barem u jednom svojem dijelu pojedine
slike). Ipak, tamo gdje nema bitnog savijanja i loma valova, ¢esto se jo$ uvijek moze primijeniti
linearna valna teorija (barem kvalitativno). Predavanje o buri na engleskom jeziku moze se naci
https://video.ucar.edw/mms/mmm/2016/b_grisogono.mp4 (s uvodom, pitanjima i odgovorima
traje oko 56 min).

Kvalitativno o lomu uzgonskih valova

Linearna teorija, jedn. (12), sugerira da oko kriticnog nivoa u vertikalnoj valnoj funkciji dominira
prvi ¢lan, tj. /N/(c-U)]? koji vodi do singulariteta (pol 2. reda) za z — z. gdje ¢ — U. Ukratko,
dopustajuci da zbog viskoznosti fazna brzina dobija imaginarni dio, ¢ = cr + icy, razvijajuci u red
TGE iz (12) oko |{] = |z-z¢| < |z¢| 1 ovdje preskacuci logaritamski dopustene dijelove kompleksne
ravnine, uz ¢ = U + {dU/( + i ci, (12) postaje lokalno d?w/d? + [N/AU'(+ic)]? w = 0. To je
onda w" + (N/U)?/Z/(1+(ic)/U{J?> w = 0. Ukljucujuéi Richardsonov gradijentni broj, Ri,
prethodni izraz postaje w" + Ri/(?/(1+(icy)/U'(J? w = 0 i primjenjujuci Frobeniusov razvoj, w ~
& Zan{", pripadna inicijalna jedn. sugerira: p(p-1) + Ri = 0. Dakle, p;>= % £ i(Ri — %)"?, tj. w ~
Cexp(¥s + i(Ri — %)!?Xa,(". To ujedno znadi da linearan pristup nalaze da Ri > % da bi uzgonski
poremecaji bili valovi; u ovoj lineariziranoj prici, val asimptoti¢ki ulazi odozdo u kriticni sloj i
bude apsorbiran zbog viskoznosti (npr. Nappo 2002). Ako je sloj dovoljno tanak i val ima
dovoljno veliku amplitudu, moze do¢i do tzv. tuneliranja vala, §to je u principu kvantni efekt. Pri
tome, val je eksponencijalno manji iznad nego ispod kriticnog nivoa.

Nelinearna teorija i simulacije sugeriraju da oko kriticnog sloja z. Cesto puta dolazi do pada
dinamicke stabilnosti i da stoga sloj u vremenu moze dobiti i refleksivne osobine §to onda dovodi
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do eventualnog pojacanja vala ispod z.. To ujedno dovodi i do znacajnog pojaCanja pripadne
valne napetosti, npr. 3-4 jaceg nego u linearnom strujanju. Valna napetost je znac¢ajno prigusena
iznad z., no ima slucajeva kako se ovaj moze opet pojacati nakon otprilike /..

Zarobljeni valovi — detaljnije

Slike 4.11 i 4.12 prvenstveno govore o zavjetrinskim zarobljenim valovima. Pri tome postoje
uzlazne 1 silazne faze valova cija superpozicija dovodi do vertikalnih faznih linija i horizontalno
propagirajuceg rezonantnog zavjetrinskog vala (donji dio Sl. 4.12 i opis izmedju Sl. 4.6a i b).
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Slika 4.12 Skica strujanja u kojem se javljaju zarobljeni (,,utrapljeni*) zavjetrinski valovi. Na
lijevoj strani je prikazan horizontalni valni broj kao funkcija visine i pripadni odnos prema
Scorerovom parametru. Prema gore propagirana energija je reflektirana od vrha donjeg sloja
dolje prema tlu. To dovodi do propagiranja valne energije horizontalno niz vjetar. U ovom
slucaju valovi imaju dovoljnu amplitudu da dolazi do razdvajanja strujanja u zavjetrinskom
grani¢nom sloju ispod krijesti valova i pojave rotora (tzv. I vrsta; II vrsta je povezana s
hidraulickim skokom u zavjetrinskoj oluji i opéenito je turbulentnija od ove 1. vrste; izvor:
Internet).

Kada zarobljeni valovi imaju dovoljno malu amplitudu, opet vrijedi linearna teorija. Iz (11) do
(13) zaklju€ujemo da u slucaju dvoslojne atmosfere, gdje se valovi slobodno propagiraju do
visine 4, a iznad te visine su evanescentni (djelomice se reflektirajuci natrag u donji sloj), radi se
o vertikalnoj strukturi rjesenja tipa

N | =

, N U
I e S
( 2 U) U

R R
w, (x, z) ={4e +Be te™ . (272)

i =1, 2 za donji i gornji sloj; predznak pod korijenom izraza u eksponentu se mijenja kod z = 4,
ovisno da li je kvadrat Scorerovog parametra [ = (N>/U?-U*/U) = (N/U)?, ve¢i (= 17 ispod h) ili
manji od &%; amplitude A;,> i B;,> uobicajeno ovise o rubnim uvjetima. Prikladno je uvesti u
(27a) transformacijuz’ =z — A.
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w,(2') = 4, exp(im,z') + B, exp(—im,z")

w, (z')z A, exp(im,z') + B, exp(—im,z') - (27b)

Onda je, bez daljeg pisanja kape, wi(z'= - h) = 0, tj. pretpostavi se A(x) = 0 §to je dovoljno za
dobijanje ispravnih stacionarnih modova k. Za samu procjenu amplitude treba ipak biti wi(z'= -
h) = Uoh/Ox. Nadalje, w;(z'=0) = wz(z'=0), kao i pripadne derivacije (to je dinamicki rubni uvjet
ekvivalentan p;(z'=0) = p2(z'=0), §to slijedi iz jedn. kontinuiteta i polarizacijske relacije izmedu u
1 p u x-jedn. gibanja). Konacno, gornji radijacioni uvjet zahtjeva 4> = 0 tako da iznad % postoji
samo vertikalno propagirajuci val. (Alternativno, za strujanje u kanalu, postavlja se kao gornji
rubni uvjet 'poklopac' na visini 4, tj. w2(z'=h,) = 0, Sto dopusta refleksiju vala na gornjoj granici.)

Dakle, zahtjevajuci da su vertikalne brzine jednake i kontinuirane (kinematicki i dinamicki rubni
uvjet) na nivou z = A, te [, > k? > [,°, dolazi se do izraza

coth(im;h) = mym;. (28)

Izraz (28) se moze rjesiti samo numericki. Treba voditi racuna da su valovi evanescentni u
gornjem (imaginarna faza), a propagiraju¢i u donjem sloju (realna faza). Konacno, moze se
pokazati da za valjano rjeSenje mora vrijediti da je:

12— 1°> (n/2h)’, (29)

§to je ujedno i nuzan kriterij za postojanje ove (uvjetno receno, glavne) vrste zavjetrinskih
zarobljenih valova. To je jedan od glavnih rezultata Scorerove (1949) teorije o zavjetrinskim
valovima. Slika 4.13 prikazuje zavjetrinske valove nad Jadranom. Druga vrsta zarobljenih
stacionarnih valova se moZe pojaviti na diskontinuitetu gustoée, odnosno potencijalne
tempemperature 6. U principu, istovremeno se mogu pojaviti obje vrste zarobljenih zavjetrinskih
valova; viSe o tome u npr. Sachsperger i sur. (2015).

Nastavljaju¢i se na ovaj sazetak Scorerove (1949) teorije o linearnim strujanjima, ukratko ¢emo
prouciti jo§ nekoliko vaznih tipova uzgonskih valova. Oni dulji, inercijsko-uzgonski valovi, blizi
su subsinoptickim procesima i pripadnim nestabilnostima; a krac¢i pak ¢e jednostavnije i lakSe
voditi k nestabilnostima na maloj skali (veli¢ine, npr. Cu oblaka), te konac¢no, k turbulenciji.
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Slika 4.13 Fotografija efektata udara bure na povrsini istocnog Jadrana, te zavjetrinski valni
oblaci nad Jadranom 10.02.2015. [snimio T. Kozmar kraj Splita]; Ac len se nalaze na visini oko
6.5 -7 km $§to potvrduje i aerosondaza Zadar. Znacajan dio Jadrana je tada bio prekriven takvim
oblacima. Na niZoj su visini St fra (desno) i Cu fra (lijevo), vjerojatno na visini ~ 100 m (foto T.
Kozmar, 2015).
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5. UZGONSKO-INERCIJSKI VALOVI

Nastavljamo proucavanje linearnih uzgonskih valova na nesto ve¢oj prostorno-vremenskoj skali
tako da rotacija Zemlje pocCinje utjecati na uzgonske valove. To znaci da ovi moraju trajati dulje
od nekoliko sati (npr. pola dana i dulje) s horizontalnom skalom usporedivom i malo ve¢om od
internog Rossbyjevog radijusa deformacije (npr. preko 150 km) S$to je u skladu sa Slikom 1 na
pocetku skripte. Uzgonsko-inercijski valovi su oscilacije koje nastaju u inercijsko-tezinski
stabilnom strujanju (gdje se rotacija i uzgon opiru pomacima cCesti u horizontali i vertikali).

Ovi valovi mogu imati utjecaj na mezoskalnu konvekciju i definitivno na simetricnu nestabilnost,
mogu djelomice potpomagati baroklinu nestabilnost te sudjelovati u medjudjelovanju jakog
zmorca i sinoptickih fronti. Ipak, procesi i efekti vezani uz ove valove joS su uvijek slabo
dokumentirani. Prvo izvodimo heuristicki, tj. plauzibilni prikaz a zatim i egzaktni izvod s
lineariziranim sustavom jednadzbi gibanja i termodinamike.

Heuristicki izvod za uzgonsko-inercijske valove

Pretpostavljamo da je osnovno strujanje zonalno usmjeren geostroficki vjetar u,, te da pomak
Cesti ne perturbira polje tlaka u prvoj aproksimaciji. Tada, aproksimativne jednadzbe gibanja
postaju:

Du _ . _ Dy

Dz_fv_th (1)
Dv B _DZ@/

o=t = @

Promatramo Cest na polozaju y = yy, koja se giba sa osnovnim geostrofickim strujanjem. Ako se
¢est pomakne poprijeko osnovnom strujanju za iznos Jy, javlja se nova zonalna brzina kao
integrirani oblik jednadzbe (1):

u(vo + ) =u, (vo)+ f&. 3)
Geostroficki vjetar na polozaju yo + dy se moze aproksimirati kao:

ou

ug(yo+5y)=ug(yo)+a—gciy- 4)
y

Kada pomocu jednadzbi (3) i (4) procijenimo vrijednost jednadzbe (2) u tocki yo + dy, dobijemo:

0

Dv D¢ _ ug
oy

Dt D __f[f_

oM
j@ =—f——%, &)

oy
gdje smo definirali apsolutni zonalni impuls: M = fy —u,. Time smo dobili uvjetno jednadzbu
harmonickog oscilatora:

ou ‘
dy

S+ f[f— Jéy =0, (62)
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gdje je dvotocka iznad 1. ¢lana u (6a) dvostruka derivacija po vremenu. Rezultantno gibanje
ovisi o predznaku zagrade, tj. da li ¢e Cest biti prisiljena da se vrati u pocetni polozaj ili ¢e se
ubrzavati udaljavajuéi se od pocetnog polozaja, ovisi o predznaku ¢lana:

5 5 > (O stabilno
u
f% - f(f— = gJ = (0 neutralno ;. (6b)

< 0 nestabilno

Iz (6) se naslu¢uje da ovi valovi mogu imati veze s inercijskom nestabilno$¢u. Slika 5.1 ilustrira
pripadno stabilno harmonicko uzgonsko-inercijsko gibanje. Radi se o elipticki polariziranom
valu.

20431 — —

Slika 5.1: Putanja osciliranja Cesti u meridionalnoj ravnini za uzgonsko-inercijske valove.
Oznake vidi u tekstu (Holton 1992).

Jednadzbu disperzije mozemo dobiti metodom Cesti u ovom pojednostavljenom pristupu (koja
kao metoda opéenito ne vrijedi za valove). Promatramo oscilacije Cesti duz putanje zakrenute za
kut a od vertikale, u (y, z) ravnini. Cest pomaknuta za ds duz putanje ¢e dozivjeti vertikalni
pomak ¢z = dscosa, te meridionalni pomak oy =dssine. Sila uzgona po jedinici mase za
takvu Cest iznosi —N’&( N je opet uzgonska frekvencija), pa je komponenta sile uzgona
paralelna nagibu putanje &esti —N’dzcosa. Za meridionalne pomake, Jy, komponenta
Coriolisove sile paralelna nagibu putanje ¢esti je — f>dysina . Pretpostavili smo da je na nekoj

geografskoj Sirini osnovno geostroficko strujanje konstantno. Time smo dobili jednadzbu
harmonickog oscilatora za pomak ¢esti zbog perturbacije ds:

D&
Dt?

=—(fsina) & —(Ncosa) & (7

v?=N?cos’a+ f’sin’ « (8)

u rasponu f < |V| < N. Kada se nagib putanje priblizava vertikali (mali kut @) prevladava

uzgonska komponenta. Opéenito je N> > f?, §to znaci da frekvencije uzgonsko-inercijskih
valova moraju lezati izmedu uzgonskih i inercijskih oscilacija.
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Dakle za mali kut dominiraju uzgonske oscilacije, dok se rastom kuta a nagib putanje priblizava
horizontali i prevladavaju inercijske oscilacije. Periodi uzgonsko - inercijskih valova u srednjim
geografskim Sirinama iznose od oko 15 minuta do 15-tak sati. Rotacijski efekti postaju vazni
kada su magnitude clanova sa desne strane jednadzbe (8) usporedive, tj. kada je
N?cos’a~ f*sina (tan’a~N?/f?~10"), pa je tada v << N. Znadi, rotacija Zemlje
znacajno utjece samo na uzgonske valove niskih frekvencija i oni imaju vrlo male nagibe putanja
Cesti obzirom na horizontalu. Nadalje, (7) i (8) sugeriraju da ovi valovi mogu imati veze s
izentropsko-inercijskom nestabilnoscu.

Egzaktni izvod za uzgonsko inercijske valove - linearizirani sustav jednadzbi
Pretpostavljamo da je 3D sustav u hidrostati¢koj ravnotezi (dobra pretpostavka jer je za ove
mezoskalno dugoperiodicke valove horizontalna skala mnogo veéa od vertikalne; ova se moze
ispustiti tako da se ukljuci lokalna promjena w u 3. jedn. ispod s lijeve strane pa da sustav bude s
jednom pretpostavkom manje), da vrijedi Boussinesqova aproksimacija, te da je osnovno stanje
bez vjetra (up = 0). Uz ove pretpostavke te da nema srednjeg vjetra, dobijemo linearizirani sustav
jedn. gibanja gdje su perturbacije standardno napisane kao ()"

%_ﬁ},_‘_L@:O 9)
ot Py Ox

s LP (10)
ot Py Oy

lai_igzo (11)
p, 0z 0O

ul v ow (12)
ox Oy Oz

o0 48 0
ot dz

Nadalje, npr. pomocu hidrostati¢ke relacije (11) eliminiramo 8’ iz (13):

Q(L%}NZW' _o. (14)
ot\ p, Oz

Ako pretpostavimo rjeSenja ovih jednadzbi jednostavnog valnog oblika:
(u', VoW, e, p'/po) = Re|_(12, v, 0, f))exp[i(kx +ly+mz— V[)]J

1 uvrstimo ta pretpostavljena rjeSenja u jednadzbe (9), (10) i (14), dobijemo konstantne amplitude
¢lanova:

i=> =) (vie+ilf)p (15)

(2= £2) (v~ ikt )p (16)

<>
Il
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W =—(m/N*)p. (17)

koje se ponekad nazivaju jedn. polarizacije (jer pokazuju smjer pojedinog poremecaja nekog
polja u odnosu na drugo u kompleksnoj ravnini). Na primjer, dijeleci (15) i (16) dobije se odnos
izmedu u-poremecaja i v-poremecaja i tako se zaklju¢i da ovi valovi dovode do anticiklonalne
rotacije horizontalnog polja valnog gibanja. Izrazi (15), (16) i (17) pomocu perturbirane
jednadzbe (tzv. plitkog) kontinuiteta (12), tj. Boussinesqove aproksimacije: ku+Iv+mw=0,
rezultiraju (F,+F,+F )p=0 $to dalje dovodi do jednadzbe disperzije za hidrostaticke
uzgonsko-inercijske valove (u zadnjoj zagradi su pojedini F-ovi iz (15) do (17) i taj cijeli izraz
mora biti = (). Nadalje, primjetimo da Boussinesqova aproksimacija u jedn. kontinuiteta ujedno
nadi k -ii =0 , tj. ukupna brzina valnih oscilacija je okomita na valni vektor. Relacija disperzije
za uzgonsko-inercijske valove je:

V2= 24 N2+, (18a)

Da je isti racun proveden za nehidrostati¢ko strujanje (onda (11) ukljucuje i lokalnu promjenu od
w):

. Nk +17)+ f'm?
v = 18b
m+k*+0F (18b)

Sto je isti rezultat kao u proslom Poglavlju 4, jedn. (10,b*). Nerjetko se (18b) moze
pojednostaviti tako da je inercijski ¢lan izvuéen izvan razlomka aproksimativno kao f°. Za

hidrostaticke valove vrijedi (k2 +1° )/ m® <<1 tako da je uvjet za vertikalno propagiranje valova
|f| < |V| << N. Dakle, (18) je rubni slucaj od (8) kad je zadovoljeno da:

sin*a — 1, cos’a = (kz + 12)/(1112 +k>+1*). Primijetimo formalnu sli¢nost (18) s disperzijom
plitkih inercijsko-tezinskih valova gdje bi umjesto (N/m)? stajao pripadni kvadrat fazne brzine,

co’=gH. Prikladna usporedba u (18) je izraCunati (18a) i (18b) za iste tipi¢ne ulazne parametre,
npr. Axy,: = (50 km, 200 km, 5 km), N=0.01/s i f=0.0001/s i naravno, komentirati rezultat.

Eliminacijom p iz jednadzbi (15) i (16), za slucaj [ = 0 dobijemo pojednostavljenu relaciju
polarizacije v=—ifii/v, iz koje mozemo potvrditi da ako je u# realna veli¢ina, valno -
perturbirane horizontalne komponente brzine su:

u' =ticos(kx + mz—wvt), v =a(f/v)sin(kx +mz —vr), (19)

tako da vektor horizontalne brzine rotira anticiklonalno u vremenu (na sjevernoj hemisferi). Cesti
se gibaju po eliptickim trajektorijama u ravnini ortogonalnoj na vektor valnog broja. Iz
jednadzbe (19) takoder se vidi da vektor horizontalne brzine zakreée anticiklonalno s visinom za

valove za koje energija propagira prema gore, kao i cg; >0.

Anticiklonalno zakretanje horizontalnog vjetra visinom i u vremenu je primarna metoda za
identificiranje uzgonsko-inercijskih valova iz meteoroloskih podataka (npr. ucestalih sondaza,
barem svaka 2-3 sata, po mogucnosti svaki sat). Ovi se valovi ponekad vide kao oblacne
zakrivljene, npr. polukruzne sporo-disperzirajuée pruge na satelitskim snimkama, od nekoliko
sati do npr. pola dana, kako propagiraju uz relativno blagu i sporu promjenu ukupnog oblika.
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Oni, u linearnom obliku, prenose impuls i energiju, ali ne i toplinu. Ovi valovi mogu dovesti do
izentropsko-inercijske, tj. simetri¢ne nestabilnosti.

I u slucaju uzgonsko-inercijskih valova postoje nelinearni procesi koji su prilicno sli¢ni onima za
obi¢ne nelinearne uzgonske valove. No ovi sad pocinju osjecati i utjecaj rotacije zemlje a kad se
nelinearnom sustavu (npr. planinski valovi jake bure) pridoda linearna komponenta, odgovor
takvog sustava nije linearan. Pojacano nagomilavanje zraka na jednoj strani navjetrine jaca
pripadnu nisku mlaznu struju ¢ija nestabilnost medudjeluje s pucaju¢im valovima u zavjetrini kao
i s horizontalno nehomogenim zavjetrinskim atmosferskim grani¢nim slojem. Tek novija
literatura, od sredine 90-ih godina na ovamo, doti¢e ovu problematiku (npr. Grisogono i Enger,
2004; Kraljevi¢ i Grisogono, 2006). Primjer takve nesimetrije se vidi i na Slici 4.7 proslog
poglavlja. Ovdje zavrSavamo osnovno tumacenje relativno duljih i srednjih mezoskalnih valova.

Dinamicki sli¢an vjetar jakoj i olujnoj buri je vjetar fohn, ili foehn u Alpama. Mada se dugo
vjerovalo da je tzv. Hanov mehanizam (pseudoadijabaticki proces ispadanja oborine u navjetrini
planine i odgovaraju¢i porast temperature u zavjetrini) odgovoran za jaki foehn, primarni
mehanizam jest lom planinskih valova i dotok povecane @, iz gornje atmosfere, dok je Hanov
mehanizam od sekundarne vaznosti (sli¢no kao §to se ne moze jaka i pogotovo orkanska bura
objasniti termodinami¢kim tumacenjem tj. katabatickim vjetrom).

I na kraju ove cjeline, da smo nakon uzgonskih valova krenuli na manju skalu, umjesto na vecu

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

Ovo je najreprezentativnija vrsta cijele klase malih valova u geofizickim fluidima koji nastaju
zbog meduigre uzgona, smicanja i razlicitih profila osnovnog vjetra i gustoce fluida [Holmboeovi
(Holmbde) valovi, Taylorovi valovi, itd.]. Kod njih u roku od nekoliko minuta moze do¢i do
nestabilnosti, naginjanja, savijanja, prekretanja i konacnog pucanja $to najcesée zavrSava
oslobadanjem turbublentne energije te konacnom disipacijom. Ovo je jedan od najocitijih
primjera medjujelovanja val - turbulencija. Na slici 6.1 su dvije fotografije KHV snimljene u
razmaku od nekoliko minuta.

Slika 6.1 Primjer Kelvin-Helmholtzovih valova (KHV) nad sjevero-zapadnim horizontom prije
nailaska tople fronte (kraj listopada 1999., ~ 25 km sjeverno od Stockholma, Svedska). Gore
lijevo je relativno visok Sc, a KHV se pojavljuju u udaljenom sloju drugog, tankog raspadajuceg
Sc-a.
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Slika 6.2 Jos$ jedan primjer Kelvin-Helmholtzovih valova (KHV) u atmosferi. Pred oluju se
pojavio nagnuti sloj St s KHV; ispod je gusta nakupina Cu frra a iznad su dijelovi Ns i Cb (Izvor:
internet).

Nakon kratkog vremena, oko 10-tak min valovi nestanu, no sli¢ni valovi se opet mogu pojaviti
ako osnovni uvijeti ostaju isti. Ponovno nailazimo na koncept turbulencije, tj. vrlo pojacanog
mijeSanja fluida, zbog pucanja i disipacije valova. Turbulencija se moze o¢ekivati na mjestima
presavijanja i uvijanja valova na Sl. 6.1 1 6.2. Jedan od nacina kako dolazi do takve turbulencije
upravo je opisan i dobro se moze kvalitativno pratiti linearnom analizom nestabilnosti (bar u
pocetnoj fazi razvoja). Prije toga, navesti ¢emo nekoliko primjera atmosferske turbulencije.

Od nestabilnosti k turbulenciji

Vjerojatno najjednostavniji put od laminarnog k turbulentnom strujanju jest kroz sukcesivnu
pojavu nestabilnosti (npr. pocetno valnog) strujanja. Tradicionalno se to tumaci porastom
Reynoldsovog broja, Re = UL/v gdje je U karakteristiCna brzina strujanja, L je dominantna
geometrijska dimenzija a v je kinematicka viskoznost (5to je osobina fluida). Reynoldsov broj
usporeduje utjecaj inercijskih i viskoznih efekata strujanja. Kad taj broj prijede kriticnu
vrijednost za strujanje pojedinog fluida, gibanje kvalitativno mijenja svoj karakter i postaje
turbulentno, tj. izuzetno jako izmjeSano u svojem toku. Strujnice se isprepletu, poput Spageta u
sosu, pa njihov koncept prestaje biti koristan u turbulentnom strujanju. Turbulentnost je osobina
strujanja, a ne samog (pojedinog) fluida.

Tradicionalno se govori o termi¢koj i mehanickoj turbulenciji; ta je podjela na¢injena prema
izvoru turbulencije. Turbulencija u atmosferskom grani¢nom sloju, taj najdolji sloj atmosfere se
ponekad naziva i sloj mijeSanja (mixed layer), je nerijetko pod utjecajem konvekcije (iako se
dobro promijesani sloj moze oformiti 1 u podrucjima jakog vjetra). Izvori termalne konvekcije
ukljucuju prijenos topline s tople povrsine tla, radijacijsko ohladivanje s vrha oblacnog pokrova,
isparavanje oborine, itd.
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Cak i kad je konvekcija dominantan mehanizam stvaranja i podrzavanja turbulencije, obi¢no
postoji i smicanje vjetra kroz grani¢ni sloj i u stvari cijelu atmosferu, i to smicanje isto pridonosi
stvaranju turbulencije. Ta je situacija srodnija CAT-u (clear-air turbulence) i smatra se da je
Cesto puta povezana s nastankom i raspadanjem zra¢nih valova znanih pod nazivom Kelvin-
Helmbholtzovi valovi. Kelvin-Helmholtzovi valovi (KHV) nisu uobi¢ajeni tezinski valovi, nego
su to evanescentni valovi na nekoj plohi diskontinuiteta; ipak ih ubrajamo u tezinske valove u
Sirem smislu. Prvo slijedi heuristicki (plauzibilni) izvod, a zatim detaljniji ali djelomican izvod.

Prikaz (ne)stabilnosti KHV najjednostavnije ide preko pripadne kineticke i potencijalne energije.
Prvo definiramo dva homogena polubeskonacna priljubljena sloja geofizickog fluida, svaki sa
svojom gusto¢om, odnosno potencijalnom temperaturom i brzinom (gornji: 0 < z < oo, donji: -co0 <
z <0, za svaki x) §to ¢ini promatrani sustav.

p1, O, Uy —>

p2, 0, U —

50-295 (1)
Oz

oPE =299 (57 = (Nsp )
6, oz

Ovi slojevi mogu u mnogo omjera izmijeSati svoje osobine (oo neprebrojivo, jer se radi o
kontinuumu), no nas zanima krajnji, ekstremni sluc¢aj. Nepotrebno je koristiti varijacioni racun
da se pronade ekstremno mijesanje ovih slojeva. Izrazom (2) vidimo kolika je razlika u
potencijalnoj energiji slojeva; pogledajmo maksimalnu razliku u kinetickoj energiji prije i poslije
mijesanja slojeva odnosno cCesti fluida. Jedan sloj ima pocetnu brzinu U, a drugi U + JU, dok je
konac¢na brzina U + dU/2 u najekstremnijoj realizaciji mijeSanja tih slojeva:

OKE=KE, —KE ]:%{Z(U_F%jz_Uz_(U_i_é-U)z}:_(é'U)z.

final start

final start:1+2

Lhve v
2 4

3)

Dakle, (3) prikazuje razliku kineticke enegije izmedu konacnog i pocetnog stanja sustava.
Pogledajmo ukupnu energiju.

OPE +SKE =B, 4)
gdje za B > 0 sustav prima energiju (od poremecaja) i stabilan je,
za B = 0 sustav je neutralan,
a B < 0 sustav gubi energiju (predajuci je poremecajima) i nestabilan je.
Razumno je ocekivati da je B relativno mali, tj. blizu nuli (ispravna pretpostavka za linearno

strujanje, razumna ¢ak i za blago do umjereno nelinearno strujanje); koriStenjem limesa u nulu za
0z 1 oU uvrsStavanjem dobijemo:
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£5.0(xy —(ﬂj ~0, (5a)

gdje na desnoj strani od (5a) mozemo jednako dobro zamisliti da postoji znak () <01 () >0 pa
onda slijedi

£0.0(x) —(%j >0 (5b)

za dinamicku stabilnost, tj. poCetno pretpostavljena staticka stabilnost ($to nije ovdje nuzno) i
pripadna PE nadvladavaju KE; a da je ,, < ,, nejednakost u (5b), onda bi to predstavljalo

dinamicku nestabilnost. Dijeljenjem (5a) s (5[] )2 daje izraz

g 00 1
Ri’CR[T :? 8(] 2 ~Z (6)
0
(5Zj

Isti izraz definiramo kao Richardsonov gradijentni broj.

N? 0.6 .

eré 6(2] 5 =R, = Rigy, (7
0
(52}

Rigg,p > — upucuje na dinamicku stabilnost, obzirom na KHV (ali ne i na turbulenciju!)
4

Rip,» = — upucuje na dinamicku neutralnost, obzirom na KHV
4

Rigp,p < 7 upucuje na dinamicku nestabilnost slojeva, obzirom na KHV.

Ovaj broj, definiran u (7), je osnovni, tradicionalni nain definiranja turbulentnog stanja
geofizickog fluida. To je jedan od najvaznijih parametara u meteorologiji. Vise o turbulenciji se
nalazi u zadnjem dijelu ove skripte. Kasnije ¢emo kritizirati spomenuti uvjet za dinamicku
stabilnost i opéenito postojanje pripadnog kriticnog R; = % broja.

Skraceni izvod za KHV

Vratimo se na skicu strujanja iznad (1); umjesto 6, naj¢es¢e se racuna s gustocom. Za takva 2
nestratificirana polubeskonacna fluida potrebno je samo znati dvije komponente perturbacije
brzine i perturbaciju tlaka; to znaci, x 1 z komponentu gibanja te jednazbu kontinuiteta. Dakle,
rjesava se za svaki sloj (5), (6) i (7) iz 4. poglavlja. Za sve 3 spomenute perturbacije se
pretpostavi valno tjeSenje proporcionalno s exp{ik(x — ct)} koje exponencijalno opada s
udaljeno$¢u od valovite plohe sucelja (interface) dvaju slojeva. Samo jo$ treba zadati detalje
rubnih uvjeta. Konkretno, zadajemo kinematicki (brzine) i dinamicki (tlak) rubni uvjet na
kontaktnoj plohi fluida. Cesti fluida uz kontaktnu plohu se gibaju zajedno s tom plohom; to se
zadaje za gornji i donji sloj i obicno se linearizira. Tlak mora biti kontinuiran uz spomenutu
plohu. Najcesce se to opisuje nestacionarnom Bernoullijevom jednadzbom i dalje se provodi
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uobiCajena linearna perturbativna analiza i trazi se disperzijska relacija za faznu brzinu (ili
frekvenciju) poremecaja. Detaljan racun se nalazi u npr. Nappo (2002).

Nakon otprilike jedne stranice racuna, dozvoljavajuci da je fazna brzina ¢ kompleksna veliina,
nalazi se fazna brzina KHV koja je dana izrazom:

CKHVZP1U1+:02U2 +\/§pz_p1_ 1 2(U1_U2)2 (8)
+ .,
P+ Py k p+p, (o +p,)

gdje se indeksi 1 1 2 odnose kao i iznad (1), tj. 1 je gornji a 2 donji sloj. Prvi ¢lan na desnoj strani
je srednja brzina strujanja. OCcito je da do nestabilnosti dolazi radi slojeva razliite gustoée p i

brzine U. Za veliki k javlja se nestabilnost i prisutni su kratki valovi, a za relativno mali £ slojevi
su stabilni i nastaju dugi valovi. Takoder, uvijek postoji kriti¢ni &, odnosno kriticna valna
duljina, koja je neutralna obzirom na vremenski razvoj valova. Za najkrace valove izmedu npr.
vode i ulja, povrSinska napetost igra stabiliziraju¢u ulogu, sli¢no kao §to €ini i sila teza u (8). S
druge pak strane, vidimo da svako smicanje ima destabilizirajué¢u ulogu za KHV. Ovi valovi se
mogu pojaviti uz inverzije koje su Cesto popracene smicanjem. Uz takve slojeve se nerjetko
javljaju onda i drugi valovi i druge nestabilnosti. Uglavnom, vjeruje se da KHV i njihova
nestabilnost najces¢e dovode do lokalnog smanjenja Ri i pojave turbulencije u Cistom zraku
(CAT). Izraz (8) se jednostavno prebacuje iz koriStenja gustoce u potencijalnu temperaturu za
atmosfersku primjenu jer je Boussinesqova aproksimacija izvrsno ispunjena za KHV.

Stoga se u prakti¢noj avio-meteorologiji i uzima da R; < I znali veliku vjerojatnost za CAT.
Primijetimo da se taj kriterij takoder dobro slaze s onim za simetri¢nu nestabilnost (2. poglavlje).
Piloti dobivaju prognosti¢ke i dijagnosticke karte s oznacenim podrucjima gdje se ocekuje CAT
kao i ostalim tipovima opasnog vremena za letenje (duboka konvekcija, visinske fronte,
zaledivanje, itd.).

Netko se moze zamisliti zaSto smo ovdje izveli kriterij kriticnog R; = % u (6), a sad
'razmazujemo' taj kriterij do < 1. Ima nekoliko razloga za to; vjerojatno je najbitniji taj da se R;
kao lokalna mjera dinamicke (i staticke) stabilnosti u praksi odreduje u konac¢nim razlikama. To
povlaci da je diskretizirani R; proporcionalan s vertikalnom rezolucijom mjerenja 4z. To je loSa
osobina jer R; 'ne vidi' manje poremecaje koji mogu rasti na manjoj karakteristicnoj skali od
razlucene (recimo Az ~ 50 m) i u dinamicki stabilnom sloju takav R; moZe pogresno pripisati
povecanu stabilnost (veliki R;) cijelom sloju. Dakle, R;> 0 u kona¢nim razlikama je obi¢no veci
od stvarnog pa je dobro i zbog tog precjenjivanja malo povecati kriti¢ni R;. Konacno, R;ide u
beskonacnost u bilo kojoj mlaznoj struji kao i u minimumu vjetra. Izgleda da razliciti tipovi
strujanja imaju razli¢ite pripadne kriticne R;; stoga postaje upitna opcenitost ovog kriterija za
dinamicku stabilnost stujanja (npr. Baklanov i Grisogono 2007, Mauritsen i sur. 2007, Grisogono
i Belusi¢ 2008). Ipak, u praksi se i dalje koristi s umjerenim uspjehom otprilike 0.25 < R; i <
1.5 ovisno o konkretnoj problematici, tipu modela, itd. Prije no nastavimo ozbiljnije kritizirati
ovaj bezdimenzijski broj i pripadne koncepte o stabilnosti, potrebno je nauciti nesto vise o R;.
Ovim poglavljem zavrSavamo proucavanje valova i prelazimo na novu veliku cjelinu —
konvekciju.

68



7. UVOD U KONVEKCIJU

lako voda u zraku zauzima izuzetno mali postotak, svega oko 0.25% mase atmosfere, Sto
odgovara otprilike 2.5 cm dubokom vodenom sloju, voda je izuzetno vazna za radijativne i
dinamicke procese u atmosferi. Voda ima gotovo kontinuirani spektar apsorpcije zracenja i veé
je ta ¢injenica ujedno i manifestacija neobi¢ne efektivnosti vode i njezine pare u interakcijama s
termalnim zraCenjem. Voda je najvazniji apsorber sun¢evog zrac¢enja u troposferi jer su njene
molekule vrlo neizotropne i zajedno s tipi¢nim radijusom oblacnih kapljica, koji je usporediv s
valnom duljinom termalnog zracenja, voda u svoja 3 agregatna stanja u atmosferi bitno utjece a
skoro sve procese u atmosferi. Vlazna atmosfera je transparentna za vidljivu svjetlost, ali gotovo
nepropusna za infracrveno zracenje. Nadalje, to je povezano s dinamikom i suhoadijabatickom te
mokroadijabatickom stopom ohladivanja atmosfere visinom, nestabilnosti i mijeSanjem zraka.

Troposfera je u prosjeku u radijaciono-konvektivnoj ravnotezi; ova je uvelike diktirana vodom (u
sva 3 agregatna stanja). Tokom dana, vecina oblaka u prosjeku hladi donju povrSinu (pogotovo
niski oblaci). Nocu svi oblaci pak griju podlogu. Sveprisutnost vode u atmosferi pojacava svako
vanjsko forsiranje i to je jedno od klju¢nih tocaka u shvacanju klimatskih promjena tokom
zadnjih 30-ak god. I kako rastu koncentracije relativno dugotrajnih plinova staklenika u
atmosferi, poput CO», tako se povecava netransparentnost atmosfere za infracrveno zracenje. To
dovodi do malog porasta temperature troposfere koja pak dozvoljava progresivno sve vise vodene
pare u zraku (tlak vodene pare raste eksponencijalno s porastom temperature), progresivno vise
mokrih (vjerojatno i u prosjeku dubljih i intenzivnijih) konvektivnih procesa, itd.

Nakon kratke definicije, ponovit ¢emo princip uvjetne nestabilnosti i dio osnova termodinamike
atmosfere (gradivo Dinamicke meteorologije I). Zatim diskutiramo tipove konvektivnih oblaka u
atmosferi. Duboka konvekcija je turbulentan, 3D, nehidrostaticki proces za koji ne vrijedi
Boussinesqova aproksimacija (ako je plitka konvekcija u pitanju, onda moze vrijediti ta
aproksimacija). Do pojave konvekcije moze do¢i na svim skalama (od mikroskale do
makroskale); radi se o spontanom mijeSanju fluida koje dominira promatranom dinamikom.
Tradicionalno se u dinamici geofizickih fluida pod konvekcijom smatra pojacano vertikalno
gibanje 1 mijeSanje fluida (dok je advekcija, najgrublje reCeno, horizontalno gibanje fluida).
Mjera laboratorijske konvekcije je Rayleighjev broj

3
gz A
R, ==—"—= 1
« =T (1)

gdje je:

V - kinemati¢ka viskoznost (m?/s, za zrak je 1.56:10° m?/s, a za vodu oko 15 puta manja),

k - kinemati¢ka konduktivnost (m?/s, za zrak 2.17 -105 m?/s, a za vodu oko 10 puta manja pri
20°C),

AT — razlika u temperaturi izmedu donjeg toplijeg i gornjeg hladnijeg sloja medusobno udaljenih
Zj.

R, je bezdimenzijski omjer izmedu produkta ubrzanja zbog uzgona i konvekcije topline i
produkta kinematicke viskoznosti i konduktivnosti topline (tj. uvjetno receno, izmedju osnovno-
dinamickih i viskoznih sila). Kada R, prijede kriti¢nu vrijednost (~103, ovisno o vrsti fluida, npr.
1708, ili 3686, itd.) dolazi do spontane konvekcije. To se naziva Rayleigh-Bénardova
konvekcija. U praksi se ovaj omjer eventualno koristi kod tzv. plitke konvekcije (npr. Sc
naoblaka), ali s relativno malo uspjeha jer laboratorijska i atmosferska mjerenja nisu sasvim u
skladu po tom pitanju. Grubo receno, kao pri grijanju vode u loncu, kad (1) prijede kriti¢nu
vrijednost, dolazi do kvalitativne promjene u gibanju fluida i spontana konvekcija postaje ocita.
Kwvalitativno sli¢na kaskada procesa je uobicajena u nelinearnoj fizici, u npr. teoriji kaosa, itd.
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Mada su osnovni procesi uzgona isti u mezoskalnoj ¢elijskoj konvekeiji i klasi¢noj Rayleigh-
Bénardovoj konvekciji, ova druga, laboratorijska konvekcija ne moze objasniti nekoliko
prirodnih osobina atmosferske konvekcije. Na primjer, omjeri dubine i Sirine konvektivnih ¢elija
su bitno razli€iti za 1. i 2. navedeni tip konkvekcije. Takve i druge razlike prvenstveno se javljaju
zbog zagrijavanja latentnom toplinom pri faznim promjenama u oblacima te zbog dinamike na
vecoj skali. Nadalje, kad se zamijene kinematicka viskoznost i konduktivnost njihovim tipi¢nim
vrtloznim (turbulentnim) veli¢inama, te dubinom konvekcije z; ~1 km, dobije se R, ~10° (j. puno
veci no u laboratoriju).

Plitka konvekcija je vazna za ventiliranje atmosferskog granicnog sloja, uvlacenje zraka iz tzv.
slobodne atmosfere u isti granicni sloj, za smanjenje vlaznosti u grani¢nom sloju te za eventualno
prekondicioniranje srednje troposfere za duboku konvekciju. Plitka konvekcija se pragmaticki
modelira u prognostickim modelima vecée skale kao modifikacija Richardsonovog gradijentnog
broja adekvatnim omjerima mijeSanja u kombinaciji s ostalim mokro-adijabatickim varijablama.

Do kriterija za kriti¢nost u (1) se alternativno dolazi rjeSavaju¢i kompletan linearizirani sustav
jednadzbi; radi li se analiticki, onda se sustav obi¢no svodi na jednu diferencijalnu jednadzbu 6.
reda (2. reda za u i w-komponentu, te jos 2 reda za temperaturu), a za zadane profile gustoce,
tlaka i temperature. Tretiranje rubnih uvjeta tada opcenito nije jednostavno zbog visokog reda
derivacija. Model konvekcije tipa Rayleigh-Bénardove konvekcije, je najjednostavniji sluca;j tzv.
"dvostruke difuzije" kakva se moze javljati u npr. moru zbog vertikalne raspodjele saliniteta i
temperature.

Ekvivalentna potencijalna temperatura ©,

To je potencijalna temperatura ®, koju bi Cest imala kada bi se sva vodena para iz nje

kondenzirala, a dobivena latentna toplina utro$ila na zagrijavanje (kasnije suhe, tj. osusene) Cesti
dovedene na nivo od 1000 hPa. Temperatura Cesti moze se svesti na odredenu potencijalnu
vrijednost ako se Cest dize od pocetnog nivoa do nivoa kondenzacije (LCL, lifting condensation
level) i nakon toga po mokroj adijabati do tocke gdje je sva vodena para kondenzirala i napustila
Cest. Zatim se Cest po suhoj adijabati spusti na nivo 1000 hPa. Zbog kompresije temperatura
Cesti ¢e se povecati i ®, ¢e biti ve¢a od pocetne temperature. Ovaj proces je ireverzibilan i

pseudoadijabaticki (voda koja napusta ¢est odnosi mali dio topline).
Ako je gs zasic¢eni omjer mjesanja, prvi zakon termodinamike kaze da je priblizno

dh=-Ldq.,, )

gdje je L. latentna toplina kondenzacije, a dh diferencijal entalpije (nepotpuni diferencijal).
Pomoc¢u drugog zakona termodinamike

dh
ds =— 3
T €)

i definicije entropije

dS =c,d(In®/O ), 4)

moze se izraziti ekvivalentna potencijalna temperatura zasi¢ene Cesti. Primjetimo u (3) da je I/T
integrirajuci faktor koji pretvara prije nepotpuni u sada potpuni diferencijal, entropiju. Ovo je
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jedna od vjerojatno najapstraktnijih definicija temperature. Kombinacija (2), (3) i (4) daje
priblizno:

cpT

L.dq, L.,
¢,d(In @):—T—> d(In®)~ —d[—}. (5)
Integracijom (5) od pocetnog stanja (®,gs ,7) do stanja gdje je gs~0 dobije se izraz za
O, zasicene Cesti:

Legs
~ TLCLCp
@, ~Oc

; (6)

gdje je Trcr temperatura Cesti koja adijabati¢kim Sirenjem dode do nivoa kondenzacije. Naravno
da se do (6) dolazi i koristenjem termodinamickih dijagrama, npr. emagrama. Ako se gy zamjeni
sa g (stvarni omjer mjeSanja za Cest) izraz (6) vrijedi i za nezasi¢enu Cest. Ekvivalentna
potencijalna temperatura je ocuvana veli¢ina u pseudoadijabatiCkim 1 suhoadijabatickim
pomacima Cesti.

Na osnovi mokre staticke energije,
d(C,T+gz+L.q)~C,Td(In(0/O oy ), (5a)

takoder se moze izvesti aproksimativna ali solidna definicija ekvivalentne potencijalne
temperature. U (5a) prva 2 ¢lana na lijevoj strani se tradicionalno zovu 'suha staticka energija' (ili
Montgomeryjeva funkcija). Inace, lijeva strana od (5a) je priblizno oCuvana u adijabatickim
suhim i mokrim procesima; koristi se u nekim numeri¢kim prognostickim modelima (‘numerical
weather prediction models', NWP modeli) kao osnovno termodinamicko prognosticko polje. Iz
toga se onda proracunava npr. apsolutna temp. 7, ako je potrebna kao takva u npr. racunalnim
rutinama za zracenje u atmosferi.

Pseudoadijabati¢ka stopa ohladivanja
Jos jednom, potencijalna temperatura ® definirana je kao

o- T(&j g ™
p

Ako se (7) logaritmira i derivira po vertikali (preSutno zadrzavamo sve konstante pri
logaritmiranju jer logaritam dimenzijske veli¢ine nije dobro definiran, striktno govore¢i, a pri
deriviranju te konstante ionako otpadnu, isto vidi (4)) dobije se:

dln@zc dlnT_Rdlnp'

8
“r dz Podz dz ®
Ovaj izraz (8), kada se uvrsti u (5), daje:
dinT R dln L. d
o p J— C qS . (9)

dz c dz cpT dz ’

V4
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primjenom jednadzbe hidrostatike te jednadzbe stanja, slijedi (pretp. da je vertikalna geometrijska
promjena ovdje i glavna, tj. principalna, kao da je to d/dt, a ostalo su ovdje parcijalne derivacije):

pdin? R dlnp L |(0q. ) dT (0q,| dp|
dz ¢ dz ¢, |\oT ), dz op ), dz

P

daT L 0 dT 0
ar . g _ L. (Lj __(&] . (10)
dz ¢, c,|\oT ), dz op ),

Sada je jos potrebno definirati:

~ ges de& — gLCeX
75 = P dT  RT*
o4, q
(EJ T o
T
(GqSJ & de, _ e’Le, ¢L.q, (12)
or ), p T  pRT *  RT*°

gdje je € omjer molekularne mase vode i mase suhog zraka (¢ ~0.622), odnosno pripadni inverzni
omjer plinskih konstanti (tj. 287/461). UvrStavanjem (11) i (12) u (10) dobije se izraz za
pseudoadijabaticku stopu ohladivanja [:

L
dT {1 " R;}
Ii=-—F=I'+=—/"—7F—75, (13)
dz elog,
1+ 5
chT

gdieje I', = £ suhoadijabatiCka stopa ohladivanja. Vidi se da je (13) uvijek manjiod I', = £
c

p ¢y
osim u suhoj atmosferi. To ima znacajne posljedice na stabilnost vlaznog zraka. Nerjetko je
opravdano koristiti pojednostavljene oblike izraza (13), ili cak ostaviti lijeve strane od (11) 1 (12)

kao parcijalne diferencijale u (10), odnosno (13). Bitnojedaje I, > T .

b

Uvjetna nestabilnost

Ovo je zadnja mini-lekcija ponavljanja osnova atmosferske termodinamike prije no krenemo u
osnove dinamike duboke mokre konvekcije, konkretno u makro-strukturu konvektivnih oblaka.
Ako stopa ohladivanja I' lezi izmedu suhoadijabatickih i pseudoadijabatickih vrijednosti (13),
atmosfera je uvjetno nestabilna ( ['s<I" <I'q). Odnosno, ako je Cest zasi¢ena i toplija od okolisa,
nastavit ¢e se dizati, a ako je nezasic¢ena i hladnija od okoliSa, spustat ¢e se - pod uvjetom da je
bila pocetno pomaknuta iz ravnoteze mirne atmosfere.
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Stabilnost esti moze se izraziti i pomoéu @, ekvivalentne potencijalne temperature hipoteticke
atmosfere koja ima istu termalnu strukturu kao i stvarna atmosfera, ali je zasi¢ena (Slika 7.1).
Ako na (6) djeluju operatori 'In" i 'd', dobije se izraz za © :

dln@j=d1n®+d[%} (14)

cpT

gdje je T stvarna temperatura. Promatrajmo dva nivoa sa zadanom pripadnom potencijalnom
temperaturom:

m 200z, O, _6_@52

V4

Zo,®,

Ako se Cest iste potencijalne temperature (kruzi¢ na gornjoj ilustraciji) kao i okoli§ s nivoa z,-0z
podigne na nivo z,, obi¢no nivo slobodne konvekcije, potencijalna temperatura ¢e joj biti:

8—6&)+5®, (15)

Z

0, :((90 —

gdje je dO promjena potencijalne temperature ¢esti zbog kondenzacije duz vertikalne udaljenosti
o . Sada se d® moze izraziti iz (5):

@z_gﬁ z_iﬁ& (16)
C)] cpT 0z cpT

. ©,-0 . _ . . . .
Veli¢ina ——— koja se javlja u (15) proporcionalna je uzgonu Cesti. Pomocu (14), (15) i (16)
0

slijedi:

0 -0 .
H:_L(a_@&_é‘@)z_ 100 0Ly || . 9006, o (17)
0z ® o0z 0z cpT 0z

Zasic¢ena Cest ¢e na nivou z, biti toplija od okoliSa ako vrijedi da je ®, > ©, i Cest ¢e se nastaviti
podizati. 1z (17) tada slijedi da kriterij uvjetne stabilnost glasi:

00’ . .
P £ >0 uvjetno stabilna atmosfera
Z
00" | .
. <0 uvjetno nestabilna atmosfera
4
00’
3 £ =0 neutralna atmosfera.
/4
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PreSutno je pretpostavljeno da je mesto' u pocetku pomaklo ¢est i dovelo do pocetnog
poremecaja.  Takav poremecaj se ponekad pojavi spontano, npr. zbog diferencijalnog
zagrijavanja podloge koja ima razliciti albedo, hrapavost podloge i specificnu toplinu na svojim
pojedinim dijelovima pa ¢e se prvo pojaviti mali toplinski mlaz, termal. Ipak, ¢eS¢e dolazi do
konvergencije strujanja i vodene pare tjerane vjetrom, $to dalje dovodi do podizanja zraka i onda
spontane kondenzacije. Ce$éi je ovakav slu¢aj razvoja pojadane konvekcije gdje je vazna

sinhronizacija dinamickih efekata. Slika 7.1 prikazuje tipicni termodinamicki dijagram,
emagram.
Pressure
rd
I~ :
\\“a /
Ve

Equivalent 29
Temperature =qUIY
5 b ol
s rojlent
emperature
M 850

~

]
*

Wet-bulb potent.temp

Temperature Potential temp N\
3

Equiv potent temp

Slika 7.1 Emagram i pripadne oznake razlicitih vrsta temperature (uz naznake tlaka i vrste
adijabate), nivo kondenzacije (LCL, lifting condensation level). Takvi su dijagrami od velike
vaznosti u procjeni mezoskalnih aktivnosti, posebice duboke konvekcije (Izvor: internet).

Forsirana konvekcija zbog orografskog podizanja zraka je takoder veliki mogu¢i uzrok potrebnog
pocetnog poremecaja (dakle, prije je postojalo povoljno sinopticko strujanje koje je uopée dovelo
do gibanja zraka preko planine); zatim, to moze biti fronta zmorca, itd. Na primjer, u Istri ljeti
nerjetko dolazi do sudaranja zmorca Sto dolazi s jugoistone i zapadne obale; uz dovoljno
vlaznosti, javlja se jaka duboka konvekcija nad sredi$njim dijelom Istre u popodnevnim satima.

Tipovi ¢elija
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Duboka konvekcija je termodinamicki tjerano intenzivno turbulentno mjeSanje gdje vertikalna
gibanja podizu Cesti iz nize atmosfere u slojeve iznad 500hPa. Hoce li do¢i do duboke
konvekcije u grubo se odreduje pomocu R; vk, tj. bulk Richardsonovog broja koji moze biti
definiran na sljedeci jednostavan nacin:

N’H?
Ri,BULK = W > (18)

gdje je N? (opet) kvadrat uzgonske frekvencije (sada negativna vrijednost!), H je debljina
promatranog sloja zraka a Au je ukupno smicanje vjetra (recimo nekoliko km, nerjetko 6 km).
Vidimo da je (18) integralna (generalna) verzija gradijentnog Ri broja. Ako je otprilike, vrlo
grubo reCeno, -100 < R; purk < -1, konvekcija postoji. U (18) je zastupljen tzv. CAPE
(Convective Available Potential Energy), tj. maksimalna raspoloziva potencijalna energija za
konvekciju, te smicanje. I dok CAPE daje intenzitet dubokoj konvekeiji izvantropskih §irina,
smicanje daje oblik, tj. formu toj istoj konvekciji. Intenzitet i oblik (forma) konvekcije su
najbitniji osnovni parametri koji grubo opisuju duboku mokru konvekciju. Alternativno, ako se
koristi CAPE, da se izbjegne negativan predznak u brojniku uz CAPE >> 0, (18) se piSe s CAPE-
om u brojniku (onda je uobiCajeno promijeniti predznak desne strane, ali u dinamickoj
meteorolgogiji, zbog jednostavnosti, pokuSavamo pamtiti §to manje definicija i obuhvatiti §to
vise pojava, a ne definicija).

Detalji o CAPE-u. To je dostupna potencijalna energija za konvekciju; ona daje mjeru
maksimalne moguce kineticke energije koju eventualno moze imati nestabilna Cest.
Pretpostavljamo u ovom pojednostavljenom izvodu da se Cest podize bez mijeSanja i da se
trenutno (instantno) prilagodava okolnom tlaku zraka. Maksimalna kineticka energija po jedinici
mase B, tj. CAPE, koju moze poprimiti neka Cest podizu¢i se iz stanja mirovanja s nivoa
slobodne konvekcije do podruc¢ja neutralnog uzgona dana je izrazom:

Wiax o T'L*evt - ]—:)k()lina
L =" (19)

Zysk okolina

gdje jew.  kvadrat maksimalne moguée brzine, a zysk i zvvu su nivo slobodne konvekcije,
odnosno nivo neutralnog uzgona. U (19) je sva raspoloziva potencijalna energija presla u
kineticku energiju vertikalnog gibanja Cesti; nadalje, pretpostavljeno je da je poCetna brzina wy =
0. Dakle, wmax = (2CAPE)”, mada se ponekad to pojednostavljuje i bez faktora 2. Alternativno

(18) uz (19) postaje u primjeni, uz promjenu predznaka u brojniku, ponekad definiran kao:

Slika 7.2 se nadovezuje na Sl. 7.1 i ilustrira dvije idealizirane sondaze; lijeva sondaza (A) ima
puno vecu razliku temperature izmedu dizuceg zraka i okolisa, nego desna sondaza (B). Znaci,
mada zrak u (A) ima isti CAPE kao i zrak u (B), narancasta podrucja, ipak zrak u (A) je spremniji
za intenzivnu konvekciju nego pripadni u (B). Drugim rje¢ima, pripadna vremenska situacija ima
veci potencijal za razvoj duboke konvekcije u sluc¢aju A, nego u B.
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Sounding & Sounding B

Slika 7.2 Dvije idealizirane sondaze (x-os je temp. y-os je tlak); lijeva (A) ima vecu vjerojatnost
za razvoj konvekcije jer je pripadni CAPE koncentriran u tanjem sloju nego na sondazi desno
(B). Inace, CAPE je isti za obje sondaze (Izvor: COMET, internet). Konvektivna inhibicija
("kocenje" konvekcije, trokutasta povrSina iznad CAPE-povrsine) je veca u 1. slu€aju, Sto znaci
da se CAPE moze dulje vrijeme nakupljati u tome slucaju.

Konvektivne ¢elije otpocinju svoj razvoj iz tzv. termala, tj. skoro vertikalnog mlaza toplog zraka
(poput gljive). Ovi se javljaju zbog nehomogene podloge i prikladnih lokalnih mikrodinamickih
uvjeta (npr. smicanje na skali 4x = 500 m) pri super-adijabatickom vertikalnom temperaturnom
gradijentu. Koncept CAPE-a je vrlo koristan u izvantropskim Sirinama, dok u tropskim
krajevima je od manje koristi jer su tamo nerjetko drugaciji mehanizmi duboke mokre konvekcije
(latentna toplina, tipovi strujanja, itd. jer u tropima gotovo uvijek postoji CAPE).

Na mezoskali postoje tri osnovna tipa : jedini¢ne, multi- i superéelije. Ako je vertikalno smicanje
u donja 4 km atmosfere relativno malo, otprilike <10m/s/(4km) kroz spomenutu dubinu
atmosfere, mogu se pojaviti samo jedini¢ne celije, tj. obicni Cu con i eventualno manji Cb.
Kratkog su trajanja, ~30 do 60 min, dimenzije L,~ 5 do 10 km. Obicno se gibaju unutar srednjeg
strujanja u donjih ~ 8 km atmosfere dajuc¢i umjereni pljusak u trajanju od 10-ak min. Kada je
vertikalno smicanje u donja 4 km umjereno jako, ~10 do 20 m/s/(4km), stvaraju se multicelije.
Sastavljene su od vise jedini¢nih Cb kratkoga vjeka, ali u cjelini traju viSe sati, recimo 6 do 10
sati. Multicelije daju kvazi-periodi¢ne pljuskove u trajanju od nekoliko sati, ili dulje, ovisno o
tome da li postoji mehanizam obnavljanja multi¢elija; mogu dovesti do lokalnih poplava. Grupa
multi¢elija moze stvoriti olujnu mezoskalnu frontu, s izuzetno jakim horizontalnim smicanjem
vjetra, grmljavinom i jakim pljuskovima; takve olujne formacije se Cesto nazivaju ,,squall-line*.
Ove olujne tvorevine, ,,olujne pruge®, tocnije (kvazi)linijski organizirani konvektivni sustavi
(LOKS) najcesc¢e nisu direktno povezane sa sinoptickim frontama, ce$¢e se javljaju u toplom
sektoru ciklone, duge su nekoliko stotina km a Siroke su nekoliko desetaka km. Ako postoje
prikladni uvjeti, multi¢elije se mogu regenerirati tijekom nekoliko dana i tako najjednostavnije
dovode do poplava nad odredenim podru¢jem. Nije sasvim jasno kada nakupina multi¢elija moze
formirati LOKS, a kada i zasto se to u drugim uvjetima ne dogodi. Spomenuti LOKS-ovi mogu
biti dugi nekoliko stotina km, Siroke su nekoliko desetaka km, ili ~ 100 km, te mogu trajati od
nekoliko sati do ¢ak i nekoliko dana; stvaraju olujan vjetar i tucu. Dugo-postojeci LOKS-ovi se
nazivaju ,.derechos* (Spanjolski: ravan); putuju vise stotina km i mogu proizvesti veliku Stetu
zbog vjetra i tuce na Sirem podrucju svojeg pojavljivanja. | tornada se nekad mogu pojaviti oko
prednjeg ruba olujnih pruga, mada se ova najcesce javljaju u superéelijskim Ch-ima.
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Svi Ch-ovi mogu proizvesti sijevanje i grmljavinu ako imaju dovoljno ledenih kristala. Vecina
olujnih oblaka bez znacajne ledene faze ne mogu proizvesti munje jer je medusobno sudaranje
kristali¢a leda ono §to primarno dovodi do stvaranja elektriciteta u oblacima. Sijevanje je rezultat
razdvajanja elektricnog naboja unutar olujnog oblaka nastalog zbog mokre konvekcije.
Izmjerena kratkotrajna struja tijekom sijevanja munja iznosi preko 10* A, ponekad ¢ak i preko
103 A; pripadni elektri¢ni napon moze prije¢i i viSestruko 10° V. Pri tome dolazi i do grmljavine
jer se pri proboju naboja do podloge zrak naglo Siri, prelazeci kratkotrajno iz plinovitog stanja u
plazmu pri temperaturi i do iznad 2-10* C; to dovodi do udarnog zvuénog efekta. Postoje
odredene najnovije indikacije da pri jakome sjevanju i grmljavini dolazi ¢ak 1 do kratkotrajnog

stvaranja y-zraka uz anihilaciju elektron — pozitron.

Superéelije mogu biti samostalne ili medusobno organizirane; tada se Cesto puta radi o tzv.
mezoskalnom konvektivnom sustavu (‘mesoscale convective system', MCS) koji nerjetko dovodi
do poplava na svojem putu. Ako MCS sporo putuje, moze dovesti do katastrofalnih poplava na
podrucju veli¢ine npr. dvostruke Slavonije. Jedna od osnovnih osobina im je razvoj vlastite
rotacije. Supercelija ima vrlo organiziranu unutras$nju strukturu $to joj omogucuje kontinuirano
propagiranje i trajanje od viSe sati. Mnoge supercelije proizvode karakteristicni zavijutak u
svojem Doppler-radarskom odrazu polja brzine (,,kuka“ ili ,,udica®, eng. 'hook'); to je najceséi
znak da moze do¢i do tornadogeneze i pojave tornada, mada tek relativno mali broj ovih
,udicastih® odraza doista dovode do tornada. lako supercelije mogu u ekstremnim uvjetima
stvoriti tornada, sva tornada ne nastaju nuzno iz supercelijskih oblaka. Tornadogeneza nije
sasvim objasnjen proces; radi se o zakretanju i podizanju izuzetno jake horizontalne vrtloznosti
('tilting') gdje latentna toplina igra vaznu, ali jo§ ne do kraja razja$njenu ulogu. Tornado se
razvija u podrucju gdje se susrecu strujanje uvjetno nestabilnog okoliSa i izlazni tok (‘gust front’)
iz super-oblaka, $to najcesc¢e predstavlja okludiranu mezo-frontu; to medudjelovanje se javlja ili
ispod tzv. mezociklone (jer superéelija razvija svoju vlastitu vrtloznost, vidi dalje), ili pri
najisturenijem dijelu izlaznog toka.

Neka od najnovijih saznanja o evoluciji tornada mogu se naéi u Orf i sur. (2017) zahvaljuci
najmodernijim super-racunalima i naprednoj vizualizaciji. Nedostatak pouzdanih mjerenja je
glavni razlog nedovoljnog poznavanja tornadogeneze. Slika 7.3 prikazuje tzv. radarsku dual-
dopplersku sintezu horizontalnog polja vjetra (koriStena 2 Doppler radara) jednog supercelijskog
Cb-a §to je proizveo i tornado.

WVind fields: Relative wind fields
Zkm height
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Slika 7.3 Dual-dopplerska slika horizontalnog polja vjetra superéelijskog Ch-a Sto je kasnije
proizveo i tornado. Prikazana su 3 nivoa. Desne slike prikazuju isto $to i lijeve, ali je oduzeta
srednja brzina vjetra velike skale na visini od 1.2 km kako bi se naglasilo relativno gibanje zbog
same oluje. Na x i y-osi su udaljenosti u km od jednog od 2 koriStena radara; max. brzine
premasuju 22 m/s.

Prisjetimo se da udari vjetra u jakom tornadu (nastaju u olujama gdje vlazan i topao zrak presrece
relativno hladan i suhi zrak pa gibajuci se razliCitim brzinama i smjerovima medudjeluju i
stvaraju vrtlog) prelaze 100 m/s, Sto vecina standardnih anemometara ne moze izdrzati. Mini-
tornada su 'domace’ pijavice. One takoder mogu podizati krovove kuca i prekretati manje objekte
(barke, motore, i sl.). Postojanje znacajnog CAPE-a, npr. preko 1000 J/kg, perzistentnog Ri, surx
izmedu otprilike -15 i -45 (jer je N’ < 0; ako je definiran pomoéu CAPE-a u brojniku, onda je
pripadni Ri, puixk > 0 kao Sto je ve¢ bilo spomenuto iza (18)), te dovoljno vlaznosti u
atmosferskom grani¢nom sloju su bitan preduvjet za formiranje supercelijskog Cb-a i eventualnu
tornadogenezu. NajceS¢a kratka prednajava tornada je pojava tzv. ,,wall cloud-a®, tj. zida oblaka
nepusredno ispod glavne podnice Ch-a. Ovi traju barem 10 min, imaju ocitu rotaciju i jasno
vidljiva jaka silazna i uzlazna gibanja iz kojih se onda moze spustiti tornado. Nerjetko zid oblaka
nije vidljiv zbog jakog pljuska i prasine. Prema Linu (2007), supercelijski Cbh se rijetko
pojavljuju izvan intervala -10 < Ri,purx < -50, jer je s jedne strane premali CAPE da se razviju
jaki vertikalni konvektivni mlazovi, ili pak s druge strane, srednje vertikalno smicanje vjetra je
preslabo da balansira i znac¢ajno medudjeluje s CAPE-om. Bez satelitskih i radarskih mjerenja s
jedne strane, te detaljnih numerickih simulacija zadovoljavajuce rezolucije 1 parametrizacije
mokrih procesa, s druge strane, nije mogué dalji napredak u proucavanju i pracenju duboke
konvekcije.

Dinamika olujnog vremena je posebno poglavlje mezoskalne meteorologije koje doti¢emo
nekoliko puta u ovom kolegiju. Vjerojatno je da ¢ée ovo poglavlje progresivno dobijati sve vise
na vaznosti u znanosti i u ljudskim aktivnostima jer zagrijavaju¢i zrak moze sadrzavati
progresivno vise vlaznosti u sebi, nego hladan zrak. Nadolazece projekcije mikroklime cijelog
Jadrana, Slavonije, itd. ne¢e moci zaobi¢i dinamiku i statistiku pripadnih mezoskalnih oluja. Na
DHMZ-u postoje znanstveni projekti u kojima se meteorolozi ve¢ godinama bave ovom
problematikom nad Sirim podru¢jem Hrvatske.
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8. UVLACENJE ZRAKA PRI KONVEKCIJI

Znamo da CAPE predstavlja gornju granicu, maksimalnu vrijednost, koja moze biti Cesti zraka na
raspolaganju za konvekciju (ukratko re¢eno). No, potrebna je i realisticnija procjena stvarne
energije (po jedinici mase zraka) konvekcije. Za ovakve procjene potrebno je uvaziti i uvlacenje
okolisnog zraka u podizucu Cest za koju smo do sad pretpostavljali nemijeSanje i temperaturnu
izoliranost. Takvi proracuni su vaZni za operativne numericke prognosticke modele poput
Aladina, Hirlama, WRF-a, itd.

Ako se promatra pseudo-adijabaticki proces, 8. je relevantna termodinamicka veli¢ina:

Lq
0 ~ Qexp| - ) 1
¢ p(c Tj ()

p

gdje je 6 pocetna potencijalna temperatura, L. je latentna toplina kondenzacije, g5 je omjer
mjeSanja u zasicenoj Cesti i C, je specificna toplina pri konstantnom tlaku, 7 je pocetna
temperatura Cesti.

Pri podizanju Cesti u stvarnosti ne vrijedi stroga adijabaticnost (to je samo dobra aproksimacija!),
odnosno dolazi do interakcije Cesti i okolnog zraka. Kako okolni zrak sadrzi manje vlage nego
promatrana vlazna cest, dio kondenzirane vlage unutar konvektivne Cesti mora ispariti
(izvlacenje, 'detrainment’). 1 zbog toga dolazi do relativnog smanjenja ekvivalentne temperature
visinom (obzirom na nemijeSaju¢i zrak i pripadni CAPE). To medudjelovanje s okoliSom se
dogada svim varijablama Cesti.

Pogledajmo neku prikladnu ocuvanu varijablu 4. Promjenu od A4 u konvektivnoj uvlacecoj ¢eliji
dobijemo ako aproksimiramo ¢eliju kao stacionarnu vertikalnu struju, tj. poput vertikalnog mlaza.
U vremenu ot ¢est mase m i proizvoljne, do sada, konzervativne varijable oblaka mA.s mijesa se s
om uvucenog zraka koji ima okolis, dmAen koliCine pripadne varijable. Promjena vrijednosti 4 u
oblaku je 4 (konacno stanje = pocetno stanje + okolisni doprinosi):

wHFinalno = Start + Uvlacenje®, tj. (2)
DA,
(m+om)A4,, + A4, )=mA,, +omA,, + Dct mot, 3)

gdje zadnji ¢lan s desne strane oznacava promjenu Aca (=Aobiak) pONOTra i izvora nevezanim s
uvlacenjem (npr. adijabaticki i/ili advektivni doprinosi, indeks 7). Pomnozimo sve zagrade:

mA,,, + 6A,,m + omA,, + omdA,, = mA,, + omA,,, + (%) mot .

Prvi ¢lanovi na lijevoj i desnoj strani se dokinu medusobno, a zadnji ¢lan na lijevoj strani je
produkt malih veliina pa se moze kao takav zanemariti. Dobiveni izraz dijelimo prvo s dt.

Oy m+ on Ay = on Ao + (DACM j "
ot ot ot Dt ).

Izraz se podijeli s masom m i malo se preuredi:
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Neka se u vremenu d¢ Cest podigne za dz = w dt. Stoga se ot moze zamijeniti s dz/w, kako bi se
dobio izraz za promijenu A7 u ovisnosti o visini, kod kontinuiranog uvlacenja.

%w = (%j _§_mK(Add — Am)
oz Dt ). & m
Uvodimo definiciju 4 = dln(’;—/m(’) koja predstavlja iznos uvlacenja.
z
dA -ld DA Ild
oy = < —=awld, —A4,,). 5
dZ ( Dt . ( cld env) ( )

U slu¢aju da nema uvlacenja, onda u (5) trivijalno nema 2. ¢lana na desnoj strani i sve se svodi na
¢lanove i tumacenja od prije. Obicno je 2. ¢lan sam po sebi pozitivan pa on smanjuje samu
varijablu, tj. umanjuje konzervativnost od 4. Ako je npr. 4 = In(#.), to¢nije In(0./C), gdje je C =
1K, moramo biti svjesni ¢injenice da je 6. o€uvano kad nije prisutno uvlacenje.

Slijede 2 primjera za (5); krenimo od ve¢ spomenutoga.

(d In Hej e (Mj —w((ng,), —(no,), ),
cld i

dz Dt

Stoga je, zbog adijabatickog ocuvanja €., 1. ¢lan na desnoj strani nula. Podijelimo izraz s w, i
iskoristimo definiciju ekvivalentne potencijalne temperature:

L.g

L, s
(dln@ej = 1l @7 1ol 6"
dz ). »

Lgqg. . L
=—l{ln0dd +M_ln0 _ qu,env:|

env

env C T

prcd penv

dné L
- ~-A —\q, ., — +In(8,, /6 . 6
[ dZ jdd |: CpT (qv cld qs eny ) n( cld env ):| ( )

Moze se zakljuciti iz (6) da konvektivna Cest u kojoj je prisutno uvlacenje ima manje uzgona
nego ona u kojoj nema uvlacenja. U (6) obi¢no dominira 1. ¢lan (koji smo takoder pojednostavili
na desnoj strani pretpostavljaju¢i srednju temperaturu u nazivniku).  Pretpostavi li se
hidrostaticka ravnoteza i za Cest, a ne samo za okolis, onda se 2. ¢lan na desnoj strani od (6) moze
zapisati kao In(7,, /T,,) .

Vratimo se na (5) i uzmimo da je Aosiaka= W, Uz pretpostavku, radi jednostavnosti, da je w okolisa
po iznosu puno manja od one za konvektivnu Cest:
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1
Prvi ¢lan na desnoj strani malo drugacije zapiSemo:

Dw_DzDw_ Dw_ Ty-T,
Dt Dt Dz Dz & T

env

d(w T,-T
Z[?J — g cldT eny —/IWZ . (7)

eny

Celije u kojima je prisutno uvlaéenje okolnog zraka sporije ¢e ubrzavati svoj razvoj nego one kod
kojih nema uvlacenja; to ukazuje na smanjenje uzgona i potezanje koje se javlja prilikom
uvlacenja okolnog zraka od strane promatrane Cesti zraka. Postoje dodatni efekti oko stvarnog
procesa uvlacenja a koje nismo uzeli u obzir (otpor zbog lokalnog uvlacenja koji se javlja na
prijelazu izmedu okolnog zraka i rastuce, toplije Cesti; zatim zanemarili smo nehidrostaticke 3D
efekte - ovi proizvode nelokalne utjecaje, uoceni su do danas samo u modelima i jedva da se
nasluéuju u najfinijim mjerenjima). Otpor pri razvoju termala moze biti i valne (npr. 3D nagnuti
ili zakrivljeni Kelvin-Helmholtzovi wvali¢i, KHV) 1 turbulentne prirode; preraspodjela
(redistribucija) tlaka takoder vjerojatno igra znacajnu ulogu u uvlacenju zraka u termale.

Naravno da smo u (6) i (7) na najgrublji moguci nacin parametrizirali utjecaj uvlacenja: tako da je
to konstanta, ili u najboljem slucaju sporo-varirajuci parametar (npr. podsjetimo se osnovne ideje
WKB metode i tretiranja varijabilnog medija). UCcinili smo to iz vise razloga, jedan je
matematicka jednostavnost i transparentnost samog problema. Drugi je dublji, kompleksniji i
kontroverzniji i ovdje ga otvaramo na povrSan nacin, kao Sto npr. santa leda viri iz mora.
Uvlacenje kao prvo, nema standardnu dimenziju, pojavljuje se u razli¢itim okolnostima u fizici;
to tek donekle ukazuje na nerjesenu prirodu ovog tranzijentnog procesa. Na primjer, uvlacenje se
pojavljuje u parametrizaciji procesa oko inverzije na vrhu granicnog sloja i tada je obi¢no
predstavljeno kao razlika vertikalnih brzina inverzije i karakteristicnih Cesti uz inverziju. U
procesu mijeSanja izmedu stratificiranog fluida i primjese, nerjetko se uvlacenje parametrizira
kao E ~ R/, gdje je 'entrainment', E, proporcionalan nekoj negativnoj potenciji gradijentnog
Richardsonovog broja, R, -2 < r < -0.5. U ovakvom slucaju E predstavlja apsolutni omjer
izmedu ulazne (uvlacece ili izvlacece) struje okolisa Sto djeluje ugl. okomito na osnovnu
karakteristi¢nu brzinu mlaza.

U laboratoriju je jako tesko posti¢i uvjete kao i u atmosferi; to znacajno otezava istraZivanje
uvlacenja zraka u atmosferske mlazove (Princevac i sur. 2005). Ovi autori su pokazali da je
uvlacenje u geofizickim fluidima bitno drugacije u prirodi nego u laboratoriji. Oni predlazu, na
osnovi svojih mjerenja u SAD-u, za omjer ulaznih brzina £ u katabatickom strujanju relativno
hladnog zraka niz nagnutu podlogu (vidi kasnije) da bude E = 0.05 R7, gdje je R; opet
gradijentni Richardsonov broj. To je za oko red veli¢ine jace uvlacenje nego u laboratoriji; ovaj
kompleksan geofizicki proces objedinjuje nekoliko efekata, od trenja zbog KHV pa do njihovih
sljedbenika pri jacoj stabilnosti (tj. ve¢em R; broju), tzv. Holmbde-tipa valova i pripadne
nestabilnosti. Ovi drugi (takoder relativno kratki) valovi i njihova nestabilnost, donekle sli¢na
KHYV nestabilnosti, tj. KHI, je puno manje spektakularna i intenzivna od nestabilnosti KHV,
slabije i rijede u vremenu mijesa fluid(e). Ipak, sporadicno u vremenu i prostoru, Holmboe
nestabilnost bi mogla biti izvor jace turbulencije i mijeSanja u stratificiranom zraku. Ilustracija
uvlacenja, zajedno s jo$ nekoliko vaznih procesa u donjoj troposferi, je prikazana na Slici 8.1.
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Slika 8.1 Skica vaznih procesa u donjoj troposferi vezanih uz uvlacenje zraka i medudjelovanja
vlaznog zraka i podloge (Izvor: NCAR/MMM internet).

Ovaj kompleksan proces, 'entrainment’ ili uvlacenje (odnosno 'detrainment' ili izvlacenje), ovisi o
nizu 'potprocesa’, o detaljima koji nisu mjerljivi u standardnoj meteoroloskoj praksi (npr. kao sto
uobicajeno nisu mjerljivi KHV). Pri uvlacenju radi se obi¢no o prijelazima izmedu laminarnih i
turbulentnih 3D gibanja, Sto dodatno otezava razumijevanje i modeliranje tog procesa. Stoga
smo se i bili pozvali na kratke valove u kvalitativnoj diskusiji o pojacanom mijesanju izmedu
okolisnog i u(z)laznog zraka. Vjerojatno ovaj proces uvlacenja zraka jo$ nije do kraja shvacen i
objasnjen jer se radi o prijelazu izmedu deterministickog i stohastickog procesa za koji ne postoji
solidna i efikasna matematicka podloga kao ni fundamentalno fizikalno tumacenje.

Vratimo se konvekciji. Neke Cesti ipak uspiju duboko konvektirati kroz cijelu troposferu, pa ¢ak
1 probiti tropopauzu u krajnjem slucaju, a uz minimalno uvlacenje okolnog zraka i vlastito
'razvodnjavanje’. To znaéi da na njihov razvoj uvlacenje nije znaCajno djelovalo. Stoga
indirektno zakljucujemo da je uvlacenje sporadi¢an 3D turbulentan proces. Vjerojatno granicni
sloj igra u tome suptilnu i jo§ nerazjasnjenu ulogu; prvenstveno moraju u tome biti vazni
turbulentni fluksevi latentne topline. Konacno, nije isklju¢ena mogucnost da meduigra
mikrofizike s raspodjelom cestica kondenzacije s jedne strane, te mezo- i mikroskalne dinamike i
pripadnih nestabilnosti s druge strane, odabiru termale koji ¢e stvoriti dominantne ¢elije duboke
konvekcije nad nekim terenom. Nastavljamo s dubokom konvekcijom, dok ¢emo se tzv. plitkoj
konvekciji posvetiti u poglavljima o grani¢nim slojevima.
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9. KONVEKTIVNE OLUJE I VRTLOZNOST U SUPERCELIJAMA

To su oluje koje su nastale pod utjecajem intenzivne duboke mokre konvekcije. Ovdje
prouavamo razvoj intenzivne vrtloznosti u pripadnim konvektivnim ‘super-oblacima'.
Podsjetimo se da postoje tri primarna tipa konvektivnih obla¢nih : jedini¢na , multi-, te
supercelija. Vazne veliine koja govore o jacini konvekcije su CAPE i vertikalna brzina te
vertikalno smicanje osnovnog vjetra.

U jedini¢noj i multi¢eliji se javlja i silazno gibanje, relativno blizu uzlaznom mlazu, nakon nekog
vremena, inducirano oborinom, koje nakuplja hladni zrak blizu tla. Razvitak novih se javlja pri
udarima vjetra kad hladan zrak dize ili gura nestabilan zrak nakupljen ispod i ispred oblaka pri
tlu. Pri horizontalnoj brzini ve¢oj od 20 m/s ispod 4 km visine, $to znaci jako vertikalno smicanje
vjetra, javlja se konstruktivno mjeSanje konvektivnih (dakle i postojanje razlika u vertikalnoj
brzini), Sto ¢e produljiti razvoj olujnog sustava cak i do nekoliko sati, jer u ovom slucaju silazno
gibanje je podalje od uzlaznog gibanja te ga ne ometa. To ¢e rezultirati razdjeljivanjem
konvektivnog sustava u dvije olujne cCelije (izmedu pada oborina), lijevo i desno obzirom na
srednji vjetar u troposferi. Ako je smicanje vjetra visinom istog smjera, tj. nema zakretanja
vjetra, onda su razdjeljeni dijelovi supercelije u idealiziranim uvjetima isti. No ipak, u prosjeku
na sjevernoj hemisferi prevladava anticiklonalno smicanje vjetra kroz slabo-stratificiranu donju
troposferu (poput Ekmanovog sloja, vidi kasnije); stoga, obi¢no lijeva brzo odumire (jer joj nije
naklonjeno prosjecno vektorsko smicanje srednjeg vjetra visinom), dok se u desnoj celiji
otpoCinje, odnosno nastavlja razvijati snazna rotacija i eventualno ¢ak mezoskalna cirkulacija
vjetra (mezo-ciklona). Takva supercelije, povezana s vlastitom mezo-ciklonom, ¢e proizvesti
jake oborine, tuu te mozda pijavicu ili ¢ak tornado. Nakupine multi i supercelije Cesto su
organizirane. Glavna forma organiziranja jake duboke konvekcije je mezozkalni konvektivni
sustav; MCS mozZe biti linearnog ili kruznog oblika, obicno se radi o nakupini velikih olujnih
oblaka. U MCS-e spadaju mezoskalni konvektivni kompleksi (MCC) i tzv. LOKS-ovi (squall
lines) u izvantropskim Sirinama, te tropske ciklone (uglavnom nemaju fronte i posjeduju toplu
jezgru) i konvektivne oblacne nakupine u tropima. MCS je vec¢i od pojedine konvektivne celije,
ali je najceS¢e manji od Rossbyjevog radijusa deformacije; to znaci da su im horizontalne
dimenzije reda velicine 100 km, traju barem 3-4 sata, dok pripadna (prateca) stratiformna
naoblaka moze postojati i nekoliko dana. Zbog svojih nemalih dimenzija i intenziteta (prijenos
energije, topline i vlaznosti), MCS-ovi utjecu i na opcu cirkulaciju atmosfere. Sastoje se od
obi¢nih (jednocelijskih), multi¢elijskih i/ili Cak supercelijskih oblaka.

Nalet hladnog zraka Sto ponekad osjetimo u vruéem ljetnom danu moze nam biti zadnje
upozorenje prije nego stigne olujno nevrijeme s jakom oborinom. Taj zrak je ohladen
isparavanjem kisnih kapi i obi¢no se spusta kroz unutrasnjost oluje prije no $to se rasiri naokolo
nad podlogom. Opcenito, MCS imaju dvije glavne podstrukture strujanja: topao i vlazan mlaz
zraka prema gore $to ,.hrani“ sustav i hladni, relativno suhi mlaz prema dolje $to prazni sustav.
Ovaj hladni dio silaznog strujanja moZe zapoceti nove olujne oblake u uvjetno nestabilnom
vlaznom zraku i tako pokrenuti 'lancanu' reakciju.

Intenzivni LOKS-ovi (squall lines) mogu putovati razli¢itim smjerovima od individualnih oluja,
zive po nekoliko dana (squall lines se obi¢no nalaze u toplom sektoru, nekoliko stotina km ispred
hladne fronte) i vjerojatno su najbrze (skoro linearne) forme MCS-a. Kao i u ostalim MCS-ima,
pojedine konvektivne ¢elije zive (puno) kraée od sustava, tj. LOKS—a. Ove je pak nerjetko tesko
razlikovati od intenzivnih kiSnih pruga (‘rainbands'). Druga vrlo organizirana vrsta MCS-a je
spomenuti MCC; prepoznaju se u satelitskim snimkama kao veliki, gotovo kruzni dugotrajni
hladni oblac¢ni §tit. Mogu nastati i od prethodnih LOKS-a. Traju u prosjeku 15-ak sati, vrhovi
pripadnih oblaka imaju temperaturu ispod -52° C, dok im ukupna povr$ina mozZe prijec¢i ¢ak 200
000 km?, to znaci da im je pripadni Rossbyjev broj, R, ~ 1. Nerjetko se javljaju ispred sinopti¢ke
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kratkovalne doline u srednjoj i gornjoj troposferi, karakterizirane znacajnim vertikalnim
brzinama; primarno forsiranje im dolazi od tople advekcije u donjoj troposferi. U razvijenoj
formi MCC-a tipi¢an im je topli vertikalni mlaz okruzen mezoskalnim konvektivnim vrtlogom,
hladna anticiklonalna jezgra blizu tropopauze i hladno, obi¢no nevremensko prizemno podrucje
mezoskalnog visokog tlaka ('mesohigh') zbog izlaznog silaznog strujanja iz oblaka. Primijetimo
da je tzv. mesohigh povezan s ruznim vremenom, formiran je rashladivanjem zraka zbog
padajuce isparavajuce jake oborine i/ili tuce; pri tlu nerjetko proizvodi vlastiti 'gust front' (mini-
fronta jakog udara relativno hladnog vjetra). Vec¢ina MCC-a se javljaju u zavjetrini velikih
planina, nad tlom gdje su Ceste niske mlazne struje koje mogu dovoditi zrak relativno velikih
vrijednosti &., te gdje je CAPE dovoljno velik obzirom na okolna podrucja.

Duboka (smatra se i mokra, ako se nista drugo ne spomene) konvekcija u principu dovodi do
intenzivne oborine. Isparavanje oborine §to ispada iz konvektivnih oblaka proizvodi hladni
silazni zracni mlaz (engl. cold downdraft), tj. silaznu turbulentnu struju. Taj mlaz rezultira u
relativno hladnom pridnenom S§ire¢em, kvazi-radijalnom strujanju (outflow), koji putuje nad
podlogom kao relativno gusca i hladnija struja (density current). Kad ta struja naide na relativno
topliji 1 vjerojatno vlazniji te moZzda i uvjetno-nestabilan zrak u atmosferskom grani¢nom sloju,
hladna struja se podvlaci pod topliji okolni zrak i ovaj se po€inje uzdizati. To onda ¢esto dovodi
do nove konvekcije i novog oblaka. Pripadni oblacni sustavi, npr. mezoskalni konvektivni
sustavi (MCS), mogu putovati preko nekoliko stotina kilometara i pritom dovodeci do znacajnog
uzdizanja zraka. Mehanizmi stvaranja MCS-a, i posebice LOKS-ova (squall lines), mogu biti
povezani s uzgonskim ili uzgonsko-inercijskim valovima te njihovim medudjelovanjem s
hladnim zrakom u mokroj atmosferi. Valovi pri tome proizvode podru¢ja konvergencije i
divergencije u donjoj troposferi, §to dovodi do koncentrirane konvekcije u konvergentnim
podru¢jima i pojacavajuci koherentnost pokretackog mehanizma organizirane konvekcije te
samog vala. Konvekcija daje energiju, a val daje karakteristi¢nu selekciju dominantne skale i
organizacije konvekcije. Time se proizvodi samoodrzavajuéi konvektivni sustav, poznat kao tzv.
valni-CISK sustav (‘Convective Instability of the Second Kind', CISK). Ipak, ima puno MCS-a
koji nemaju karakteristike CISK-a (npr. mnogi MCS-i se ne gibaju brzinom spomenutih valova).

Razvoj vrtloZnosti u supercelijama

Supercelije su od posebnog znacaja jer imaju tendenciju razvoja rotiraju¢ih mezociklona u
pocetno (vertikalno) nerotiraju¢em zraku. One bitno doprinose vodnoj bilanci mnogih krajeva u
svijetu 1 stoga je njihovo proucavanje progresivno sve vaznije u znanosti, meteoroloskim
sluZzbama kao i u mnogobrojnom agencijama za primjene meteoroloskih i hidroloskih rezultata.
Moze se pokazati da rotacija Zemlje nije relevantna u razvoju rotacije u supercelijama (trajanje
konvektivnog procesa!). Iako bi za detaljno razumjevanje procesa koji vodi razvoju supercelije
trebalo uzeti u racun i promjenu u stratifikaciji (tj. gustocu i temperaturu po vertikali) u atmosferi
u daljnim razmatranjima se to zanemaruje, odnosno dovoljno je koristiti Boussinesqovu
aproksimaciju da objasnimo kvalitativno bit ove rotacije. Jednadzba gibanja i kontinuiteta mogu
se izraziti kao:

DU _U (0.9 =L Vp + bk + ov?0 (1)
Dt ot Lo
V-U=0 (2)

gdje su U :UO +hw, ili kasnije jo§ jednostavnije samo, =U +kw', trodimenzijska brzina

strujanja, p, gustoca, p poremecaj tlaka, b =—-gp/ p, uzgon, p je poremecaj gustoce i zadnji ¢lan
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je utjecaj molekularne viskoznosti, tj. molekularna difuzija polja brzine (najslabiji ¢lan koji se
najcesc¢e zanemaruje).

Ako raspisemo drugi ¢lan brzine u jednadzbi (1) kao:
(a.@p:e(gj_gx@xﬁ),

gdje diferencijalni prostorni operator u 2. ¢lanu na desnoj strani djeluje samo na brzinu desno od
sebe (tj. ne i na brzinu neposredno ispred zagrade); nadalje, znamo: @& =V xU , pa dobivamo:

U L YU Gxa+bk+0vD (3)
ot Lo 2

Primjenom operatora V x na jednadzbu (3), prvi lan na desnoj strani is¢ezava te dobivamo 3D
jednadZbu za 3D vrtloznost:

0

QA

=V x(0 @)+ V x (b )+ 0V, (4a)

&)

t

Uz preuredenje, koriste¢i @ x (b x¢) = I;(E -a) —E(é-l;) , te CGinjenicu da V, t. a, kao
diferencijalni vektorski operator, djeluje u ovom slucaju na oba vektora iza sebe u (4), jer je
potrebno izradunati V x (U x @), dobijamo:

%HUﬁ)@:(@ﬁ)ﬁﬁx(b/?)wv%. (4b)

Iz (4) ¢emo uskoro zakljuciti da je osnovni uzrok razvoja vrtloznosti 3D zakretanje, savijanje i
naginjanje postojece vrtloznosti (‘tilting’); rotiraju¢i se elementi savijaju i rastezu (za Cesti koje
¢ine 3D vrtlog veca je vjerojatnost da ce se medusobno udaljavati nego priblizavati). Prvi ¢lan na
desnoj strani je ‘vrtlozna advekcija’ polja strujanja, s bitno 3D strukturom (‘tiltanje’, zakretanje).
Drugi ¢lan na desnoj strani predstavlja rotaciju uzgona. Bududi da je uzgon neizotropan, tj.
djeluje samo po vertikali, i polje strujanja i vrtloznosti je takoder neizotropno u atmosferi i moru.
Zadnji ¢lan u (4) je viskozna difuzija 3D vrtloZznosti.

Predstavljaju¢i ¢ = k-& kao vertikalnu komponentu vrtloznosti i mnoZe¢i vertikalnim

jedini¢nim vektorom k jednadzbu (4), bez efekta viskoznosti dobivamo jednadzbu tendencije ¢
(u nerotiraju¢em sustavu, tj. uz pretp. f— 0, v — 0):

%zg.ﬁx(Uxas) (5a)

Treba primjetiti da uzgon djeluje samo na horizontalnu komponentu vrtloznosti te da se ne
pojavljuje u (5a). Napomenimo (a izvan osnovne teme ove lekcije) da je (5) donekle slicno
izrazu za rotaciju u modelu plitkog fluida gdje se uzgon trivijalno ne pojavljuje, kao Sto se ne
pojavljuje u (5). Raspisujemo (5a) koriste¢i pravilo vektorske algebre za produkt na desnoj strani
(j. vracamo se mnoZenju vertikalnim jedini¢nim vektorom jedn. (4b)):
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%+U.v;=@.wwv2;. (5b)

Prijedimo na primjer i promatrajmo strujanje koje se sastoji od konvektivnog uzlaznog gibanja, tj.
mlaza toplog zraka (promjer ~ 1 do 10 km), ugnjezdenog (uronjenog) u osnovno zapadno
strujanje koje ovisi samo o visini z. Pretpostavimo da se vrtloZznost i brzina mogu prikazati kao:

c?)zfdﬁ/dz+c?)'(x,y,z,t), szﬁ(z)+(7’(x,y,z,t).
Linearizacijom (5):
/g'ﬁx(ﬁx@)z—lg'ﬁx(z?w'dﬁ/dz+ﬁ7§')
dobija se jednadzba za lineariziranu tendenciju vrtloznosti (koja se mogla naslutiti iz (5b)):

ai:_ﬁai+ald_u+uvzé"_ (63)
ot Ox Oy dz

Prvi ¢lan na desnoj strani od (6a) predstavlja advekciju ve¢ postoje¢e vrtloZnosti, dok drugi,
'tiltaju¢i' clan predstavlja medudjelovanje diferencijalnog vertikalnog gibanja, ow'/0y, sa
smicanjem osnovne struje. Primijetimo da drugi faktor u drugom ¢lanu na desnoj strani od (6a),
du / dz , ¢ija vrijednost mora biti velika da bi uopc¢e pocelo stvaranje supercelije, je istovremeno i
osnovna komponenta neporemecene horizontalne vrtloZznosti. Stoga, ovaj drugi ¢lan na desnoj
strani od (6a) efektivno zakre¢e osnovnu horizontalnu vrtloznost u vertikalnu. Kako je du/dz
¢lan gotovo uvijek pozitivan u pripadnim mezoskalnim situacijama s dubokom konvekcijom,
vrtloznost zbog 'tilting' ¢lana ¢e uvijek biti pozitivna prema jugu jezgre (na desno) uzlaznog
gibanja, a negativna prema sjeveru jezgre (na lijevo od uzlaznog mlaza). Odnosno kao rezultat se
javlja vrtlog u smjeru obrnutom od kazaljke na satu, tj. s ciklonalnom rotacijom prema jugu od
mlaza (na desno), a sa anticiklonalnom rotacijom prema sjeveru od glavnog (po¢etnog) uzlaznog
gibanja. Dimenzije tih novih vrtloga lijevo i desno (na jug i sjever, obzirom da smo uzeli da je
osnovno strujanje zapadno) su ~ 1 do 10-ak km (Slika 9.1a). Ako osnovni odnosno ambijentni
vjetar ne mijenja smjer, obje su novonastale konvektivne celije jednako favorizirane za dalji
razvoj. Zadnji ¢lan u (6a) je zanemariv u dinamici supercelije.

Jedan od glavnih zakljucaka iz (6a) je da se vertikalna komponenta vrtloznosti moze proizvesti i
u pocetno horizontalno nerotiraju¢em zraku (tj. bez vertikalne komponente rotacije) ako postoji:
1) znaCajno vertikalno smicanje osnovnog vjetra (horizontalna komponenta vrtloznosti) i 2)
znacajne horizontalne varijacije vertikalne brzine (npr. vertikalni mlazovi, tj. engl. ‘plumes’).
Njihova 3D kombinacija tj. medudjelovanje, ovdje ‘filting’, moze proizvesti znacajnu
mezoskalnu vertikalnu vrtloznost. U slucaju 2D srednjeg vjetra, (6a) dobija jos 2 ¢lana na desnoj
strani, tj.

a_é/z_(z/_lai+‘76_§ +ald_u_ald_v+uvzg" (6b)
ot ox oy oy dz 0Ox dz

¢ija su tumacenja analogna prethodnima (novi advektivni i novi zakretajuéi ¢lan).

S vremenom se zbog kondenzacije u gornjem dijelu osnovnog mlaza i pripadne oborine javlja
negativan uzgon koji na gornjem nivou na mjestu uzlaznog gibanja stvara silazno gibanje pa se
oluja se razdvaja (Slika 9.1b). Tada olujni oblak ve¢ postoji nekoliko sati. Razvoj joj je sporiji
od jedini¢ne ¢elije, dulje traje i pomaZe joj jako osnovno smicanje vjetra tako da oborina iz
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osnovnog mlaza ne uspije zagusiti glavno uzlazno gibanje (jer ga smicanje srednjeg vjetra uspije
izmaknuti od oborine). Supercelija ‘prezivi’ negativni oborinski mlaz prvenstveno zbog jakog
vertikalnog smicanja vjetra, po¢inju se javljati pozitivni povratni mehanizmi koji dalje pojacavaju
razvoj (npr. oslobadanje latentne topline u srednjoj troposferi, prizemna fronta udara vjetra, tzv.
‘gust front’ koja gura i podize vlazni i topli zrak pred sobom, itd.) tako da ovaj oblacni super-
organizam nastavlja svoj razvoj jo§ nekoliko sati. Prizemni ‘gust front’ je nastao spuStanjem
hladnog zraka (ohladen prvenstveno isparavanjem ispadajuce oborine) i razlijevanjem po podlozi
ispod supercelije (SI. 9.1b). Tu je glavni izvor regeneracije oluje i kontinuiranog stvaranja
uvjetno nove Celije. S druge strane, Cb disipira kad se glavna silazna struja odsijece od glavne
uzlazne struje koja onda viSe nema dotok toplog i vlaznog zraka. Nakovanj i ostali gornji dijelovi
oblaka mogu jos postojati neko vrijeme.

Mnozeci (3) s 3D vrtloznosti a (4b) s brzinom i zbrajajuci takve dvije jednadzbe dolazi se do
prognostickog izraza za w;U;, tj. skalarnog produkta vrtloznosti i brzine, koji je jedino moguce
razviti u 3D (i viSedimenzijskom) prostoru. To je spiralnost ili zavojitost (engl. ‘helicity’)
strujanja i igra ulogu u npr. 3D nelinearnoj dinamici strujanja poput one u tornadogenezi te
drugim koherentnim strukturama (npr. dimni kolutovi pri uzivanju cigarete, indijanski dimni
signali, itd.). Postoje indikacije da podrucja strujanja s pove¢anom tj. zna¢ajnom zavojitoSéu
imaju zanemarivu disipaciju i obrnuto. To je u skladu s ve¢ reCenim da zavojitost dobro
korespondira koherentnim strukturama (npr. kvazi-horizontalnim mezoskalnim vrtlozima), koje
pak mogu imati tek relativno malu disipaciju da bi uopée postojale. U praksi se primjenjuje nesto
jednostavnija forma za raCunanje zavojitosti, tzv. integralna zavojitost (spiralnost) okolisa
obzirom na oluju.

Slika 9.1 (a) Ilustracija pocetnog razvoja supercelije; osnovni vjetar i strane svijeta su prikazane
lijevo, masne kruzne strelice prikazuju vrtloznost, otvorene savijene strelice predstavljaju ulazeci
(dolje) i izlazeéi zrak (gore) - sve u sustavu gibanja oblaka, Cetvrtaste strelice prikazuju uzlazno
gibanje, osjenc¢ano podrucje sa silaznom strelicom predstavlja pocetak oborine, a tanke prizemne
strelice su nadolazeci zrak. (b) Stanje oblacnog sustava u kojem je ve¢ doslo do razdvajanja;
fronta udara vjetra (‘gust front’) je skicirana ispod glavne celije gdje je pocelo razdvajanje
supercelije. Sustav kratko nastavlja kao dvija Ch-a (prema Holtonu, 1992 i Klempu 1987).

87



Raspodjela tlaka u superdeliji

Da bismo razumjeli stvaranje uzlaznog gibanja u konvektivnim vrtlozima, proucavamo polje
perturbacije tlaka; ovaj se proces javlja vise sati nakon pocetnog vertikalnog gibanja u mlazu
toplog zraka. Dakle, ovo Sto slijedi odgovara dinamici tlaka Slike 9.1, nakon §to se razvila
rotacija u superceliji. Dijagnosticka jednadzba za poremecaj tlaka dobiva se primjenom

operatora (V-) na (3) jer operator laplasijena i divergencije komutiraju pa zadnji &lan iz (3)
otpada:

v{i]=—v2[af]+€-(ﬁx@)+a—b_ 7)

Po 0z

Prva dva clana na desnoj strani od (7) predstavljaju dinamicko forsiranje dok posljednji ¢lan
predstavlja uzgonsko forsiranje. Numericki modeli i mjerenja sugeriraju da dinamicki forsirane
perturbacije tlaka, prvi i drugi ¢lan na desnoj strani od (7), mogu uzrokovati znacajna vertikalna
ubrzanja (nehidrostaticki efekt pumpe) koja su donekle kompenzirana zadnjim (uzgonskim)
¢lanom.

Za kvalitativno racunanje dinamickog doprinosa poremecaju sile gradijenta tlaka, bilo u lijevom
ili desnom vrtlogu na Sl. 9.1, koriste se cilindri¢ne koordinate (r, /1,2); nadalje, pretpostavljamo

da je azimutalna brzina v, u prvoj aproksimaciji neovisna o azimutu A, radi jednostavnosti. U

ovakvom sustavu, uz spomenuta pojednostavljenja, relativna horizontalna brzina i vrtloznost
postaju:

—

- . -k
Uxj,v,, w=k§z7a("vz)/a”,

gdje je j, jedini¢ni vektor u azimutalnom smjeru (mali indeks 'A'), 7 je udaljenost od osi vrtloga

te, vi#va(4) i U~ (u, ~0,v,,w). Uzme li se da je i jediniéni vektor u radijalnom smjeru (mali
indeks '), onda imamo:

Uxo~i -+
r

(VV/I)-

9
or
Ako pretpostavimo da je vertikalna skala mnogo (ili bar djelomice!) veca od radijalne, laplasijan
u cilindri¢nim koordinatama moze biti aproksimiran kao:

V2~ V7, zlg( aj

r_
ror\ or
gdje je zanemaren |82 27| obzirom na ‘82,,,,|.

= = . 0
Na osnovi dosadasnjih pretpostavki takoder u ovom slucaju vrijedi V=V, =~ l—’a—(r(...)). Sada
r or

mozemo u (7) dinami¢ku komponentu perturbacije tlaka u mlazovima kvazi-vertikalnih vrtloga
aproksimirati (oznaceno kao: p,, ) kao:
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a 2 2
li(LﬂJz_lﬁ{raﬂv 1/2)}1 ol [ a(m)}wvi R

ror\ p, or r or or r or or r or

Integrirajuci (8) radijalno po » dobivamo jednadzbu priblizne ciklostroficke ravnoteze:
pO_Iapdyn /ar ~ v/lz /I" . (9)

Prepojednostavljujuci problem, zamisljajuc¢i da vertikalno postavljeni vrtlog mlaza supercelije
rotira, u nultoj aproksimaciji, poput krutog tijela kruZznom kutnom brzinom £, onda je v, = Qr,

pa (9) integriranjem vodi do: p,,, = p, + £,Q°r* /2, odakle je o¢ito da je minimalni tlak u centru
vrtloznog mlaza, neovisno o smjeru rotacije. Ovaj slucaj se moze poopceniti na klasu kutnih
brzina v, = a,r” +a,r""" gdje je 0 < p < I, te ao i a; dimenzijske konstante. Ovime smo
kvalitativno opisali dinamicke doprinose tlaku u (7). Istovremeno, uzgonski ¢lan u (7), 0b/0z,
najceSce kompenzira spomenuti minimum tlaka. Iz (9) vidimo da u srediStu vrtloga postoji
minimum tlaka neovisno o tome da li je rotacija ciklonalna ili anticiklonalna (to nije neobicno za
mezoskalne procese). Jaka rotacija u srednjoj troposferi inducirana vrtloznom strujom mlaza,
koja se zakrece i rasteze, stvara efekt centrifugalne pumpe. (Izmedu ostalog i zbog kontinuiteta,
brzina v, u centru » — () mora isto biti nula.) To, nadalje, stvara doprinos uzlaznim strujama (tj.

kroz vertikalnu komponentu sile gradijenta tlaka). Tako dolazi do akceleracije usmjerene prema
gore. Silazna gibanja dijele uzlazna gibanja na dvije olujne ¢elije, te se tako stvaraju dva nova
centra jake konvekcije, koji se pocinju gibati lijevo i desno obzirom na pocetnu oluju. To bi
slijedilo nakon Slike 1.b.

‘Tilting i stretching’, tj. 3D zakretanje i umatanje pocetno horizontalne vrtloZznosti povezane s
vertikalnim smicanjem osnovnog vjetra moze dovesti do rotiraju¢ih mezoskalnih supercelija. No
to ne znaci da se tako mogu proizvesti velike vrtloznosti koje mozemo promatrati u tornadima
koji se mogu pojaviti uz supercelije. Numericki modeli sugeriraju da se u tom slucaju javlja
‘tilting 1 stretching’ jake horizontalne vrtloznosti. Ona je rezultat horizontalnog gradijenta u
uzgonu §to se javlja blizu tla uzduZz linije udara vjetra. U tom podru¢ju se negativno-uzgonske
vanjske struje, nastale konvektivnim silaznim gibanjem zbog isparavanja ohladenog zraka,
mjesaju s toplim vlaznim, uvjetno nestabilnim zrakom grani¢nog sloja. Dakle, koncentracija
horizontalne vrtloznosti iza pruge udara vjetra ('gust front’) stvara jaki rotor iza, pribliZzno
paralelno s, mini-frontom (prugom) udara vjetra. Tornadogeneza se javlja zbog izuzetno jakog
rastezanja i savijanja (‘tilting i stretching’) po€etno horizontalne, a onda novonastale vertikalne
vrtloznosti.

Tornadogeneza, zakretanje vrtloznosti i pojednostavljena zavojitost strujanja. Pored velikog
CAPE-a i jakog smicanja srednjeg vjetra po visini, za stvaranje super-Cb oblaka i eventualnog
formiranja pijavica (malih tornada), ili ¢ak tornada, postoje dodatni vazni parametri za
kratkorocnu prognozu tih ekstremnih pojava.  Jedan od tih dodatnih parametara je
pojednostavljena verzija zavojitosti strujanja (eng. helicity) $to je detaljno obradeno u Pogl. 8.2 1
govori o 3D povezanosti vjetra i vrtloZnosti §to ne postoji u 2D strujanju jer se radi o skalarnom
produktu brzine i rotacije, tj. # = w;w;. U pojednostavljenoj, vertikalno integriranoj formi, kakva
se ponekad koristi u prognozi nevremena to je:

HZIVhwh dz — I(Uh—Ch) wp dz,

gdje je vertikalno integriran skalarni produkt srednjeg vjetra i horizontalne vrtloznosti kroz donji
dio troposfere, npr. 2-3 km; nadalje, dobro je oduzeti od srednjeg vjetra Uy srednju brzinu Cb-a u
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odnosu na tlo, Cp, pa tako dobijemo V; u prethodnom integralu, lijevo. O¢ito, H > 0 ako vjetar
zaokre¢e visinom u desno, i obrnuto, H < ( ako srednji vjetar zaokre¢e u lijevo po visini.
Ovakav H, ako prijede ~ 200 m3s2, ima velike $anse da se stvori super-Cb, a ako prijede takve
vrijednosti za ~ 50 % 1 viSe, to onda Cesto dovodi do jake tornadogeneze. Naime, to je mjera
potencijala rotacije uzlaznog mlaza zraka u olujnom oblaku koji je direktno povezan s
vrtlozno$¢éu niz srednji vjetar Sto ulazi u oluju.

Za uobicajeno smicanje zraka u donjoj troposferi sjeverne izvantropske hemisfere, opisano anti-
ciklonalnim zakretanjem srednjeg vjetra visinom, atmosfera preferira desnu ¢eliju, dok se lijevoj
¢eliji namece nefavorizirano smicanje. Konacan rezultat je u prosjeku takav da desna preuzima
ulogu ‘majke’ supercelije, a lijeva (uvjetno sjeverna, u naSem koordinatnom sustavu) odumire u
roku od nekoliko sati. Naide li supercelija na povoljne izvore vlaznosti i topline, a i dalje je u
povoljnom sinoptickom polju (jako smicanje, uvjetna nestabilnost zraka), ona moze opstati
proizvodec¢i stotinjak mm oborine po kvadratnom metru u roku od ~ jednog dana. Orografija
bitno komplicira ovu sliku razvoja duboke konkvekecije.

Jedan od brojnih primjera organizirane duboke konvekcije nad nasim podrucjem prikazan je u
radu Belusi¢a i sur. (2007a) koji se nastavlja na radove domacih oceanografa proucavajuci
povremene poplave na Jadranu. U spomenutom radu se istrazuje viSeskalno atmosfersko
medudjelovanje, posebice duboke mokre konvekcije i uzgonskih valova, $to se ponekad mogu
tako organizirati da formiraju prije spomenute viSednevne mezoskalne konvektivne sustave
(‘Mesoscale Convective Systems’, MCS). Takvi sustavi mogu proizvesti nekoliko stotina
milimetara oborine, nerjetko s tu¢om tijekom 2-3 dana. Tipi¢ni MCS se giba obi¢no sporije od
uobicajenih atmosferskih poremecaja pa zato i lakSe moze dovesti do poplave. Pripadni veliki
skokovi atmosferskog tlaka mogu uzrokovati rezonanciju u moru i dovesti to tzv. meteo-
tsunamija.

Jo§ jednom, pri kraju ovog poglavlja, tornadogeneza jo$ nije dovoljno dobro shvacena jer
prvenstveno nedostaju podaci. Radi se o posebno jakoj i koncentriranoj horizontalnoj vrtloznosti
zbog horizontalnih gradijenata uzgona pri tlu uz frontu vihora (‘gust front’) gdje se sukobljuju
spustajuci tezi zrak (‘convective downdraft’) i vlazni, topli zrak (bitna i latentna toplina). Ako je
mezo-ciklona promjera nekoliko desetaka km i opcenito vrlo jaka vertikalna vrtloznost. Na
prucavanju tornada se godinama intenzivno radi, posebice u SAD-u. Pregled pojave mini-tornada
(pijavica) u Hrvatskoj se nalazi u Stiperski (2005). Latentna toplina pri evoluciji tornada igra
nedovoljno razjasnjenu ulogu. Pripadne CAPE vrijednosti su ~ 2500 do 3000 J/kg, uz izuzetno
velike 3D gradijente horizontalnih i vertikalnih komponenata brzine vjetra (vjerojatno najvece
procijenjene vrijednosti CAPE-a iz mjerenja su oko 5000 J/kg). Male pijavice (dust devils) su u
biti tvorevine konvektivnog atmosferskog grani¢nog sloja (iduce poglavlje), mada pokazuju i
mezosklane prekursore. Obi¢no imaju promjer 3 do 10 m i mogu se rastegnuti do nekoliko
stotina metara u visinu, traju do nekoliko minuta. Javljaju se u podru¢jima jakih horizontalnih
temperaturnih gradijenata u najdonjoj atmosferi, vide se samo ako postoje markeri u zraku, tj.
prasina, lisce, slama, itd. Ako je mala zracna pijavica Sira, npr. do 20-ak metara u promjeru, onda
je Cesto puta saCinjena od nekoliko manjih pijavica umotanih zajedno u zajedni¢ku, vecu
pijavicu. Cim postoji neka poletna vrtloznost u dizuéoj &esti zraka, dolazi i do rastezanja te
rotirajuce Cesti; rotacija se tako intenzivira zbog ocuvanja kutnog impulsa Cesti.

Duboka konvekcija se na planetarnoj skali moze organizirati na viSe nacina, jedan od glavnih je
MCS. Samo navodimo nekoliko primjera, poneke od njih prouavamo u nastavi a neki su
ostavljeni kao izborne teme studentskih seminara. Intertropska zona konvergencije (ITCZ) je
globalno najocitije kvazi-stacionarno podrucje duboke konvekcije na Zemlji; ima godis$nji hod od
otprilike 10°N i 6°N. Mada pocetak konvekcije na ITCZ nerjetko zapoéinje barotropnom
nestabilnos¢u, najc¢esce se nastavlja oslobadanjem latentne topline. Ve¢ je bilo navedeno da se
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LOKS-ovi obi¢no javljaju u toplom sektoru ciklone, ispred hladne fronte; duzina im je nekoliko
stotina, a Sirina nekoliko desetaka kilometara i najceSée sadrze organizirane multi¢elije. Traju
10-tak sati i dulje a mogu se u povoljnim okolnostima regenerirati tijekom nekoliko dana. Imaju
horizontalno vrpcastu strukturu, za razliku od MCC koji su kruznog oblika (oboje spadaju u
MCS-e).

Najjace tropske ciklone, uragani (‘hurricane’, ‘typhoon') se javljaju najces¢e na zapadnim
stranama najvec¢ih oceana, tj. blizu istoCnih obala najvec¢ih kontinenata; puno su ce$¢i na
sjevernoj nego na juznoj hemisferi (obi¢no oko 10°N 25°N). U prosjeku se godisnje pojavljuje
oko 87 £ 8 imenovanih tropskih ciklona (> 17 m/s) od kojih oko 47 + 7 postizu uragansku jacinu
(>33 m/s). Za razvoj uragana ve¢ je vazna i rotacija Zemlje te vertikalno rastezanje osnovnog
vrtloga (ali ne 1 ‘#ilting’ kao kod super Ch-a). Njihov nastanak jo§ nije sasvim shvacen i
protumacen; neke teorije polaze od medudjelovanja more-zrak (‘air-sea interaction theory’),
druge od tropske valne dinamike, itd. Ne zna se niti tocan razlog zasto gotovo da ih nema na
juznoj hemisferi. Za njih integralno, tj. za cijeli sustav, vrijedi hidrostaticka aproksimacija (Sto
naravno, nije istina za pojedine oblacne celije), te ravnoteza gradijentnog vjetra u polarnom
koordinatnom sustavu. Polaze¢i od ukupnog kutnog impulsa gibanja i spomenutog gradijentnog
vjetra u stacionarnom stanju, pokazati ¢emo da su tropske ciklone sustavi s toplom jezgrom
(‘warm core systems’), §to je bitno drugacije od izvantropskih ciklona. Dakle, azimutalna brzina
v; je u gradijentnoj ravnotezi s radijalnom komponentom gradijenta tlaka, tj.

v, +ﬁ})~6d5

r - or

(10)

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

M’ r  od
Ll 11
r 4 4 or (D

Hidrostati¢ka aproksimacija u koordinatnom sustavu logaritamskog tlaka gdje je z* = -H-In(p/p),
H = RTy/g 1T je globalna srednja temepratura, glasi:

o0 _RT
oz H '
Primjenom 0/0z" (11) slijedi
1oM, RoT (12)
r oz H or

Motrenja u i oko uragana sugeriraju da je iznad tipicnog pripadnog atmosferskog grani¢nog sloja
(ABL, vidi iduce poglavlje) oM,/0z* < 0, $to znali da T opada s udaljeno$¢u od centra uragana.
Dakle, maksimalna temperatura je u i oko centra uragana. Pretpostavimo li da je dubina cijele
pripadne troposfere oko 10 km, da je obodna brzina ~ 50 m/s (uraganska brzina), da je radijus
dominantnog djelovanja uragana ~ 100 km i da se ovaj nalazi na oko 20° sjeverne zemljopisne
Sirine, skalnom analizom (12) daje radijalnu temperaturnu promjenu A7 = 9-10° C. Jaki radijalni
temperaturni gradijent dovodi do velikog 46, prema centru uragana. Velika latentna toplina
ABL-a dolazi iz toplog oceana i hrani uraganovu kineticku energiju koja se onda uvelike disipira
u pripadnom ABL-u, a dio - putem ostalih konverzija energije — ode u viSu atmosferu
dugovalnim zracenjem dubokih oblaka i generiranjem uzgonsko-inercijskih valova. Prema
centru uragana lako dolazi do izentropsko inercijske nestabilnosti jer plohe konstantnih 6. i M;
skoro koincidiraju pa se Cesti zraka lako podizu zbog spiralne konvergencije i nije potrebno
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vanjsko forsiranje za to podizanje. U tom je slucaju interakcija ocean-atmosfera, tj. pripadna
neravnoteza, glavni uzrok nastanka i pogotovo razvoja uragana. Velika raspoloziva latentna
toplina je komplicirana funkcija polja povrsinskog vjetra, hrapavosti podloge, gibanja oceanskih
valova i razlika u temperaturi izmedu zraka i oceana. Za razliku od izvantropske ciklone koja u
biti postaje centar hladnog zraka (ako dode to tipi¢ne okluzije), oko toplog centra uragana nema
znacajnih frontalnih poremecaja.

Uragani se javljaju tek kad je temperatura povrs$ine mora iznad 26°C, no izgleda da tek jedan od
~1000 pocetnih pripadnih tropskih poremecaja, koji nerjetko zapocinju uz zapadnu obalu Afrike,
zavr$i kao uragan. Pored visoke temperature mora, znacajne vrtloznosti i relativne vlaznosti
srednje troposfere i slabo vertikalno smicanje vjetra ¢ine nuzne (ali ne i dovoljne) uvjete za
nastanak tropskih ciklona. Polarne ciklone (‘polar lows’) su polarni ekvivalent tropskim
ciklonama, nesto su manje po dimenzijama, ali su takoder vrlo intenzivne, traju oko tjedan dana i
obi¢no sadrze jake Cbh multiéelije. Javljaju se u zimi, uz npr. obale Norveske, Svedske i Danske
nakon prodora vrlo hladnog arktickog zraka nad relativno toplu Golfsku morsku struju. Polarne i
tropske ciklone jako ovise o medudjelovanju s morskom povr§inom, kao i strujanjem zraka na
pripadnoj sinoptickoj skali.

Obzirom da se povecava razlika izmedu globalne prizemne (a time i povrSinske temperature
oceana) i1 globalne gornje-troposferske i donje-stratosferske temperature, raste u prosjeku i
efektivnost uragana kao toplinskih strojeva i uspjesnosti u prevodenju toplinske u mehani¢ku
razdioenergiju (uglavnom u formi vjetra i velikih morskih valova). Naime, ta efikasnost je
razmjerna razlici temperature izmedu dvaju toplinskih rezervoara (povrSine oceana s
atmosferskim grani¢nim slojem, te gornje atmosfere, koja u prosjeku malo raste). Stoga je
kvalitativno razumljivo da uragani postaju u prosjeku ¢es¢i i/ili jaci.

Takozvani 'Medicane'-i i 'Biscane'-i su manji kvalitativni ekvivalenti uragana u Mediteranu i u
Biskajskom zaljevu. Isto imaju toplu i nerjetko vedru jezgru, nastaju nad toplim morem, pri
uobicajenoj frontogenezi i uz znatno pojacanje visinskom ciklonom (‘cut off low’). Visinska
ciklona pomaze smanjenju vertikalnog smicanja srednjeg vjetra i 'vertikalizaciji' ciklonalnog
vrtloga. To dovodi do relativno barotropnije strukture ciklone, nego $to su tipicne barokline
ciklone. Pripadna nevremena su medu najze$¢im olujama na Mediteranu, Cine velike Stete u
obalnim zonama zbog izuzetno jakog vjetra, usporedivog s orkanskom burom i jugom, zbog
velike koli¢ine oborine u relativno kratkom vremenu i zbog stvaranja valnog uspora koji dovodi
do velike i nagle denivelacije mora. Slicno uraganima i ove ciklone se ponekad mogu
transformirati u uobicajene izvantropske ciklone i dalje putovati nad kopnom jos nekoliko dana.

U zra¢nim masama, npr. iza jake hladne fronte, konvekcija se nerjetko organizira u tzv. otvorene
ili zatvorene Ccelijske sustave, ovisno o relativnom omjeru naoblake i vedrog zraka te
prevladavajucéeg strujanja i pripadnog srednjeg smicanja vjetra. Otvorene i/ili zatvorene duboke
obla¢ne cCelije (‘open and closed cells’) se najbolje vide u satelitskim snimkama iznad mora u
hladnom zra¢nom sektoru. Pri tome je bitno stanje najnizeg dijela atmosfere, tj. atmosferskog
grani¢nog sloja. Pripadna mikrofizika (tipovi kondenzacije, rast i transformacije oblac¢nih i
oborinskih kapljica i kristala, oborina pri tlu, itd.) se obraduje u kolegijima Fizicke meteorologije.
Na SI. 9.2 skicirana je osnovna morfologija atmosferskih kristala. Inace, jedni od najvaznijih
mikrofizickih osobina oblaka su opticka debljina i veli¢ina kapljica i kristalica. Naravno, ne
smije se zaboraviti vaznost oblaka, njihove dinamicke i mikrofizicke osobine te interakcije s
ostalim procesima, u prognozi vremena kao i u klimatskim projekcijama gdje su upravo oblaci
redoviti uzrok nepouzdanosti (uz npr. stanje podloge, itd.).
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Slika 9.2 Morfologija najce$¢ih snjeznih kristala u atmosferi u ovisnosti o temperaturi i
prezasic¢enju.

Recentna pitanja o dubokoj konvekeiji su visestruka, no ovdje kratko navodimo tek nekoliko
vaznih pitanja. Numericko modeliranje konvekcije i dalje ostaje vjerojatno najteZe pitanje u
meteorologiji a onda i u dinamickoj klimatologiji, odnosno klimatskim simulacijama. Simulirana
konvekcija se nerjetko pojavi na pogreSnom mjestu, u netocno vrijeme, predugo ili prekratko
traje s najées¢e pogresnim intenzitetom a ponekad i tipom oborine. Naime, klju¢ni mehanizmi
same strukture konvekcije, oborine i razvoja naoblake Cesto se puta pojavljuju na najmanjim
skalama; to znaci jaku interakciju sa submezoskalnom dinamikom i uvlacenjem, turbulencijom,
mikrofizikom 1 zracenjem. Simulirani mlazovi (‘updraughts') su Cesto puta preintenzivni i
preuski, ili pak obrnuto, u usporedbi s radarskim i avionskim mjerenjima. Izgleda da tek pri
eksplicitno razlucenim oblacima, s npr. Ax < 1 km, 4z < 0.2 km, At < 30 s, simulirane mokre
kumulusne tvorevine pocinju konvergirati stvarnoj konvekciji. Pri tome se uocava i jaca
disipacija turbulencije na rubovima mlazova §to mora ovisiti o jadini samog mlaza. Vecina
operativnih prognostickih modela, poput ALADIN-a i AROME-a, koji jo§ uvijek imaju
parametrizirane (eksplicitno nerazlucene) vertikalne mlazove i konvektivnu oborinu, uglavnom
pogresno daju pripadne prognoze nevremena u §to se mozemo najbolje uvjeriti ljeti.

Najveca zrna tuce izmjerena u Hrvatskoj su oko veli¢ine teniske loptice, no zadnji rekord je od
19.7.2023. kad je super-Cb izbacio ledeno zrmo u promjeru od ¢ak 13 cm. Svjetski sluzbeni
rekord, barem do svibnja 2018. Drzi zrno promjera 20.32 c¢cm koje je palo u Vivianu, Juzna
Dakota, SAD, 23.7.2010. godine. Postoje veci, ali nesluzbeni rekordi u najve¢im dimenzijama
zma tuce. Izuzetno je teSko, skoro nemoguce u danaSnjim uvjetima, prognozirati ovakve

ekstremne dogadaje.

Zna se da je Mediteran podlozan putuju¢im nevremenima s jakom oborinom §to ponekad dolazi u
obliku MCS-a. Pri tome isparavanje iz toplog mora kombinirano s relativno hladnim suhim
zrakom u visini pomaze razvoju konvekcije u MCS-u i to pojacava rizik za intenzivnu oborinu i
priobalne poplave. Glavni uzrok takvih vremenskih situacija je dizanje uvjetno nestabilnog
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morskog zraka koji se sudara s obalnim planinama. Na primjer, juzni dio Dalmatinske zagore
Cesto puta dobije najviSe snijega za vrijeme prodora vlaznog zraka s jugozapada koji se dize
preko Biokova i onda prelazi preko Zagore. Potesko¢e u numerickom modeliranju pothladenih
kapljlca oblaka, mikrofizike leda i prognoze statisticke raspodjele ledenih zrna u oblaku 001tuJu
se 1 u neadekvatnoj progn021 duboke konvekcije i pripadne oborine. Dinamika razvoja
hidrometeora u oblaku je jako povezana s koli¢inom vodene pare, prostorno-vremenskom
raspodjelom kristali¢a leda i turbulencijom. Pocetak sijevanja i grmljavine iz mediteranskih
MCS-a obi¢no se nalazi u podru¢ju malih zma leda, a rjede oko sitne, ve¢ formirane tuce.
Pokazano je da pijesak iz Sahare, pun minerala, vjerojatno sluzi kao jako dobar izvor jezgri
kondenzacije i zaledivanja. Pouzdana prognoza takvih i slicnih nevremena, ¢ak s najboljim
danas$njim modelima i najfinijom dopustivom rezolucijom, ne prelaze nekoliko sati u buduénost.
Takve se poteskoce onda jos izraznije o€ituju u nepouzdanosti klimatskih projekcija u buducnost.
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10. PLANETARNI GRANICNI SLOJ

Uvod

Ovdje pocinje zadnja cjelina mezoskalne meteorologije ulaze¢i u mikroskalnu meteorologiju.
Najosnovniji je pojam ovdje turbulencija: pripadno mjerenje, statisticki tretman i matematicko
obradivanje u teorijskim i numerickim modelima. Glavna pretpostavka u meteoroloskoj primjeni
teorije turbulencije je najvjerojatnije (ne)opravdanost Reynoldsovog usrednjavanja. Za uspjesno
pracenje ove cjeline nuzno je da student ponovi statisticke metode geofizike, uvod u dinamiku
geofizickih fluida ili klasi¢nu hidrodinamiku, ostale dijelove dinamicke meteorologije te sadrzaj
ekvivalentan dosadasnjem toku ove skripte. Turbulentno strujanje znaci jako pojacano mijesanje
u fluidu; ono je karakterizirano nestacionarnim viSeskalnim interaktivnim gibanjem uz
dominantne slucajne komponente spomenutog strujanja.

Ovdje ¢emo se baviti pravom, tj. 3D turbulencijom, za razliku od 2D, ,.kvazi-turbulencije®. Ovu
drugu, tj. 2D ,.turbulenciju“ smo donekle dotakli u kvazi-geostrofickoj teoriji, npr. u proucavanju
rjeSenja barotropne jedn. vrtloznosti. Jedna od osnovnih osobina 2D i kvazi-geostroficke
turbulencije je stvaranje koherentnih struktura velike skale medu fluktuacijama vrtloZznog polja na
maloj skali (Sto u prosjeku nije dozvoljeno u pravoj, 3D turbulenciji). Dakle, 2D turbulencija ima
tendenciju organiziranja u kvazi-stacionarne koherentne strukture i gubitak neprediktabilnosti.
Ovakvo ponaSanje u separaciji skala je dinamicka posljedica oCuvanja i energije i enstrofije
(kvadrat vrtloznosti) koja onda rezultira neto-tokom energije prema velikim skalama i neto-
tokom enstrofije k malim skalama. Zato se mnoge vrste gibanja na velikoj skali (npr. ,,slobodna
gibanja“ bez forsiranja, $to se vrlo postupno razvijaju i eventualno prigusuju, ili pak gibanja uz
blago forsiranje) mogu priblizno opisati kao velike koherentne deterministicke strukture na jednoj
strani (ciklone, anticiklone, mlazna struja, itd.), te neorganizirana uglavnom slucajna gibanja na
maloj skali. Budu¢i da je enstrofija vazna i ocuvana veli¢ina u 2D ,turbulenciji“ i vrtoznost se u
bezdivergentnom 2D strujanju ponasa kao oCuvani skalar. Tu se plauzibilno moze re¢i da se
gustoca kineticke energije (energija po jedinici mase zraka i po valnom broju k) u prosjeku
pona$a’® kao Ex ~ k - (vidi dalje o statistickoj teoriji turbulencije).

Planetarni grani¢ni sloj (engl.’ Planetary Boundary Layer', PBL, ili 'Atmospheric Boundary
Layer', ABL)) je donji dio troposfere u kojem su fizicka polja odnosno vrijeme u meteoroloskom
smislu pod direktnim utjecajem Zemljine povrSine (prvenstveno mehanickim i termickim).
Tradicionalno se dijeli na 3 podsloja: viskozni (debljine ~ 1 mm), prizemni (~ 1 do ~ 100 m
eventualno i do 300 m) te sloj mijesanja ili vanjski sloj (~ 1 km) tipi¢no ali ne i nuzno pokriven
sinoptickom inverzijom koja ga dijeli od tzv. slobodne atmosfere. Najdonji podsloj, viskozni, je
meteoroloski nevazan.  Prizemni (unutarnji) sloj je karakteriziran priblizno konstantim
turbulentnim tokovima po visini (~ 80% konstantnosti); u njemu dominantni vrtlozi u prosjeku
rastu s udaljenoséu od podloge (uz modifikacije zbog smicanja i stratifikacije). U vanjskom,
tipi¢no najdebljem sloju, mijeSanje dominantnim vrtlozima postize obi¢no maksimalni intenzitet;
vrtlozi odgovorni za mijeSanje viSe ne rastu s udaljeno$¢éu od podloge veé su priblizno
konstantnih dimenzija odredenih visinom prizemnog sloja ispod i inverzijom iznad sloja
mijesSanja (vanjskog sloja). Postoje znatna odstupanja od spomenutih debljina PBL-a.

Dinamika strujanja u granicnom sloju nije direktna posljedica viskoznosti, ve¢ je uvelike
odredena Cinjenicom da je atmosfersko strujanje po prirodi turbulentno, tj. vrlo kaoti¢no i s jako
puno stupnjeva slobode. I dok se u slobodnoj atmosferi turbulencija moze tipi¢no zanemariti
(gibanja na sinopti¢koj skali aproksimiramo tom pretpostavkom), u granicnom sloju jednadzbe
gibanja moraju ukljucivati i turbulentne efekte. Buduci da je PBL prakticki stalno turbulentan,
znaci da je od pocetka razvoja proSao kroz nekoliko kaskada nelinearnih transfera energije, od
npr. pocetno tek blago nelinearnog strujanja, nizom bifurkacija i rapidnog razvoja kaoticnog

5 Pretpostavimo da vrijedi Ex = Cw® k# , C = const; budu¢i da je dimenzija [Ex] = m?>s%/m™, slijedidajea =2, 8 = -
3, tj. Ex = Co? k.
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gibanja, da je vec¢ina individualnih koherentnih struktura uglavnom presla u gotovo slucajno, jako
izmijeSano gibanje (npr. sasvim isprepletene 3D strujnice) uronjeno u osnovnu struju. Drugim
rijeima, nestabilnosti su velike i kontinuirane u vremenu i prostoru PBL-a pa dominira
stohasticka, a ne deterministicka priroda PBL-a (kad govorimo o turbulenciji tog sloja).

U razvoju malih turbulentnih vrtloga klju¢nu (mada donekle prikrivenu, tj. indirektnu) ulogu ima
viskoznost 1 tzv. neproklizavaju¢i donji rubni uvjet (‘no-slip lower boundary condition") —
iS¢ezavanje brzine na ¢vrstoj povrsini/podlozi. Zbog tog rubnog uvjeta i relativno slab vjetar
uzrokuje smicanje blizu povrSine koje zatim vodi k stvaranju turbulentnih vrtloga. Vrtlozi
uzrokovani smicanjem, kao i konvektivni vrtlozi nastali npr. iZaravanjem tla i konvektivnim
prijenosom topline u visinu, predstavljaju vrlo efektivan nacin prijenosa impulsa na povrsSinu, te
topline i vlage s podloge. Turbulentni vrtlozi obavljaju taj prijenos puno efektivnije nego
molekularni procesi, ovisno o iznosu Reynoldsovog broja, Re = UL/v gdje su U i L tipi¢na brzina
i geometrijska dimenzija strujanja a v je kinemati¢ka viskoznost; Re u PBL-u je oko 10° do 108 i
to govori koliko su jaci konvektivni i advektivni od viskoznih ¢lanova u NS jednadzbama
gibanja. Turbulentni vrtlozi odrZavaju energetsku ravnotezu na povrsini kao i ravnotezu impulsa,
a geostroficko strujanje viSe nije adekvatna aproksimacija za polje prizemnog vjetra. Ravnoteza
strujanja u PBL-u je u prvoj aproksimaciji postignuta, grubo receno, izmedu turbulentnog trenja,
Coriolisove sile i gradijenta tlaka.

Debljina atmosferskog grani¢nog sloja, tj. PBL-a nastalog turbulentnim transportom varira od
skromnih ~20 m u uvjetima ekstremno velike staticke stabilnosti i slabog vjetra, do vise od 3 km
u izrazito konvektivnim uvjetima. Uz standardne uvjete u atmosferi granicni sloj se na
umjerenim geografskim Sirinama proteze do otprilike jednog kilometra od povrsine, te sadrzi ~
10 % mase atmosfere, no ocito je da moze jako varirati u vremenu i prostoru. U nasim
izvantropskim Sirinama atmosferski PBL je dublji ljeti i danju, a pli¢i i stabilniji zimi i nocu;
dakle, postoji dnevni i godisnji hod debljine PBL-a i pripadnih mu polja (npr. intenziteta
turbulentne energije, vertikalnih turbulentnih tokova impulsa, topline, vlaznosti, primjesa, itd.).
Karakteristike PBL-a variraju i sa prolazima sinoptickih sustava. U prosjeku su procesi u PBL-u
intenzivniji u tropskim $irinama, nego u npr. polarnim. Cak i najjednostavnija skalna analiza
sugerira da je npr. suptropski PBL znacajno dublji od polarnog: ako je karakteristicna turbulentna
brzina ux ~ 0.5 ms™! i /=10 s7! odnosno 1.2:10* s! (slikovito, kao da jedan parametar dolazi
odozdo, a drugi odozgo, tj. f), onda je zbog pripadne dubine ips; ~ u+/f drugi, tj. polarni PBL, za
viSe od reda veli¢ine nizi od suptropskog PBL-a. No, to nikako ne znaci da je polarni PBL manje
vazan ili jednostavniji.  Dapace, upravo polarni krajevi, posebice Arktik, dozivljavaju
najintenzivnije zatopljenje ovih desetljec¢a (2 do 4 puta jace od globalnog prosjeka) i ponaSanje
relativno tankog pripadnog PBL-a, malog toplinskog kapaciteta, je od klju¢ne vaznosti za
pripadnu buducu klimu.

Dinamicka (ne)stabilnost

Podsjetimo se poglavlja 6. U uvjetima staticki stabilnog zraka smicanje vjetra moze dinamicki
uzrokovati turbulenciju. Na primjer, iako su KH valovi vjerojatno Cesti u staticki stabilnim
slojevima smicanja zraka (‘shear layer’), samo se rijetko mogu opaziti golim okom. Ponekad
postoji istovremeno dovoljno vlage i jezgri kondenzacije u atmosferi §to omogucuje da kapljice
vodene pare sluze za kvalitativno vizualno pracenje strujanja zraka. Oblaci koji se formiraju u
uzdizu¢im dijelovima valova Cesto formiraju paralelne savinute ,trake* koje se prekrecu u
prostoru (‘billow clouds'); prikazani su na Sl. 6.1 i 6.2. Orijentacija tih obla¢nih ,traka® je
priblizno okomita na srednji vektor vertikalnog posmaka vjetra. Vektor smicanja vjetra ne mora
nuzno biti usmjeren u smjeru srednjeg vektora vjetra. Uglavnom, smicanje vjetra je osnovni
uzrok dinamickih nestabilnosti zraka.

Zanimljivo je istaknuti da fluid reagira na nacin da ponisti (dokine) uzrok nestabilnosti. Sustav
tezi u minimum potencijalne energije. Taj je proces slican Le'Chatelier-ovom principu u kemiji.
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Tako je turbulencija sustav mehanizama pomocu kojeg tokovi fluida nastoje ponistiti uzrok
nestabilnosti izjednacavajuéi prostorne gradijente u strujanju. U slucaju statiCke nestabilnosti,
konvekcija se pojavljuje ne bi li potisnula Cest fluida prema gore i tako stabilizirala sustav. U
slucaju dinamicke nestabilnosti, turbulencija nastoji smanjiti posmak vjetra i na taj nacin,
takoder, stabilizira sustav.

Turbulencija djeluje u smislu samounistenja, tj. dokidanja same sebe. Nakon §to se nestabilan
sustav stabilizira, turbulencija slabi. Promatranja dugotrajne pojave turbulencije u BL ("boundary
layer’) upucuju na logi¢nu pretpostavku kako postoji vanjska sila koja nastoji destabilizirati
granicni sloj kroz dulji vremenski period. U slucaju staticke nestabilnosti solarno zagrijavanje i
divergencija toka zracenja je ta vanjska sila. U slucaju dinamicke nestabilnosti gradijenti tlaka
nametnuti elementima na sinoptickoj skali suprostavljaju vjetar disipativnim efektima
turbulencije. Turbulenciju mozemo opisivati slicno kao i zivot, no vrlo je teSko dati dobru
definiciju turbulencije (ili Zivota?). Tennekess i Lumley (1971) te jos neki veliki znanstvenici ni
ne pokuSavaju definirati turbulenciju, ve¢ je pokuSavaju saZeto opisati, tj. Sto medij mora
ispunjavati pa da je turbulentan (sli¢no se opisuje i zivot). Dakle, fluid mora strujati neregularno,
difuzivno, Sire¢i svoje osobine u 3D prostoru i vremenu, imati veliki Reynoldsov broj, 3D
fluktuacije vrtloznosti, disipaciju i kontinuitet da bi bio u turbulentan. Upravo navedeno je i
razlog da se turbulencija ne moze invertirati u vremenu, dok se npr. uzgonski i drugi donekle
sli¢ni valovi mogu (jer su prvenstveno linearni i nedifuzivni).

U turbulentnom strujanju postoji medudjelovanje izmedu razli¢itih prostorno-vremenskih skala
gibanja. Strujanje je turbulentno ako mu je prediktabilna vremenska skala kra¢a od one koja nas
zanima. Na primjer, ako nas zanimaju gibanja planeta u Sunc¢evu sustavu na vremenskoj skali do
milijun godina i krace, onda su ta gibanja prediktabilna, poput laminarnog strujanja. No, ako nas
zanimaju pripadna gibanja za viSe stotina milijuna godina ili jo§ dulje, onda su takva gibanja
planeta kvalitativno analogna turbulentnom gibanju. Turbulentno strujanje je neuredeno (engl.
disordered) u prostoru i vremenu.

U numerickim prognostiCkim modelima, kao i u klimatskim modelima (koji su nastali od
prognostickih), turbulencija i posebice sheme za njeno parametriziranje u ABL-u odgovorni su za
prizemno trenje koje utjece na gibanje zraka na velikoj skali kroz NS jednadzbe i ageostroficko
strujanje. Npr. veliko turbulentno trenje prigusuje 'aktivnost' modela i pripadne sinopticke
sustave, Sto je Cesto puta poZeljno za rezultate meteoroloSke operative — vjerojatno zato §to
kompenzira druge slabosti modela.

Teorijski problem turbulencije obi¢no se svodi na postojanje veceg broja nepoznanica od broja
prognostickih jednadzbi; matematicki gledano, radi se o nereducibilnom sustavu u kojem uvijek
treba nesto pretpostaviti o nekim osobinama nepoznatih turbulentnih (statistickih) polja. Dakle,
radi se o problemu zatvaranja dinamickog sustava jednadzbi (‘closure problem'). Postoji vise
prakti¢nih izbora reda zatvaranja parametrizacije turbulentne sheme (teorijski ih ima proizvoljno
mnogo), a kompleksnost im progresivno raste s redom zatvaranja. Prvi red zatvaranja je
parametrizacija kvadratnih turbulentnih polja (korelacije) tipa uw’, v'w', 8'w’, p'w’, itd. na osnovi
srednjeg stanja (U, 6, p, itd.) i prikladno dijagnosticiranih koeficijenata proporcionalnosti izmedu
tih srednjih polja i nepoznatih turbulentnih tokova (korelacija). Takve formulacije onda ulaze u
osnovne jedn. kao npr. opis turbulentnog trenja, odnosno turbulentnih tokova. To je tzv. K-
teorija (primitivna) u uzem smislu rije¢i. Drugi red zatvaranja je prognoza spomenutih
kvadratnih, tj. bilinearnih turbulentnih polja, tj. korelacija, u kojima pak treba opisati triplet-
korelacije visih statistickih momenata izvedenih iz u'v'w’, u”w’, 6'ui'u;', itd. u beskonaénost.
Izmedu 1. i 2. reda zatvaranja postoje razli¢iti (medu-)nivoi zatvaranja, ovisno o tipovima
pretpostavki i broju prognoziranih i diagnosticiranih tokova (korelacija). Uobicajeno je
kompletan 2. red zatvaranja zvati 'nivo 4', dok se proracun samo stacionarne kineticke energije
turbulencije, tj. prikladni prosjek od 0.5wu” + v? + w?) = TKE, naziva mivo 2' (ostale se
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korelacije onda dijagnosticiraju iz tako dijagnosticirane TKE). Ako se samo prognozira TKE, a
svi ostali momenti 2. reda (ostali tokovi, tj. korelacije) se dijagnosticiraju, onda se to
tradicionalno naziva 'nivo 2.5' ('level 2.5"). Zatim, ako se prognoziraju TKE i prikladni prosjek
od 07, dok se svi ostali momenti opet dijagosticiraju, onda je to 'mivo 3' zatvaranja sheme
parametrizacije turbulencije, itd. Moze se i¢i i u suprotnom, donekle nekonstruktivnom smjeru
pa da se koriste parametrizacije nizeg reda zatvaranja od 1 (npr. reda 0.5) tako da se tek
djelomice koriste srednja polja za opis turbulentnih tokova.

Ocito da su znanstvenici i inzenjeri zakljucili da je TKE, tj. trag matrice usrednjenih (ko)varijanci
ui'u;" jako vazan u opisu turbulentnih procesa. Do kraja ove skripte kad god budemo govorili o
viSem redu zatvaranja parametrizacije turbulencije, misliti ¢emo na TKE (ako se to drugacije
eksplicitno ne kaze). Nadalje, preostala razmatranja ¢e se odnositi samo na 1. red zatvaranja (K-
teorija u uzem smislu rjeci) i visi red zatvaranja, nivoa 2 ili 2.5.

Usporedbom relativnih magnituda produkta smicanja i ¢lanova uzgonske destrukcije u TKE
jednadzbi nadamo se da moZemo procijeniti kada tok postaje dinamicki nestabilan.
Richardsonov broj, Ri, te njegova fluks-forma — §to vrijedi za ABL, se mogu iskoristiti kao
pojednostavljeni indikator grubih turbulentnih formi (konvektivnost, lokalna neutralnost,
stratificirana turbulencija i mnoge pod-klase). Turbulenciji se najceS¢e pristupa tako da se
statisticki tretiraju NS jednadzbe i posebna se paznja posvecuje korelacijama turbulentnih
fluktuacija gibanja. Vrlo rijetko znamo odrediti raspodjele svih statistickih momenata
turbulentnih (dakle, u biti slu¢ajnih) polja; stoga se fokusiramo na ponasanje pojedinih korelacija
fluktuacija tipa u;', kasnije eventualno i njihovih triplet kombinacija kao npr. u;'u;'0’, itd. Pri tome
znamo da vrijede spomenute osnovne jedn. gibanja i termodinamike, pretpostavljamo da vrijedi
dekompozicija polja na osnovno i fluktuirajuée stanje (Reynoldsova dekompozicija) te da
mozemo dobro definirati srednjake u turbulentnom strujanju. Dekompozicija i usrednjavanje je
jedan od najvecih poteskoca u uspjesnom tretiranju turbulencije.

Simbolicki zapis TKE
Jedan od jednostavnijih zapisa TKE (izvod slijedi kasnije) je:

L F,
D(TKE)/Dsz-S+gw'6V'/60—8—86K, (1)
z

gdje je 1. ¢lan na desnoj strani produkt vektora napetosti 7 = —(u'w',v'w") 1 smicanja vjetra po
vertikali (inace, napetost je u stvari tenzor 2. reda, ali u ovoj pojednostavljenoj formi prognoze
TKE uzimamo samo 2 ¢lana pa se to onda ponasa kao vektor), 2. ¢lan je uzgonski, 3. je disipacija
i 4. je vertikalni transport TKE (to¢nije: vertikalna komponenta divergencije tog transporta, koji
se nerjetko zanemaruje, ne zato §to je opcenito mali, nego stoga jer Cesto ne znamo kako da ga
ispravno tretiramo!). Sli¢an zapis razvoja TKE je dao i Richardson prije vise od 100 godina.
Ocito da su prva 2 ¢lana odgovorni za produkciju TKE, gdje 2. (uzgonski) ¢lan moze biti i
destruktivan ako je strafikacija fluida stabilna; tada taj ¢lan stabilizira strujanje oduzimajuc¢i TKE
1 prevodeci je u jacanje stabilnosti. Uskoro ¢emo proucavati odnos tih dvaju ¢lanova. Disipacija
uvijek predstavlja destrukciju TKE-a i djeluje najjace na najmanjim skalama, posebice, recimo
oko 1 cm i manje, gdje viskoznost pocinje igrati presudnu ulogu. Transport je nelokalna veli¢ina,
bitna za organizaciju turbulentnih struktura i ima doprinose od preraspodjele tlakom i same TKE.

Richardsonovi brojevi i TKE
Srednja i fluktuirajuc¢a (turbulentna) polja u npr. (1) mogu medudjelovati na viSe nacina. Pokusat
¢emo kvalitativno objasniti i kvantitativno opisati neka od takvih moguc¢ih medudjelovanja.

Turbulentna _kineticka energija, TKE, (E =0.5u"” +v* + W'z)) je mjera intenziteta
turbulencije; (u', v', w') predstavljaju turbulentne fluktuacije pojedine komponente brzine a potez
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predstavlja srednjak ansambla (koji se obicno aproksimira vremenskim srednjakom mjerenja u
nekoj tocki, odnosno vremensko-prostornim srednjakom po pripadnom ra¢unskom koraku u
numerickim modelima). Direktno je TKE povezana uz transport koli¢ine gibanja, topline i
indirektno vlaznosti. U jednoj od kasnijih lekcija bit ¢e prikazan detaljan izvod zajedno s

prognostickom jedn. za Reynoldsov tenzor turbulentnih napetosti, u;'u;' ; ovdje nam treba TKE
radi izvoda Richardsonovog fluks broja, tj. vrste poopcéenja Ri. Inace, TKE se obi¢no izrazava u
J/kg tj. (m/s)%. Tipi¢an primjer kovarijance u,'u;' je u'w' §to predstavlja vertikalni turbulentni

tok x-impulsa i sastoji se od koherentnog doprinosa cijelog raspona (spektra) razlicitih veli¢ina
turbulentih vrtloga. Kvazistacionarni turbulentni tokovi se mogu precizno i objektivno odrediti
kad im je kumulativni tok (tj. fluks integriran od doprinosa malih do velikih turbulentnih vrtloga)
konstantan pri povecanju veli¢ine vrtloga, ili smanjenju frekvencije.

Cesto je upravo jednadzba o¢uvanja TKE polaziste u aproksimaciji turbulentne difuzije, mada
ima i jednostavnijih a opcenitijih pristupa (npr. Mauritsen i sur. 2007). MozZe se pokazati da se
prognosticka jedn. za TKE moze napisati, umjesto polu-simbolicki kao u (1), eksplicitnije:

ge  _ oe ——ou, Ou'e 10(u,'p

LN SULINS ovey Wby plic B B (,p)_g’ )

ot ox, 0 ox, Ox, p Ox, Vit

— J v J J J

)i — R NS S N SR N —
)i m w v Vi

gdje su pojedini ¢lanovi:
I —lokalna promjena TKE V- turbulentni transport TKE, tu je e = e’
II — advekcija TKE srednjim strujanjem VI - preraspodjela TKE fluktuacijama tlaka

I — uzgonska produkcija/destrukcija VII — viskozna disipacija TKE
IV — smicanje i turbulentna napetost (produkcija).

Individualni ¢lanovi u prora¢unu TKE tj. (2) opisuju fizikalne procese koji generiraju, prenose ili
gusSe turbulenciju (ocito da TKE nije hamiltonijanska veli¢ina jer ima disipaciju). Relativna
ravnoteza tih procesa odreduje sposobnost fluida da zadrzi turbulentna svojstva, da laminarno
strujanje prevede u turbulentno ili mozda obrnuto. Na TKE jednadzbi temelje se odredeni vazni
bezdimenzijski ¢lanovi kao i parametri skaliranja. Jedan od takvih parametara je Richardsonov

broj.

Richardsonov fluks broj naglasava relativni doprinos dvaju osnovnih TKE C¢lanova, tj.
produkcijskih (ili uvjetno, u staticki stabilnoj stratifikaciji destrukcijskog ¢lana III) ¢lanova III i
IV; definiran je kao:

Ri = S 3)

gdje su zanemareni iz (2) odredeni doprinosi TKE-u tako da je pretpostavljena horizontalna
homogenost strujanja i turbulentnog polja te da nema srednje vertikalne brzine. Dakle, izmedu

~

(2) 1 (3) je pretpostavljeno:

Ox

Oy
efektima smicanja i turbulentne napetosti u nazivniku od (3). Naravno da ako turbulentne

~0,w=0. Uzgonski efekti u brojniku su usporedeni s

fluktuacije (4. slucajne perturbacije) nisu uop¢e korelirane, da je onda »,'u;' u (2) trivijalno nula

99



i nazivnik u (3) ne bi imao smisla. Ako je (3) negativan, strujanje je konvektivno i staticki
nestabilno; to se npr. dogada uz suncem jako grijanu podlogu. Ako je (3) pozitivan a ipak
dovoljno mali, mogu postojati dinamicke nestabilnosti koje podrzavaju turbulenciju; dakle, Rir
ima neke slicnosti s Ri. [ konacno, ako je (3) dovoljno velik i pozitivan, strujanje prestaje biti
turbulentno u obi¢nom smislu rijeci, tj. po€inje se ponasati uglavnom kao laminarno strujanje
(bar u tipi¢nim situacijama). Primijetimo da Rir < 1. Prijelaz izmedu ocito turbulentnog u
prakticki laminarno strujanje se ne dogada kod istih vrijednosti parova brojeva Ry i Ri, znaci
njihovih, uvjetno ih nazovimo, ,.kriticnih vrijednosti“, kao kad strujanje prelazi iz laminarnog u
turbulentno strujanje. Prijelaz od priblizno laminarnog (ako ga jer prethodno uopce bilo) u ocito
turbulentno strujanje Cesto se dogada oko (Ris, Ri) = (0.21-0.4; 0.25-0.6 = ?), a obrnuto, tj. iz
turbulentnog u pretezno laminarno strujanje je naj¢esce oko (0.23-0.4, >> 1). Dakle, radi se o
velikoj ‘'histerezi' (prvenstveno) Ri broja. Konkretne vrijednosti ovise o detaljima strujanja,
nacinu izracunavanja ovih brojeva iz mjerenja i modela, itd. Nadalje, Rir je mjerodavniji
pokazatelj turbulentnosti nego Ri, jer Ri se najcesce ne racuna na osnovi odvojenih turbulentnih i
osnovnih polja, ve¢ se dobija u biti iz ukupnih, najces¢e srednjih polja strujanja (to treba uvijek
provjeriti — kako je Ri izraCunat u pojedinom slucaju). Ipak, dokazano je da ne postoji kritican Ri
broj iznad kojeg ne bi postojala turbulencija (npr. Mauritsen i sur. 2007). Stoga je prica o
kriticnom Ri ispri¢ana prvenstveno iz povjesnih razloga.

Ako ipak pretpostavimo da se spomenute korelacije fluktuacija brzine i vertikalnog transporta
temperature ponasaju sliéno u odnosu na osnovne tj. srednje gradijente, onda se Rirjednoznacno

. . : . . . —— 00,
povezuje s Ri. Naime, uz spomenute pretpostavljene proporcionalnosti: —w'é ' ,
Oz
—wu'o«c = — W' >’ takoder pretpostavimo priviemeno svugdje iste brojeve
Z z

proporcionalnosti, npr K; onda Rir prelazi u Richardsonov gradijentni broj:

200,
H_V oz
(aﬁjz (avjz ’
- J’_ -
0z oz
gdje se srednjaci u (4) u praksi naj¢es¢e odnose na ukupna polja (neusrednjena). No, obi¢no

spomenute K-vrijednosti u proporcionalnostima nisu iste pa ako 'termalni K' nazovemo Kj, a
'mehanicki K' nazovemo K, onda (3) i (4) dovode u ABL-u do

R, = “4)

gdje bi Priam bio tzv. Prandtlov broj, omjer kinemati¢ke difuzivnosti i termalne konduktivnosti
(konstante za svaki fluid kao takav, tj. u laminarnom stanju), ali za turbulentno strujanje to je
Prus, odnosno omjer vrtlozne difuzivnosti i turbulentne termalne konduktivnosti. Ovi su
parametri ovisni o strujanju. Dalje govorimo samo o Pru» pa ¢emo pisati samo Pr. Nedovoljno
se zna o detaljnom ponasanju Pr broja, posebice u stabilno stratificiranom turbulentnom strujanju
gdje progresivno sve manji vrtlozi dominiraju turbulentnim osobinama strujanja. Ocito da
turbulencija moze postojati za skoro svaki Ri ako je Pr > R; tako da Rir ostane u priblizno
zadanim granicama za turbulenciju strujanja. Dugo su numericki prognosticki modeli tipa Aladin
i Hirlam, koriste¢i tzv. sheme 1. reda zatvaranja parametrizacije turbulencije, implicitno drzali Pr
(gotovo) konstantnim, neuvazavajuci velike varijacije i opceniti porast Pr pri rastué¢im Ri (jer pri
sve vecoj stabilnosti, odnosno Ri, sve je slabiji vertikalni prijenos topline dok to ne vrijedi za
impuls). Ponovimo, (4) ovisi samo o srednjem strujanju i pripadni porast od R; nije ograni¢en
internim stanjem turbulencije i osobinama prijenosa impulsa i topline turbulentnim tokovima.
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Kad se pozivamo na "Richardsonov broj" bez naznake na koji se to odnosi, obi¢no mislimo na
gradijentni Richardsonov broj. To je u poglavlju 6 bio izraz (7). Zastarjela teorijska i
laboratorijska istrazivanja su sugerirala da laminarni tok postaje nestabilan (uz npr. nastanak KH
valova, ali oni ni jedini i glavni uzro¢nik turbulencije) i pocetak turbulencije kad je Ri manji od
nekog kritiénog Richardsonovog broja Rc. Druga vrijednost, Rr odredivala guSenje turbulencije
(spomenuta histereza Ri broja). Ipak, vertikalni gradijenti srednje brzine vjetra i temperatureu tek
su vanjske varijable, ili parametri za stvarno stanje turbulencije.

(Kriterij dinamicke stabilnosti davno prije idealizirano se i naivno iskazavao kao da laminarni tok
postaje turbulentan kad Ri < Rc, a turbulentni tok postaje laminaran kad Ri > R7> Rc. No, to je
zastarjeo i prili¢no naivan pristup atmosferskoj turbulenciji.)

Podsjetimo se joS jednom znacenja Ri, tj. (4). To je kvadrat omjera dvije vazne frekvencije:
uzgonske 1 vertikalnog smicanja vjetra. Drugim rje¢ima, to je omjer kvadrata dviju vremenskih
skala: karakteristi¢nog trajanja vertikalnog smicanja srednjeg vjetra i trajanja uzgonske oscilacije.
Ako je npr. Ri > 1, to znaci da je na nekoj odredenoj visini karakteristicna uzgonska oscilacija
brza od vremena potrebnog da se stvori pripadno smicanje vjetra. To onda sugerira da se radi o
umereno ili jako stratificiranoj turbulenciji na promatranom nivou. Medutim, kad se (4) racuna
digitaliziranim stvarnim podacima, npr. iz sondaze, onda se nuzno radi o slojevima debljine 4z i o
pripadnom srednjem Ri za taj sloj. Onda se tu javlja nezanemariv problem jer je Ri ~ 4z.

Kao §to je ve¢ spomenuto, ¢ini se da je tek ponekad ispunjeno da Rc = 0.251 Rr = 1 (kad postoji
izuzetno dobra vertikalna rezolucija mjerenja i racunanja i ako su KH valovi jedini moguci
mehanizam generiranja stratificirane turbulencije); malo vece su se vrijednosti i koristile u praksi
do nedavno (npr. Jeri¢evi¢ i Grisogono 2006). Postoje efekti histereze buduéi da je Rc manji od
Rr. Ipak, pogresan je cijeli koncept turbulentnog Rc i Rz, za sve vrste atmosferskog turbulentnog
strujanja, izmedu ostaloga i zbog priblizne proporcionalnosti izmedu Ri i Pr. Problem je u stvari
fundamentalnog tipa i uopce ga nije moguce svesti na pojavu i prestanak atmosferske turbulencije
kao ,,postojanje* relativno jednostavnih kriticnih brojeva poput Rc i Rr (Mahrt, 1998, 2007;
Baklanov i Grisogono 2007; Mauritsen i sur. 2007; Zilitinkevich i sur. 2013). Nazalost, ovaj se
pogresan koncept i dalje ponegdje (naivno) koristi u tumacenjima i parametrizaciji turbulencije.

Za turbulenciju su potrebna 2 uvjeta: nestabilnost i mehanizam okidanja tj. pokretanja
nestabilnosti. U atmosferi uvijek postoji viSe vrsta gibanja; stoga i ona koja mogu izgledati kao
nevazna, mogu dovesti to nestabilnosti. Zato ne postoji jedan kritican Ri, ve¢ mnogo pa onda
cijeli koncept je beskoristan. Laboratorijski i teorijski radovi upucuju na to da je kriterij za
stvaranje velikih (i onda nestabilnih) KH-valova Ri < Rc. To vodi na o€iglednu histerezu, buduci
da se Ri broj neturbulentnog strujanja mora spustiti do Rc prije nego se stvori turbulentni rezim, a
isti opstaje sve dok Ri ne poraste iznad Rr. U strujanju postoje razli¢iti poremecaji, poput
uzgonskih valova, zatim, kvazi-horizontalne djelomice-rotiraju¢e i meandrirajuce strukture, poput
vrlo iskrivljenih, spljostenih vrtloga, $to dovode do vertikalnog smicanja zraka zbog novonastalih
razliCitih slojeva u fluidu. Za uzgonske valove znamo da dobro prenose impuls, ali ne i toplinu
(bar dok su priblizno linearni i kvazi-stacionarni) i tako mogu modulirati Pr [u jedn. (2) ¢lan VI
kroz perturbacije tlaka moze povezivati valove i TKE]. Sve navedeno upucuje da nije moguce
definirati jedan kritiCan Ri, stoga takav ne postoji.

Po pitanju turbulentnosti i kriti¢nosti strujanja, jednostavnije je konvektivno gibanje. Bududi da
su konvektivni vrtlozi toliko dominantna struktura u strujanju, relativno je jednostavno napraviti
skaliranje strujanja jer su svi ostali efekti puno manji od spomenutih dominantnih konvektivnih
vrtloga koji imaju karakteristicnu veli¢inu usporedivu s dubinom planetarnog grani¢nog sloja
(PBL). Onda se zna da u tipicnom konvektivnom PBL-u visine npr. 4 ~ 1.5 km, karakteristicne
turbulentne brzine ux ~ 0.5 m/s dominanti vrtlog traje oko 7 ~ A/ux ~ 1500/0.5 s ~ 1 h ili malo
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manje. U stabilno stratificiranoj turbulenciji mogu postojati razli€iti procesi koji se nadmecu za
izvore i ponore turbulencije, njezin transport i unutrasnju organizaciju; tada mogu postojati
razliciti lokalni i nelokalni procesi zajedno. Ilustracija razvoja PBL-a je prikazana na Slici 10.1.
Koristen je Ri iz numerickog prognostickog modela Aladin kao pokazatelj visinsko-vremenskog
kvazi-periodi¢nog ljetnog PBL-a nad Zagrebom (Jericevi¢ i Grisogono 2006). Ocito da je dnevni
konvektivni PBL za vise od red veli¢ine dublji od noénog stabilnog PBL-a. Kolaps nestabilnog
dubokog dnevnog PBL-a je rapidan (kasni popodnevni sati), dok mu je pocetak umjereniji ( u
idealiziranim uvjetima dnevni konvektivni PBL raste kao ~ ¢, dopodne, zatim kao ~ #/2, stagnira u
rano popodne i onda kolapsira).

Dakle Sl. 10.1, koja prikazuje viSednevni razvoj ABL-a kako ga vidi numeri¢ki model Aladin,
ako se pokusSa zamisliti u prostoru, tj. da se x-os vremena zamijeni koordinatom, dolazi se do
pojma internog grani¢nog sloja (engl. 'Internal Boundary Layer', IBL). Ovakvi se nerjetko
javljaju uz obalu, tj. gdje postoje diskontinuiteti u osobinama podloge (grijanje i hladenje,
hrapavost, nagnutost, itd.). Jo$§ malo viSe o numericCkom modeliranju atmosferskog PBL-a, tj.
ABL-a, biti ¢e pred kraj ove skripte.

2500

2000

15004

height (m)

LT T
13 Aug 2002 14 Aug 2002 haiire 15 Aug 2002

Slika 10.1. Dnevni hod tipi¢nog atmosferskog grani¢nog sloja. Integralni (bulk) Ri(z,t) iz modela
Aladin za 3 ljetna dana 2002. Pretpostavljeni kriticni Ric = 0.3 je oznacen debelom crnom
krivuljom i predstavlja procjenu visine PBL-a; druga crna krivulja iznad je Ric = 1.
Diskontinuiteti u 24 h su posljedica reinicijalizacije modela.

Numericki prognosticki modeli prezentiraju procese u PBL-u onoliko dobro koliko poznajemo
Cinjenice o tom sloju. Na osnovi mjerenja, motrenja i teorije, definiraju se pripadne
parametrizacije te se kodiraju u spomenute modele. Ilustracija toga je prikazana na Sl. 10.2 za
atmosferu te na Sl. 10.3 za podlogu.
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Hlustration of PBL Processes

stable layer/free atmosphere

entrainment
PBL top

latent heat flux o
friction

NCAR /MMM

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

Pred kraj skripte bit ¢e joS neSto govora o numerickom modeliranju PBL-a (ABL-a).
Napomenimo da su za turbulentne procese u zraku od fundamentalnog znacaja i procesi na
podlozi. Informacije o stanju i procesima na podlozi prenose prvenstveno turbulentni tokovi u
atmosferu. Na SI. 10.3 su ilustrirani neki najbitniji procesi vezani direktno uz podlogu.

Illustration of Surface Processes
LW/SW LW

SH LH
water

constant iemperature

NCAR /WM

Slika 10.3 Prikaz najbitnijih procesa na podlozi i ispod nje (Izvor: NCAR, internet). Kratice su
uobicajene: SH, LH, LW, SW redom znace senzibilni i latentni turbulentni tok topline, dugovalno
i kratkovalno zracenje.

Prije nego nastavimo o stabilnosti PBL-a, pogledati ¢emo §to mozemo nauciti od vrlo
pojednostavljenog tretmana turbulencije. Nacinit ¢emo niz jakih pretpostavki za strujanje i
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pripadnu turbulentnu strukturu. 1 za kraj ovog uvodnog poglavlja o atmosferskoj turbulenciji,
skicirajmo na Slici 10.4 idealizirani profil priblizno neutralno stratificiranog PBL-a.

Height above bed, z

A

U =

Outer Layer

Logarithmic
Layer

Viscous Sublayer (5,)

Downstream distance, x

Slika 10.4 Idealizirani profil vjetra u atmosferskom grani¢nom sloju $to se nalazi ispod slobodne
atmosfere. NajniZzi tj. viskozni podsloj debljine J, najceS¢e nije bitan za meteorolosko vrijeme.
Iznad njega je priblizno logaritamski (prizemni) sloj, a iznad njega je nadeblji 'vanjski' sloj.
Formalni opis ovog logaritamskog, ponekad zvanog internog ili Prandtlovog sloja je u idu¢em

poglavlju, jedn. (14a).

Ponekad, ako se radi o npr. (sub)urbanom terenu, ili kompleksnoj vegetaciji, dodaje se barem jo$
jedan geometrijski parametar iznad prizemne visine hrapavosti, taj se obi¢no zove visina pomaka,

d (displacement height).

Nadalje, male do umjerene korekcije zbog staticke stabilnosti se

relativno jednostavno unose u pripadne korekcije prizemnog logaritamskog profila vjetra i
temperature pomocu tzv. univerzalnih funkcija sli¢nosti (vidi kasnije).
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11. REYNOLDSOVO USREDNJAVANJE I PBL HORIZONTALNO HOMOGENE
TURBULENCIJE

Prisjetimo se jednadzbi gibanja uz Boussinesqovu aproksimaciju®:

&:_i@_fu_FFrv

Dt Po Oy '

i 1P, v, (1)
Dt P, Ox

@—_Laip gi_;’_F

Dt p, oz 6,

gdje koristimo uobiCajene oznake a zadnji Clanovi na desnoj strani su preostala eventualna
ubrzanja ili kocenja (npr. zbog viskoznog trenja). Jednadzba termodinamike (adijabaticka
forma):

Do __ 3%
Dt dz 2
i jednadzba kontinuiteta:
a_l/l + ﬁ + a_w =0 . (3)
ox oy Oz

Nastavljamo ovim poznatim sustavom koji je nelinearan. Ne znamo ga eksplicitno rjesiti jer je
nelinearan i stoga uvodimo pojednostavljenja, ali ne i linearizaciju. Pretpostavljaju¢i da postoji
spektralna podjela, u stvari gotovo rasjep (tzv. ‘spectral gap’), izmedu velike i male skale
gibanja, uvodimo Reynoldsovo usrednjavanje. To je izuzetno vazan pojam, povezujuci statisticki
tretman s dinamickom prirodom osnovnih jednadZzbi.

REYNOLDSOVO USREDNJAVANJE

Objasnimo prvo zasto trebamo usrednjavati jednazbe sustava (1) do (3) i onda kako to Ciniti. U
turbulentnom strujanju su vremenske fluktuacije polja brzine, potencijalne temperature, tlaka, itd.
posljedica prolaska vrtloga razli¢itih dimenzija kroz tocke u kojima se npr. vrSe mjerenja
spomenutih varijabli. Vrtlozi su posljedica kontinuiranih nestabilnosti strujanja, npr. kao
nepusredno nakon sasvim uvijenih pucajuc¢ih 3D valova. Kako bi ta mjerenja ipak vjerodostojno
opisivala stanje na vecoj skali (jer nas ne zanima svaki pojedini vrtlog, ve¢ njihovo ukupno
djelovanje), potrebno je napraviti usrednjavanje strujanja na intervalu koji je dovoljno dug da
»iskljuci® male sporadi¢ne vrtloge a istovremeno dovoljno kratak da zadrzi eventualne trendove u
polju promatrane vece skale (npr. (sub)mezoskala).

¢ Boussinesqova aproksimacija predstavlja jedno od najvaznijih pojednostavljenja u dinami¢kim jednadZbama
primijenjenim na granicni sloj, ukratko — gustofa je zamijenjena konstantnom srednjom vrijedno$¢u u svim
¢lanovima, osim u uzgonskom ¢lanu u jednadzbi vertikalnog gibanja. Pripadni detalji ove aproksimacije su suptilni i
netrivijalni, utje¢u na dinamiku i termodinamiku strujanja Sto mora biti dovoljno sporo da ne izazove zvu¢ne valove i
dovoljno plitko da poremecaj gustoce bude priblizno zanemariv.
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Pretpostavlja se da se pojedina polja mogu rastaviti na sporo promjenjiva srednja polja i brzo
varirajuce turbulentne komponente (velike perturbacije), tj. fluktuacije; npr.

w= w + w
[uys]
srednjak  perturbacija

gdje srednjaci perturbacija po definiciji iS€ezavaju (w’=0); nadalje, |w|~|w'|. UmnoSci

srednjaka i perturbacija takoder nestaju kad se primijeni usrednjavanje (w'd =0). Stoga slijedi da
je npr.

S wh=(W+w )0 +0)=wb+w¥

itd. za ostale kombinacije produkata polja. Jo$§ jednom, ovaj postupak je opravdan ako postoji
spomenuti spektralni rascjep, a za kontinuirane spektre ga je teze ili ¢ak nemoguce opravdati.
Postoje 1 slucajevi 'izmedu', tj. gdje se radi o procesima Ciji srednjak ima ociti trend,
superponirane valove i neku vrstu Suma ili slucajne fluktuacije. Tada su obrade takvih signala
kompleksnije, kao i njihovo analiticko i numericko modeliranje. Uoc¢imo da ovdje ne vrijedi
linearizacija.

Obrada ovakvih izmjerenih signala nije jednostavna, pogotovo kad se radi o vektorskim
veli¢inama. Potrebno je voditi brigu o maksimalnoj Cestini ulaznih podataka, tj. uzorkovanju; to
se odrazava na tzv. 'aliasing' frekvenciju i eventualno filtriranje podataka. Zatim, valja otkloniti
eventualni trend, itd. Teoriji turbulencije geofiziCih fluida se opéenito moze pri¢i s aspekta
statistiCcke obrade geofizickih signala.

Primjena Reynoldsovog usrednjavanja na jednadzbe gibanja, termodinamike i kontinuiteta

Lijevi (nelinearni) ¢lan prve jednadzbe (1) raspisuje se uz pomoc jednadzbe (3) i pravila lancanog
deriviranja :

Du Ou ou Ou ou ou oOv ow ou ou® Ouv ouw
—= u + = 4)

=—4u—+v—t+w—tuy —+—+— |[=—F—+ —+—,

Dt ot ox 0Oy oz ox Oy oz o ox oy oz
gdje su zadnja 3 ¢lana napisana u tzv. ,,fluks formi“. Sva zavisna polja se potom rastavljaju na
srednjake i perturbacije:

D +u) _ ol +u )_,_3(54.“’)2 +Q(L7+u')(\7+v')+£(t7+u')(w+W')-
Dt ot ox oy 0z

Reynoldsovim usrednjavanjem, te zatim sredivanjem i grupiranjem dobije se:

%:aa—f+%(ﬁﬁ+ﬁ)+%(ﬁ+ﬁ)+%(ﬁ+ﬁ), (5)

+u—+u—+—Wwu'|+u—+v—+—WV U —+w—+—

Du o __ou  _ou O () 5 P 0 () Ty 5 O D ()
Dt ot  ox  ox ox o o oy oz oz oz ’
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o S

Drugi ¢lan na desnoj strani iSCezava radi zadovoljenja jednadZbe kontinuiteta. Prvi i treci ¢lan
sjedinit ¢e se sljede¢om relacijom:

B o _ 0 0 0
=—+U—+V—+w—.
Dt ot ox Oy oz

Jednadzba (5) postaje:
o=y e e ), ©)

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

Du__i@ - 6uu+8uv+8uw +Fm’ 7
Dt P, Ox ox oy oz
&:—L@—ﬁ— ou'v Jr8vv Jr8vw +17’y , )
Dt Py Oy Ox oy oz

M _L@+ i_ 8uw+8vw+8ww +Frz’ ©)
Ox oy oz

DO _do, |ou'0 oG owe

— =W - + + , (10)
t dz Ox oy oz

Gl (11)
ox Oy Oz

Clanovi u uglatim zagradama na desnim stranama od (7) do (10), su tzv. kovarijance i
predstavljaju turbulentne tokove w o' je vertikalni turbulentni tok topline u kinematickom obliku

(. podijeljen s poCp), w'u' =u'w’ je vertikalni turbulentni tok zonalnog impulsa x-smjera, itd. U
mnogim vrstama grani¢nog sloja su magnitude tih tokova istog reda veliCine kao i ostali
doprinosi dani u jednadzbama, te ih nije moguce zanemariti. Iznad grani¢nog sloja su, medutim,
turbulentni tokovi ¢esto dovoljno mali da se ¢lanovi u svim uglatim zagradama gornjih jednadzbi
zanemaruju. (Naravno, to ne smije biti sluc¢aj ako npr. u srednjoj troposferi dolazi to pucanja
uzgonskih valova, ili postoji duboka konvekcija, itd.)

Iako se broj nepoznatih srednjih polja (njih 5: i,v,w,8, p) podudara s brojem jednadzbi (7 —
11), one ne Cine zatvorenu cjelinu (set). Turbulentni tokovi su takoder nepoznate veliCine, te
rjeSavanje jednadzbi zahtijeva postavljanje tzv. zatvaraju¢ih pretpostavki (engl. 'closure
assumptions') kojima se nepoznati tokovi aproksimiraju pomocu razlic¢itih kombinacija poznatih
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ili ve¢ prognoziranih polja. Jedno takvo pojednostavljenje dolazi od pretpostavke da su
turbulentni tokovi horizontalno homogeni — na taj nafin horizontalne prostorne promjene

(ai,ai) postaju zanemarive u usporedbi s ¢lanovima koji ukljucuju vertikalno parcijalno
x oy

diferenciranje.

ABL I HORIZONTALNO HOMOGENA TURBULENCIJA

Ovdje pretpostavljamo da se statisticke osobine turbulencije ne mijenjaju niz x i y os (time je
ispunjena i horizontalna izotropnost turbulencije). U ovom specijalnom slucaju horizontalno
homogene turbulencije, iznad viskoznog sloja se mogu zanemariti molekularna viskoznost
(preostali dijelovi posljednjih ¢lanova na desnoj strani u jednadzbama (7) do (9)), kao i
horizontalne promjene turbulentnog toka (¢lanovi u uglatim zagradama u jednadzbama (7) do
(9)). Takoder, zbog jednostavnosti pretpostavljamo barotropnu turbulenciju.

Jednadzbe (7) 1 (8) tada postaju:

Du _1&, 5 ouw (12)
Dt Py Ox 0z
bv_ 1P _ g5 ovw (13)
Dt Py O oz

Kako je ove jednadzbe za (u,v ) moguce rijeSiti samo ako je poznata vertikalna raspodjela

turbulentnog toka horizontalnog impulsa (Sto ovisi o strukturi turbulencije), ne postoji njihovo
opce rjeSenje nego se koriste aproksimativne, ili semi-empiricke metode. Konkretno, za gibanja
na sinoptickoj skali je pokazano (u sklopu npr. kolegija Dinamicka meteorologija II i III) da se
akceleracijski ¢lan na lijevoj strani jednadzbi moZe ponekad zanemariti u usporedbi s ¢lanovima
koji predstavljaju akceleraciju zbog Coriolisove sile i sile gradijenta tlaka. U slobodnoj atmosferi
je rezultat takve jednostavne, npr. nulte (ili prve) aproksimacije geostroficka ravnoteza. Ako se
pak donekle zadrzi lijeva strana, ali tako da je dosta manja od 1. i 2. ¢lana desne strane u (12) i
(13), onda dolazimo do iduce, npr. prve (ili druge) aproksimacije na velikoj skali —
kvazigeostroficka aproksimacija koja solidno tumaci sinopticke procese izvantropskih Sirina.

U stacionarnom barotropnom i horizontalno homogenom grani¢nom sloju je inercijska
akceleracija i dalje relativno mala u usporedbi s onom zbog Coriolisove sile i sile gradijenta tlaka,
tako sugeriraju mjerenja i modeli, ali se moraju ukljuciti i turbulentni tokovi. Stoga jednadzbe
atmosferskog grani¢nog sloja opisuju ravnotezu_triju glavnih doprinosa: Coriolisove sile, sile
gradijenta tlaka i divergencije toka turbulentnog impulsa:

FE-v)- Y o, (14)
0z
_ ov'w'
- fW—-u,)- =0, (15)

oz

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

Sad uz najjednostavniji oblik tzv. K-teorije, modeliraju¢i na vjerojatno najjednostavniji moguci
nacin zadnje ¢lanove na lijevoj strani od (14) i (15), dolazimo do formulacije jednostavnog PBL-
a koji vrijedi za idealiziranu atmosferu i more. Dakle, (14) i (15) predstavlja grani¢ni sloj
barotropnog geofizickog fluida uz statisticki horizontalno homogenu turbulenciju. U tom je
sluc¢aju takoder pretpostavljeno da je pripadno turbulentno polje i statisticki izotropno, tj. nema
(ne)preferiranog smjera u horizontalnom razvoju turbulentnih vrtloga. Ovo ¢e nas dovesti do
pojma Ekmanovog grani¢nog sloja.

O mjerenjima u ABL-u

Mjerenja i motrenja u ABL-u su kompleksna i nadilaze u svojim zahtjevima i osobinama
uobicajena sinopticka i klimatoloSka mjerenja i motrenja. Prvenstveno se radi o velikoj
ucestalosti uzorkovanja podataka u vremenu i po moguénosti i u prostoru. In situ
visokofrekventna mjerenja se obi¢no vrSe na tornjevima ili manjim avionima, dok se daljinska
obavljaju sodarima, lidarima, profilerima vjetra, itd. Slika 11.1 prikazuje tipican raspored triju
britanskih sodara na Antarktiku; iz njihovih vremenskih nizova mogu se rekonstrurirati 3D polja
strujanja kao i neke znacajne karakteristike turbulencije.

Slika 11.1 Sodari na Antarktiku. Tipican im je domet izmedu ~ 60 m i 1 km u visinu dajuci npr.
informacije u vjetru na svakih 20 do 30 m usrednjenih tokom 10-tak min (Izvor: internet).
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Tipi¢an rezultat sodarskih mjerenja, koja u stvari daju informaciju o tzv. strukturnoj funkciji
temperaturnih fluktuacija, je prikazan na Slici 11.2.

o M 1

Slika 11.2. Analogni zapis sodarskog odziva prikazuje razvoj stabilnog grani¢nog sloja (SABL)
tokom ~ 2.5 h; sati su oznaceni tankim svjetlim vertikalnim prugama, dok su stotine metara
oznacene horizontalnim svjetlim prugama (visina je 0 — 500 m). Uocavaju se kratki uzgonski
valovi na nekoliko nivoa te spustaju¢a intruzija u 2. i 3. satu. (Izvor: internet).

Postaje ocito da slikoviti i jako pojednostavljen prikaz PBL-a s kraja proslog poglavlja, treba
postupno dopunjavati jer se npr. karakter podloge ispod strujanja moze skokovito mijenjati. Slika
11.3 ilustrira jednu mogucu modifikaciju PBL-a zbog pokrovne strukture viskoznog podsloja.
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Slika 11.3 Modifikacija pojednostavljenog prikaza PBL-a s kraja proslog poglavlja. Ovdje je
logaritamski prizemni sloj istisnut iznad znacajnih neravnomjernih hrapavih elemenata. Formalni

opis ovog sloja je u idu¢em poglavlju, jedn. (14b).

Jednostavnom skalnom analizom mozemo pokusSati procijeniti srednju visinu novonastalog
internog grani¢nog sloja kao da ovaj zapocinje odozno lijevo na SI. 11.3 i postupno raste u desno
niz x-o0s. Pretpostavljajuci ravnotezu izmedu advektivnih (inercijskih) i viskoznih sila, kako se to
uobic¢ajeno ¢ini u strojarskoj mehanici fluida, jednostavno se dolazi do odnosa UYL ~ oU/é?, gdje
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su U, L i 0 karakteristicna brzina strujanja, duljina i visina novonastalog sloja. Definiraju¢i
Reynoldsov broj kao Re = UL/v, odmah slijedi da je & ~ L/Re'?, §to znali da visina grani¢nog
sloja raste s udaljeno$¢u i obrnuto proporcionalno s 2. korijenom od Re. Nazalost, u
meteorologiji nema puno koristi od ove procjene jer je Re jako velik u atmosferi, ponekad cak i
proizvoljno velik. Drugim rjec¢ima, osnovno strujanje u ABL-u najceS¢e neovisi o Re; dinamika
ABL-a je uvelike odredena velikim turbulentnim vrtlozima koji slabo osjecaju viskozne sile.
Onda slijede progresivno manji vrtlozi koji kaskadiraju energiju s ve¢e na manju skalu; tek
najmanji turbulentni vrtlozi direktno i jako osje¢aju viskoznost jer njihov Re postaje dovoljno
mali (~dimenzija vrtloga).

Jos§ jednom: zasto moZemo re¢i da u dobroj aproksimaciji strujanje u razvijenom ABL-u neovisi
o Re? Evo dinamicke analogije s Rossbyjevim brojem, Ro. Kada je strujanje ~ 10 m/s na
dovoljno maloj prostornoj i kratkoj vremenskoj skali, recimo 2 do 10 km u trajanju do 1 h, onda
je razumno zanemariti utjecaj Coriolisove sile na to gibanje, tj. priblizno f— 0. To ujedno znaci
da Ro — oo u takvom modelu, sli¢no kao i Re u prethodnoj analizi. Drugim rje¢ima, pripadne sile
postaju prakticki irelevantne za osnovnu promatranu dinamiku.

Idealizirani profili u atmosferskom grani¢nom sloju
Iduca skica, Sl. 11.4 prikazuje tipican razvoj vertikalnih profila bitnih vertikalnih meteoroloskih
veli¢ina. Sve prikazane veli¢ine bi trebale biti same po sebi objasnjive.
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Slika 11.4 Ilustracija profila vjetra, potencijalne temperature i veli¢ine dominantnih turbulentnih
vrtloga u uobi¢ajenom atmosferskom grani¢nom sloju tijekom dana (preuzeto od Knippertz,
2008).
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12. K-TEORIJA , DULJINA MIJESANJA, EKMANOV SLOJ.

U neutralnom i stabilnom ABL-u brzina i smjer vjetra znacajno variraju sa visinom. (U
konvektivnom ABL-u, zbog izmjeSanosti zraka u kvazi-stacionarnom slucaju, npr. u rano
poslijepodne, osim pri dnu i vthu ABL-a, male su vertikalne promjene vjetra, potencijalne
temperature, specificne vlaznosti i primjesa). Da bi se dobio zatvoreni sustav jednadzbi ve¢ i za
horizontalno homogeni i stacionarni ABL, potrebno je u pripadnoj teoriji turbulencije naciniti
odredeni set pretpostavki o vertikalnim turbulentnim tokovima. Tradicionalni pristup ovom
problemu zatvaranja je pretpostavka da se turbulentni vrtlozi ponasSaju kvalitativno sli¢no
molekularnoj difuziji, ali su koeficijenti razmjene ovdje nekoliko redova velicina veci nego pri
molekularnoj difuziji, tako da je perturbacija proporcionalna srednjem stanju. Ovo vodi na K-
teoriju, Sto je veliko prakti¢no pojednostavljenje (koje nerjetko ne vrijedi za turbulentna gibanja!).

Jednadzbe za turbulentni tok su iste kao i na kraju prosle lekcije, osim §to viSe ne piSemo znak za
prosjek zbog Reynoldsovog usrednjavanja iznad komponenti vjetra (u, v):

ou'w'
f(v—vg)— . =0
T ()
vw
- flu-u,)- =0
flu—u)-=—
a u ovim jednadzbama se turbulentni tok moze pisati kao:
el
z
)

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

@W:_K{éi) (3)
oz

gdje je

K, [m2 s"] koeficijent vrtlozne difuzivnosti (turbulentna difuzivnost),

K, [mzs’l] koeficijent turbulentne difuzivnosti topline (vrtloZna termalna difuzivnost).

Ova shema zatvaranja (2), (3) jednadzbi grani¢nog sloja (1) se naziva K-teorija. Za razliku od
koeficijenata molekularne viskoznosti (za zrak 1.56:10° m?s!), vrtlozne difuzivnosti (‘eddy
viscosity') ovise o strujanju (izmedu ~ 10 do 2000 m?s™!), a ne o fizikalnim svojstvima fluida i
moraju se odrediti empirijski ili izraCunati iz nekog sofisticiranijeg modela (koji pak opet mora
imati neke pretpostavke o tzv. zatvaranju viseg reda). Najjednostavniji modeli pretpostavljaju da
je koeficijent turbulentne izmjene konstantan kroz strujanje; to eventualno vrijedi za difuziju na
maloj skali u slobodnoj atmosferi (no aproksimacija nije dobra za granicni sloj gdje su skale i
intenziteti jako ovisni o udaljenosti od povrsine kao i o statickoj stabilnosti i 3D smicanju).
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Neka djelomi¢na poboljSanja ove K-teorije uvode ovisnost K o lokalnom Richardsonovom broju
(smanjenje K s porastom Ri). Dalje modifikacije ukljucuju nelokalne korekcije zadanog
vertikalnog K-profila o npr. visini inverzije i povr§inskom turbulentnom toku topline.

Bit K-teorije, tj. hipoteze o turbulentnoj viskoznosti, jest postojanje proporcionalnosti izmedu
neizotropnih ¢lanova Reynoldsovog tenzora napetosti strujanja i gradijenata pojedinih komponenti
pripadnog srednjeg (osnovnog) strujanja. Osmotreno je da je ova hipoteza prilicno razumna i
dobra za neka jednostavna strujanja sa smicanjem osnovne struje. Ipak, fizika turbulencije je bitno
razli¢ita od fizike molekularnih procesa koja nas navodi na zakon viskozne napetosti. Konkretno,
u tipi¢nim laminarnim strujanjima sa smicanjem, molekulska vremenska skala (zadana srednjom
brzinom molekula i pripadnim srednjim slobodnim putem) je vise redova veli¢ina manja od
vremenske skale srednjeg smicanja, $/ = (|<0Uy/0x;>|)!; stoga se molekulsko gibanje rapidno
brzo prilagodava nametnutom smicanju i solidno je opisano K-teorijom 1. reda. Suprotno tome,
turbulentna smicaju¢a strujanja imaju svoju tipicnu vremensku skalu, ¢ = TKE/e, opcenito
usporedivu s vremenskom skalom srednjeg smicanja, ili ve¢u. Na primjer, u eksperimentima s
jednostavnim kruznim mlazovima fluida pripadni omjer relevantnih vremenskih skala je 78 = 3, za
homogeno smicajuce strujanje je oko 6; dok u turbulenciji podvrgnutoj jakoj distorziji (npr.
strujanje oko zgrada i mostova) moze biti veéi ¢ak za nekoliko redova velic¢ina. Tada K-teorija 1.
reda uopce ne vrijedi.

HIPOTEZA O DULJINI MIJESANJA

Najjednostavniji pristup odredivanju modela za koeficijent vrtlozne difuzivnosti u grani¢nom sloju
je baziran na hipotezi o duljini mijesanja; koristit ¢emo i primitivnu, tj. obi¢nu K-teoriju 1. reda.
Ova hipoteza pretpostavlja da Cest fluida pomaknuta vertikalno zadrzava srednja svojstva svojeg
prvobitnog nivoa do karakteristiéne udaljenosti &' i tada se mijesa sa okoliSem; ocito je da se radi
o analogiji iz molekulske fizike o slobodnom putu molekule (‘mean free path'). Ovaj pomak je
preduvjet za stvaranje turbulentnih strujanja ¢ije magnitude ovise o &£’ i o gradijentu srednjeg

svojstva:

00
6/:_ e
d Oz
ou
r__ gt 4
u'=-¢& % 4)
, , OV
V =— -
Oz

gdje je pomak &'<0za spustanje Cesti &' >0za dizanje Cesti. Za konzervativnu veli¢inu u

nekondenziraju¢im procesima, kao $to je potencijalna temperatura, ova hipoteza je primjerena pod
uvjetom da su skale vrtloga male u usporedbi sa srednjim strujanjem, ili da je srednji gradijent
konstantan sa visinom. Hipoteza je manje vjerodostojna u slucaju brzine jer sile gradijenta tlaka
mogu izazvati bitne promjene u brzini tijekom pomaka i razvoja vrtloga. Primjenjujuci hipotezu o
duljini mijesanja vertikalni turbulentni tok horizontalnog impulsa i potencijalne temperature se
moze zapisati kao:
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gdje je iskoriStena spomenuta analogija za vertikalne pomake. S ciljem da se izlu¢i w' u ovisnosti
o srednjim poljima, pretpostavljamo da je vertikalna stabilnost atmosfere dovoljno blizu neutralnoj
tako da je utjecaj uzgona mali (kasnije ¢emo funkcijama slicnosti uvaziti pripadne uzgonske
modifikacije). Horizontalna skala vrtloga mora biti usporediva s vertikalnom skalom gibanja

(netrivijalna usporedivost za velike vrtloge) tako da vrijedi proporcionalnost |w’| oc |V' , stoga
vrijedi:
/ ! av
w = E—, (6)
oz

gdje je V' turbulentni dio horizontalnog polja brzine, V je srednjak horizontalnog polja brzine,
|V| =(>+v*)"? te analogno za V'. Apsolutna vrijednost gradijenta srednjaka horizontalne

brzine je potrebna jer ako je &' >0 tada je w'>0. Stoga se turbulentni tok moze aproksimirati
kao:

e @
g O
" Oz
gdje je vrtlozna viskoznost definirana kao:
T
" oz
_ (®)
_pev
0z

gdje je prvi faktor na desnoj strani od (8) kvadrat karakteristicne duljine mijeSanja. (Zadavajuci
turbulentni Pr, odreden je i K;.) Neke od tek spomenutih modifikacija K-teorije ukljucuju u (8)
dodatni faktor mnozenjem desne strane nekom zadanom funkcijom lokalnog Richardsonovog
gradijentnog broja Ri; ove funkcije, nazovimo ih f i fi, su jednake jedinici za Ri = 0, blago rastu
za Ri < (), a jaCe opadaju za Ri > (. Napomenimo da je moguce i drugacije definirati vrtloznu
difuzivnost, npr. kao [LV| gdje su L i V karakteristi¢na duljina mijeSanja i brzina.

Duljina mijeSanja:
1z (8) slijedi

1=(e7). )
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Dakle, ova karakteristicna duljina mijesanja je korijen srednjeg kvadrata vertikalnog pomaka cesti,
S§to je mjera srednje veli¢ine vrtloga (veéi vrtlozi i uvjetno veca smicanja, tj. ona koja idu kroz
deblji sloj zraka, induciraju jace turbulentno mijesanje). Ova duljina (9), koja se pojavilaiu (8), je
'vrlo rastezljiv' pojam, i mada teorijsko-modelarski primamljiv koncept, prilicno je varljiv i
nemjerljiv.

OSNOVNE VRSTE ABL-a

a) Ekmanov sloj
Teorija ovakvog sloja je ve¢ bila proucavana u prethodnim kursevima. Ako se upotrijebi

jednostavna barotropna teorija tokova (bez toplinskog transporta) i gradijenata te se uzme da je
K, konstantan (zbog matematicke jednostavnosti i fizikalne zornosti), dobivamo jednadZbe

klasi¢nog Ekmanovog sloja:

mazz + fv— v) 0
oz (10)
K, O3 fu-u,)=0

gdje su donji rubni uvjeti u=0,v=0 na z=0, te gornji rubni uvjeti: v —>u,,v—>v, kad

z = . Drugu od jednadzbi (10) mnozimo s i i zbrajanjem tih jednadzbi dobivamo:

0% (u+iv)

K
m aZ 2

—if(u+ivy=—if (u, +iv,). (11a)

d’[(u —u,)+i(v-v,)] _i
dz* K

m

[((u—u,)+i(v-v,)]=0. (11b)

Kako je (11) napisan u kompleksnom obliku, (10) ne daje jednadzbu 4. reda, ve¢ 2. reda (dakle,
prikriven je pravi red diferencijalne jedn. (11)). Radi pojednostavljenja postavljamo koordinatni
sustav u smjeru geostrofickog vjetra pa je v, = 0. Opce rjeSenje za (11) je

(u+iv) = dexp|(if /K,)"> 2]+ Bexpl-(if /1 K, 2]+ u,. (12)

Primjenjuju¢i spomenute rubne uvjete 1 relaciju Ji :(1+i)/\/§ , te Eulerov izraz za
eksponencijalne kompleksne brojeve, dobivamo za sjevernu hemisferu:

u=u,(l-e” cosjyz)
) (13a)
v=u.e " siny

gdje y=(f/2K,)"? igra ulogu karakteristicnog vertikalnog valnog broja &iji je reciprocni iznos

proporcionalan debljini Ekmanovog sloja H. Taj sloj je prvo otkriven u moru. Za mali argument,
tj. malu visinu, (13) daje strujanje pod 45° N, tj. prema sjeveroistoku pri tlu koje onda visinom
raste u magnitudi i zakrecée k istoku, tj. 90° N i dalje k jugu, kao spirala. Dakle, za (10) rjeSenje je
(13), Ekmanova spirala. To je direktan rezultat ravnoteze triju sila: sile gradijenta tlaka,
Coriolisove sile, 1 (pojednostavljenog) turbulentnog otpora (trenja). Izraz (13) prikazuje
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barotropno strujanje kao vertikalno priguSenu oscilaciju Sto se spuSta odozgo od ‘'vrha'
geostrofickog vjetra k nuli na dnu atmosfere. Poopcenje (13a) gdje (u,,v,) #(0,0) je

u=u,—e"(u, cosyz+v, sin(z)
. . (13b)
v=v +e"(u, sinyz—v,cos(z)

Ekmanov sloj se u atmosferi rijetko primje¢uje u ovako jednostavnom obliku (13). To je
uglavnom stoga Sto turbulentni tok nije jednostavno proporcionalan vertikalnim gradijentima
srednjaka vjetra, obino postoji i1 vertikalni tok topline, te djelomic¢no jer je K, jako promjenjiv
blizu povrSine. Vertikalno umjereno varirajui (tj. ne prebrzo mijenjajuci), opcenitiji K, (z) za
Ekmanov sloj je rjesen WKB(J) metodom u Grisogono (1995); Berger i Grisogono (1998) su na
osnovi avionskih mjerenja pokazali da slican gotovo neutralan sloj moze ponekad postojati nad
morem i da K(z) prikazuje izmjerene vertikalne profile vjetra i turbulentnih tokova bolje nego
K=const.

Poznavaju¢i bit WKB(J) aproksimacije isprobanu na jednadzbi oscilatora za amplitudu vertikalne

brzine (TGE), mozemo odmah napisati WKB nultog reda za poopcéenje rjeSenja (13a). Pri tome yz
prelazi u integral, kao §to je u TGE m(z)z preslo u pripadni integral [m(z)dz. Dakle,

u=u,(1-e'? cos(I(z))

(13¢)
V= uge"”z) sin(/(z))
gdje je
ANy
1= Xy (13d)

Vise o samome rjeSenju i usporedbi s drugim rezultatima je u Grisogono (2011). Ovom zadnjom
relacijom (13c, d) se moze bolje procijeniti kut izmedu prizemnog vjetra, na maloj visini zs, i
geostrofickog vjetra, nego Sto se dobije limesom visine u nulu za omjer v/u uz K=const. Mada
rijetko kada i gdje realan, prvenstveno zbog svoje nestabilnosti obzirom na male perturbacije,
Ekmanov sloj se ponekad koristi u teorijskim studijama strujanja na velikoj skali kao jedan od
nacina tretiranja pridnenog trenja (npr. Pedlosky 1987). Eventualna vaZnost tog sloja, npr. pri
pojednostavljenju osnovnih jednadzbi, mozZe se procijeniti iznosom Ekmanovog broja, K. /(fH?).
Nadalje, geostroficki vjetar se nerjetko mijenja visinom, time termalni vjetar direktno utje¢e na
Ekmanov sloj. Ipak, taj model Ekmana vaZzan je u teorijskim prouc¢avanjima i provjeri numerickih
modela. Nedavno poopcenje Ekmanovog sloja nalazi se u Constantinu i Johnsonu (2019).

Zbog prizemnog strujanja od visokog k niskom tlaku, $to postupno skrece ka geostrofickom vjetru
pri vrhu Ekmanovog sloja, ovaj je proces vazan za popunjavanje i djelomi¢no usporavanje ciklona.
Zanimljivo je da vertikalno integrirani tok preko izobara, tj. integracija gornje jedn. (10), od viseg
k nizem tlaku, direktno ovisi o prizemnoj turbulentnoj napetosti niz x-os. Mnoze¢i taj tok s
gusto¢om, dobija se tok mase od visokog k niskom tlaku, tj. mozemo tako procijeniti popunjavanje
neke idealizirane ciklone. Nadalje, poznavajuéi prizemni turbulentni tok impulsa (~ u=?, gdje je u=
procjena tzv. turbulentne brzine trenja) i prosjenu y-komponentu strujanja, <v>, moze se
jednoznacno procijeniti visina Ekmanovog sloja (i obrnuto). Takoder, znaju¢i da je za predlozeni
slucaj geostroficka komponenta vertikalne vrtloznosti jednaka -Ou./0Oy, te koristeci nestlacivi oblik
jednadzbe kontinuiteta, moze se procijeniti vertikalna brzina u Ekmanovom sloju, kao i tipi¢no
trajanje popunjavanja neke ciklone.

Zanimljivo je da se slabo-do-umjereno stabilni grani¢ni slojevi ipak mogu ponekad tretirati kao da
su odozdo (o)hladeni Ekmanovi slojevi (npr. Zilitinkevich i sur. 2002; Svensson i Holtslag, 2009).
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To je vjerojatno zato $to su u takvim slojevima relativno mala odstupanja od neutralnosti, za
razliku od jako stabilnih grani¢nih slojeva gdje to vise ne vrijedi (vidi kasnije lekcije). Donekle
slicno, i jednostavan konvektivni grani¢ni sloj se moze proucavati kao pocetno Ekmanov sloj
zagrijavan odozdo. Ekmanov sloj se u moru ponekad pojavljuje 2 puta po visini: odmah ispod
povrsine mora (klasi¢an slucaj), te blazi, odnosno skromniji (slabiji) na dnu mora (Kundu i Cohen,
2002).

b) Prizemni sloj

Debljina prizemnog (povrSinskog) sloja ovisi o stati¢koj stabilnosti, obi¢no je pli¢i od 10% ukupne
visine grani¢nog sloja. U potpunosti je odrzavan samo vertikalnim prijenosom impulsa preko
turbulentnih vrtloga, ne ovisi direktno o Coriolisovoj sili niti o sili gradijenta tlaka. Analiza se
bazira na pretpostavci da je vjetar pri povrSini paralelan x-osi i da je strujanje stacionarno; onda
slijedi (koriste¢i medukorak (8)):

0= —La‘p -0 (u'w")

0

Vp =0

h

0 (u'w)=0= 0 (K, 0u)=0
K 0 _u = konst

oir=2K ocl’|0m)l~k
’ kz

K, =(kz)’

or
0z

K =~ ku.z,

u,
—dz

u(z) = I kz

Z0

ZO

(14a)
u(z) = L;c—*ln(ij

gdje su:
u. brzina trenja (karakteristicka skala turbulentne brzine, obi¢no izmedu ~ 0.1 1 1 m/s),
z, (z > z,) visina hrapavosti (jako varira, od npr. < 0.1 mm nad mirnim morem pa preko 1 m u

urbanim sredinama); to je objektivna osobina dinamicke interakcije strujanja i podloge pa prirodno
ovisi o nepravilnostima pripadne podloge,

k = 0.4 von Karmanova konstanta.

Za slucajeve kad postoji dodatni interni sloj izmedu visine hrapavosti i samog logaritamskog
prizemnog sloja, npr. u Sumi ili medu blisko postavljenim zgradama i drvec¢em (eng. 'canopy sub-
layer'), Sl. 11.3, logaritamski prizemni sloj se ekstrapolira iznad spomenutog internog sloja
debljine d kao

‘Zln(“d]. (14b)

2y

u(z)=
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Da je u (14a) u brojniku logaritma stajalo z + zy, z > (), onda bi to samo znacilo da u (14b) zp — d.
Profil vjetra u stacionarnom neutralnom prizemnom sloju (14) je logaritamski i to se prili¢no
dobro slaze s mjerenjima u prirodi. Pri malom do umjerenom odstupanju od neutralnosti, gornji
u(z) se modificira efektima uzgona i tada obicno vrijedi da je

u(z) ”—*{h{i} +y (z/L)}, (15a)
k z

0

0(z) ~ % {m[zij +y,(z/ L)}, (15b)

0

gdje je 6+ karakteristi¢na skala turbulentnih fluktuacija potencijalne temperature (= 0 u neutralnoj
stratifikaciji), y, (z/L) 1 w,(z/L)su bezdimenzijske, univerzalne 'psi-funkcije' sli¢nosti koje

korigiraju logaritamske fluks-profile (14) u (15) uvazavajuci prizemnu stratifikaciju (tj. uzgon),
dok je L tzv. Obukhovljeva duljina koju ¢emo uskoro detaljnije obraditi; L mjeri mehanicke i
termalne doprinose efektivnoj duljini dominantnih turbulentnih vrtloga, njome se skalira prizemno

horizontalno strujanje i pripadni povrSinski turbulentni tokovi. Primijetimo da L — oo u
neutralnoj stratifikaciji pa su onda 'psi-funkcije' jednake nuli. Produkt u+@+ definira vertikalni
turbulentni tok temperature, tj. -@w'. Sli¢no bi se izvodila i relacija za specificnu vlaznost kao i

za (15b), odnosno za tok fluktuirajuée koncentracije c'w gdje bi u polaznoj jedn. za razvoj
srednje koncentracije C trebalo uzeti u obzir pripadnu advekciju te izvore i ponore. Za stabilni
prizemni sloj y, (z/L) je, prema mjerenjima, linearna funkcija visine, otprilike 4.7z/L, a sli¢no

vrijedi 1 za vertikalni tok temperature; za nestabilni prizemni sloj, funkcije slicnosti su
kompliciranije, transcendentne funkcije visine i L, ali su isto poznate. U prizemnom sloju obi¢no
postoji znacajna neizotropija turbulencije (zbog blizine 'zida' tj. podloge), kao i zakretanje vjetra
po visini.

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

z
u(z) =uppp(——)" ,
ZREF
gdje je 0 < a < 0.5, o~ 1/7 (aproksimirajuci logaritamsko ponasanje, ili malo preciznije 0.14 <a <
0.4) dok su z i zger unutar tog prizemnog sloja. Koriste¢i nesto drugaciju formu od (14), prethodni
se izraz za omjer brzine na dva nivoa moze i izvesti.

Napomenimo da se na osnovi navedenog Prandtlovog potencijskog zakona za vjetar, koji u
principu moze vrijedjeti samo u skoro stati¢ki neutralnim uvjetima, moze ponekad uspjesno
procijeniti vjetar i iznad prizemnog sloja (Prof. Hrvoje Kozmar, FSB Zagreb, privatna
korespondencija). Nadalje, uz uobicajenu pretpostavku <u'w’> = -K(z)dU/dz, (<u'w"> je funkcija
visine) 1 navedeni potencijski zakon izmedu iznosa brzine i pripadne visine, moze se direktno
pokazati da vrijedi K(z) = - z<u'w™ /[aU]. Dakle, moZze se formirati procjena vrtlozne
difuzivnosti K(z) na osnovi flukseva i srednjeg vjetra.

Primjetite u (15) raspored argumenata: zy, z, L; te visine odreduju srednje stanje prizemnog vjetra i
temperature do na dinamicku (ovdje turbulentnu) skalu. Mogu se dodati ostale relevantne
modifikacije u (15), poput utjecaja stabilnosti slobodne atmosfere kao u npr. Zilitinkevich i
Calanca (2000). Na primjer, kad se konvektivni sloj slobodno proteze do inverzije, onda jos i ta
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visina inverzije, skupa sa zy, z, L, odreduje 'geometriju’ srednjeg stanja — naravno, opet do na
parametar turbulentne skale za brzinu i temperaturu. Nazalost, teorija sli¢nosti ne vrijedi uvijek u
prizemnom sloju; npr. ne vrijedi u jako stabilno-stratificiranim uvjetima. Donekle se moze reci i
za urbani grani¢ni sloj, no u takvim su sluc¢ajevima moguc¢e prikladne dopunske modifikacije
relacija (15).

Poznavajué¢i zemljopisnu Sirinu strujanja u priblizno neutralnom granicnom sloju (informacija
velike skale gibanja), s jedne strane, te brzinu trenja, tj. u=, s druge strane (informacija male skale
gibanja), moZe se procijeniti dubina, odnosno visina pripadnog grani¢nog sloja kao & = const
u+/f, gdje je tipicno const < 0.4. Nadalje, o¢ekujuéi da je vrtlozna difuzivnost linearna funkcija
visine u pripadnom prizemnom sloju, tj. K(z) = u+kz, te ako K postize svoju srednju vrijednost K
za cijeli pripadni neutralni sloj neSto iznad vrha prizemnog sloja, zs, koji je otprilike 10 % debljine
h; na ovoj visini se u prosjeku turbulentni vertikalni tokovi ne bi smjeli mijenjati vise od, recimo,
+ 20 % pripadne referentne (srednje) vrijednosti. Ako je doista tako, onda se spomenuta procjena
same visine /4 dobro slaze s procjenom iste na osnovi Ekmanovog profila vjetra, npr. & = (2K,

/JI)J/Z_

Visina prizemnog sloja ima drugaciju ovisnost u gradovima nego u ruralnim krajevima; tada
govorimo o tzv. urbanom (prizemnom i onda cijelom granicnom) sloju. Na sl. 12.1 skiciran je
vertikalni profil srednjeg vjetra u urbanom granicnom sloju. Kvalitativno slican prizemni sloj se
pojavljuje i u Sumsko-agrarnim krajevima (‘canopy layer’).

iy
b

n._'

Slika 12.1. Tlustracija vertikalnog profila srednjeg vjetra u i iznad urbanog prizemnog sloja
karakteristi¢ne debljine Z (tipi¢no Z» = d).

¢) Kut vjetra u Ekmanovom sloju
Nakon uvodenja prizemnog sloja u ovom potpoglavlju b), vratimo se kratko na Ekmanov sloj iz
potpoglavlja a) i obratimo paznju na kut a izmedu prizemnog i geostrofickog vjetra koriste¢i jedn.

().

f(v— vg)— Ju'w’ =0
62_
- f(u —ug)— 6\(;’Zw’ =0

gdje sve oznake imaju uobiCajena znaCenja. Zbog jednostavnosti opet pretpostavimo da
geostroficki vjetar puSe niz x-os. Integriramo 1. jedn. od dna do vrha ABL-a debljine H,
iskoristimo teorem o srednjoj vrijednosti za brzinu v kroz cijelu dubinu H, iskoristimo ¢injenicu da
turbulentni tokovi trnu na vrhu ABL-a (u praksi se nerjetko pretpostavlja da je dovoljno da ovi
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tokovi budu manji od 5 ili 10 % maksimalnih vrijednosti) i da je prizemni turbulentni tok dobro
opisan brzinom trenja u+ Dakle,

\7H](H — _(_u*z cos())
v’ 2f I ’

*

cos(x) =

odakle se odmah vidi da preduboko procijenjeni, ili modelirani ABL moze imati premali kut a, Sto
ima za posljedicu npr. preslabo popunjavanje ciklonalnih podrucja. Nerjetko je preveliki H ujedno

povezan i s premalim V" pa onda mozda i sam kut nije pogresan, ali je opet preslab protok zraka k
niskom tlaku jer je opcenito premala komponenta brzine v. U zadnjem izrazu da je postojao vq #

0, onda bi ta vrijednost bila prvo oduzeta od V" i onda pomnoZena s preostalim faktorom fH/u+.

Sli¢nim integriranjem 2. relacije pojednostavljene jedn. gibanja u y-smjeru dolazimo do analognog
izraza za kut, tj:

u" —u,)fH =-u.sin(a))
(w,—u")f

sin(ar) = —~——2" 1,
u

2

tan(a ) = @

—H

Uz pretpostavku da je f=104/s, v =3 m/s, H=1 km i u»= 0.6 m/s, kut o = 33.5°. O¢ito je da su
ove procjene kutova jako osjetljive na grube procjene ulaznih vrijednosti; fina meduigra izmedu
viSe parametara mora zavrSiti u intervalu -1 < sin(a) < 1. Primjetimo da je u klasicnom slucaju
Ekmanova sloja ovaj prizemni kut jednak 459, jer je pripadni tangens jednak limesu omjera v/u
kada z tezi k nuli, Sto je u stvarnosti opéenito prevelika vrijednost za taj kut. Obicna K-teorija

izjednacava gornju zadnju relaciju s / Ov/0z/0u/dz] §to samo potvrduje neadekvatnost K-teorije u
finijim procjenama za atmosferski grani¢ni sloj.

Kad povecani doprinos velikih vrtloga vertikalnom turbulentnom toku s visinom toc¢no
kompenzira smanjeni pripadni doprinos malih vrtloga, onda je taj turbulentni tok konstantan
visinom. To onda odgovara idealiziranom prizemnom sloju atmosfere.

d) Sli¢nost strujanja

Za dva strujanja govorimo da su sli¢na ako postoji geometrijska i dinamicka sli¢nost medu njima.
Geometrijska sli¢nost se odnosi na oblik i dimenzije tijela ili potprostora podvrgnutog strujanju:
osnovne duzine moraju biti sli¢ne, tj. u razmjeru, dok kutevi moraju biti isti. Dinamicka slicnost
zahtjeva da strujanja imaju iste relevantne bezdimenzijske brojeve, npr. Ri, Fr, i Pr broj (te
priblizno isti Re). Za kompletniji pristup skaliranju turbulentnih tokova treba uvesti tzv.
Buckinghamov //-teorem kojim se izvode relevantne turbulentne veli¢ine za zadani poznati skup
karakteristicnih veli¢ina i njihovih dimenzija (npr. Stull 1988). Postupak se bazira na dimenzijskoj
analizi gdje broj kljucnih varijabli problema mora biti jednak broju osnovnih dimenzija problema
(npr. duljina, masa i vrijeme). [PoboljSanje ove vrlo jake fizikalne metode je tzv. direkciona
(usmjerena) dimenzijska analiza u kojoj se razlikuju smjerovi, npr. vertikalni i horizontalni.] Tako
se teorijom slicnosti dolazi do npr. lokalne sli¢nosti, Monin-Obukhovljeve sli¢nosti, slicnosti
izmjeSanog sloja, slicnosti za slobodnu konvekciju (u. — w. i relevantni vertikalni tok je tada
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WZH*W*), sli¢nosti Rossbyjevog broja za grani¢ni sloj (tada je karakteristiéna geometrijska

skala zp), itd. Ako turbulentno strujanje ima nekoliko karakteristicnih skala u prostoru, vremenu a
onda vjerojatno i u brzini, onda je analiza kompliciranija i najées¢e manje o¢igledna.

Buckinghamov //-teorem je osnovni teorem dimenzijske analize. On kaze da se jednadzba s n
fizickih varijabli, koje su mogu izraziti s k neovisnih fundamentalnih veliina, moze ekvivalentno
izraziti setom od p = n — k bezdimenzijskih varijabli konstruiranih iz originalne jednadzbe. Mo¢
teorema je u tome da se mogu pretpostaviti i pocetno nepoznate jednadzbe, imaju¢i na umu
fizikalno najbitnije (neovisne) varijable (npr. ux, 0 itd.) i optimalan set preostalih dimenzijskih
parametara (npr. ubrzanje g, referentna temperatura 6y, itd). Za dva dinamicka sustava kazemo da
su sli¢ni ako im spomenute varijable i parametri koincidiraju (poput sli¢nosti trokuta).

Inace, ve¢ smo i ranije u skripti koristili dimenzijsku analizu za procjene pojedinih parametara.
Podsjetimo se parabole energije planinskih valova prema Smithu (1980), kratko je bila spomenuta
u dijelu o uzgonskim valovima: ona se moze 'pogoditi' tj. procijeniti na osnovi najbitnije dinamike
1 geometrije. Dimenzijsku analizu koristimo i dalje u preostalom dijelu ove skripte. Spomenuti
Buckinghamov //-teorem je bitan alat i u drugim disciplinama fizike, npr. u astrofizici i fizici
plazme.

e) Sloj blago-konvektivnog mijeSanja
Atmosferski konvektivni sloj je najceSce pokriven stabilnim slojem slobodne atmosfere; pri tom

turbulentno mijesanje u ABL-u obi¢no dovodi do formiranja dobro izmijesanog sloja (ili sloja
mijeSanja, ili vanjskog sloja). Ovaj sloj se nalazi iznad prizemnog sloja. NajcesS¢e se takav sloj
javlja iznad kopna za vrijeme jakog zagrijavanja povrsine i iznad oceana kad je zrak blizu morske
povrsine hladniji od morske vode. Brzina vjetra i potencijalna temperatura su gotovo neovisni o
visini tj. brzina vjetra i potencijalna temperatura su priblizno konstantni u tom sloju i turbulentni
vertikalni tok varira priblizno linearno s visinom. Pretpostavljamo da turbulencija iS¢ezava na
vrhu grani¢nog sloja, odnosno pada na malu vrijednost od one oko sredine ili donjeg dijela sloja
mijeSanja. Opazanja pokazuju da se turbulentni tok tada moze jednostavno prikazati preko
(nelinearnih) relacija:

'), =-C,|Vlu
'w) =-C, |V|v’

s

(16)

C, Je bezdimenzijski koeficijent otpora. Index 's’ ukazuje na povrSinske (engl. surface)

vrijednosti. Pocetne aproksimativne jednadzbe (1) se tada mogu jednostavno integrirati po visini
od povrsine do vrha konvektivnog grani¢nog sloja z=h. Dobivamo nakon dijeljenja s dubinom
cijelog sloja:

fO=v)==u'w), [h=C,|V]i/h

" (17)
— fl-ii,)=-(W),/h=C,[V[v/h

te ako izaberemo koordinatne osi tako da je v, =0, tada su rjeSenja:
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v=rx, Vi
=i, -, [V[V, (18)
go_ "z

1+ (., [V

gdje je dimenzijska konstanta x = % , 1/(m/s). Brzina vjetra u ovakvom izmijeSanom sloju je

manja od brzine geostrofickog vjetra i ima komponentu gibanja u smjeru nizeg tlaka; ne pokazuje
nisku mlaznu struju kao u slucaju Ekmanovog (tj. neutralnog) sloja. Inace, Cy prili¢no varira,
ovisno o podlozi, itd., no grubi srednjak mu je reda veli¢ine 0.002. Ocito da je (16) nelinearan
zakon (kvadratna ovisnost turbulentnih tokova o srednjoj brzini vjetra). Postoje razlicite varijante
ove ideje, koja je prilicno potkrijepljena mjerenjima kad postoje priblizno stacionarni uvjeti u
prizemnom sloju; npr. u=? = CpUjo?, gdje je Cp =~ Ca dok je Ujp srednji iznos brzine vjetra na 10
m iznad podloge.

Ponekad postoji nekoliko izmjeSanih podslojeva koji slabo medusobno komuniciraju s
turbulentnim (a vjerojatno i ostalim, poput radijacije) tokovima dok ih razdvajaju podslojevi
stabilnog zraka (inverzije). To je ceSc¢e slucaj nad otvorenim morem, gdje je slabije izrazen dnevni
hod pa vremenske konstante razliCitih procesa u meduigri imaju vise prilike da usklade takve
viseslojne kvazi-stabilne strukture. Tada dolazi do suptilnih razvoja izmedu kratkovalne i
dugovalne radijacije, mikrofizike i naoblake, turbulencije, oslabljene srednje advekcije i valovite
povrsSine mora.

Ovisno o temperaturi mora i srednjem strujanju, npr. povrSinska magla moze prije¢i u Sc naoblaku
a uz dovoljno turbulencije nakon nekoliko sati ova moze prije¢i u npr. Cu fra, hum. Magla pri
povrsini mora se moze pojaviti u nekoliko tipi¢nih situacija, ovisno koliko je temperatura mora
niza/visa od prizemnog sloja zraka. Taj linearni odnos onda ulazi u nelinearnu relaciju tlaka
vodene pare u zraku i to onda odreduje da li ¢e do¢i do zasi¢enja zraka vodenom parom (i magle)
ili ne. Pri nagloj, posebice skokovitoj promjeni karakteristike podloge, npr. temperature ili
hrapavosti, moze do¢i do formiranja tzv. internog granicnog sloja.

Hrapavost mora je, za razliku od hrapavosti kopna, promjenljivija i mijenja se u ovisnosti o stanju
i strujanju mora. Najjednostavnija ovisnost je dana Charnockovom relacijom zoseq = const u+/g,
gdje je u= brzina trenja, tj. karakteristiCna brzina za turbulentne procese a konstanta je ~ 0.015.
Moderni oceanografski modeli mijenjaju tu konstantu u ovisnosti o morskom spektru valova i
nestacionarnosti morskih struja.

f) Osnovne jednadZbe konvektivnog sloja mijeSanja

U horizontalno homogenom strujanju jednostavnog konvektivnog ABL-a, CABL, bez divergencije
zracenja, bez oslobadanja latentne topline zbog faznih promjena vode ili/i oborine, jedn. o¢uvanja
srednje pot. temp. glasi

@z_—a(w'_g'). (19)
ot 0z

Integrirajuci (19) kroz cijelu dubinu CABL-a, £, dobije se
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06 (W), -(w0),,
ot h

(20)

gdje je proces uvlaCenja opisan 2. ¢lanom na desnoj strani; on predstavlja osobine kinematickog
toka topline u slobodnoj atmosferi §to je primijeSan niZe, u sloj mijeSanja, pa je stoga povezan s
promjenom (ponekad skokovitom) € na inverziji. 1. ¢lan na desnoj strani je povrSinski tok
kinematicke topline. Pretpostavimo da na inverziji postoji skokovita promjena 46, = O+ - 0 kroz

izuzetno tanki sloj inverzije, Sto nije sasvim nerealna situacija. Onda je moguce prikazati 2. ¢lan
desne strane od (20) kao produkt pripadne brzine uvlacenja, wens, 1 temperaturnog skoka 46y, tj.

W) =-w AO

ent h

oh 21
=G -wag,
p :
gdje je wgp brzina supsidencije na vecoj skali: wgypy = —div(V) A, uz v Sto predstavlja vektor

horizontalnog srednjeg vjetra u CABL-u (dakle, vertikalno, po visini /4, usrednjeni vjetar).

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

- sub —

ot AG,

+ Wvub
sub. (21b)

Slijedi da CABL raste uvlac¢enjem toplog zraka odozgo iz slobodne atmosfere, we,: > 0, a opada s
vertikalnom brzinom supsidencije tjeranom visokim poljem tlaka. Rast CABL-a je ograni¢en
stabilnim slojem slobodne atmosfere definiranim skokom pot. temp. na vchu CABL-a.

Tok uvladenja kinematicke topline ovisi 0 Wens 1 4605 Stoga vrijedi konstruirati prognosti¢ku jedn.
za navedeni skok pot. temp. na inverziji:

oAD, 00, 00
o ot ot
P 0“ (22)

oh
—7@(5 w,,) 5

gdje je ye vertikalni temperaturni gradijent od 6. Jedn. (20), (21b) i (22) su prognosticki sustav
jedn. za razvoj jednostavnog CABL-a. Medutim, taj sustav nije zatvoren jer ima viSe nepoznanica
od broja jedn. Ako nema povezivanja (engl. coupling) sustava s jedn. bilance energije tla, onda
povrsinski tok kinematicke topline, tj. 1. ¢lan na desnoj strani od (20) mora biti zadan. Nadalje,
vanjske varijable su wgp 1 y9 pa jo§ samo preostaje specificirati kinematicki tok uvlacenja. Za tu
svrhu, ¢inimo vaznu i osjetljivu pretpostavku da je taj tok direktno povezan s povrSinskim tokom,

1.

W'e), =-pW),, (23)
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uz koeficijent £ kao zadanu konstantu, ili u ovisnosti o termodinamic¢kim osobinama inverzije. Tu
je ukljucena i pretpostavka da je uvlacenje prvenstveno tjerano jac¢inom velikih vrtloga forsiranih
povrsinskim tokovima koji medudjeluju sa stabilno stratificiranom slobodnom atmosferom.
Prema ograni¢enim mjerenjima i finim numerickim simulacijama velikih vrtloga (tzv. LES’, od
engl. Large-Eddy Simulations, vidi npr. Cuxart, 2015) f = 0.2. Dinamicki gledano, to znaci da jos
oko 20 % ekstra topline doprinosi razvoju dnevnog ABL-a, tj. CABL-a, zbog uvlacenja toplog
zraka koji potjece iz slobodne atmosfere. U stvarnosti, fluks uvlac¢enja jo$ ovisi i o tokovima
vodene pare te o smicanju vjetra; prvi se parametrizira za CABL pomocu povrSinskog toka
vlaznosti, a drugi pomocu ux.

Na donekle slican nac¢in kao u (20), moZe se opisati razvoj srednjeg vjetra u CABL-u. Pored
vertikalno integriranih tokova impulsa na desnoj strani takvih jedn., jo$ se javljaju komponente
sile gradijenta tlaka i Coriolisove sile. Razumno je tada pretpostaviti, kao 1. aproksimaciju, da su i
turbulentni tokovi impulsa na dnu i vchu CABL-a povezani na slican nacin kao u (23).

g) Najnovija saznanja o konvektivhom grani¢nom sloju

Sergej Zilitinkevich i sur. (2021) na novi nacin rjeSavaju staru paradigmu konvektivnog prizemnog
pa i cjelokupnog konvektivnog grani¢nog sloja. Radi se o konvektivnoj i dinamickoj (smicanje
vjetra) nestabilnosti; odnosno, o uzgonom generiranim mlazovima i smicanjem stvorenih vrtloga.
U suprotnosti s prihvaéenom teorijom Kolmogorova i kasnije, da se veci vrtlozi spontano lome u
sve manje turbulentne vrtloge i kaoticno se Sire u 3D (engl. direct or downscale cascade),
vertikalni konvektivni mlazovi zraka, uzgonom orijentirani i vodeni, ne lome se u manje mlazove
nego se spajaju u veée mlazove (engl. plumes). Ovo zadnje znaci prijenos energije s manje na
vecu skalu (engl. inverse or upscale energy transfer).

Prvi transfer energije, direktan, s veée na manju skalu, ultimativho zavrSava viskoznom
disipacijom i prevodenjem TKE u toplinu (na kraju, vrlo mali iznos). Sasvim drugaciji prijenos
konvektivne energije turbulencije je s manje k vecoj skali, pri ¢emu se konvektivna energija
turbulencije prevodi u samo-organizirane strukture strujanja; to moze prije¢i u organizirane
mezoskalne konvektivne strukture. Prvi transfer energije predstavlja prijelaz iz ,,reda u kaos™ i
koncept ,termalne smrti“ sustava. Drugi pak transfer predstavlja suprotno: ,,iz kaosa (nereda) u
red”. [Nietzche je to zvao , kreativni kaos®].

h) Stabilni sloj
Obicno se dijeli na tradicionalno (slabo) stabilni atmosferski grani¢ni sloj (SABL), gdje vrijedi

vecina aproksimacija uvedenih do sada (npr. bezdimenzijske funkcije za pripadni prizemni sloj jer
ovaj blago do umjereno odstupa od neutralnosti) i na jako stabilni granicni sloj o kojem se ne zna
dovoljno jer je relativno tanak i toliko stratificiran da je tesko mjeriti pripadne turbulentne flukseve
(npr. Mauritsen i sur. 2007). Jedan od tipova takvih slojeva biti ¢e diskutiran kasnije (nagnuti
SABL bez osnovnog vjetra).

Stabilnim atmosferskim grani¢nim slojevima je teze odrediti dubinu nego nestabilnim i priblizno
neutralnim slojevima (koji su dublji); to je stoga Sto je dinamika SABL-ova opcenito
kompliciranija i nerjetko pod utjecajem razli¢itih ¢imbenika koji proizvode razliCite veliCine
karakteristi¢nih turbulentnih vrtloga®. S druge pak strane, nestabilni i neutralni grani¢ni sloj su
uvelike odredeni veli¢inom dominantnih, najve¢ih vrtloga koji su ograni¢eni samom dubinom

7 LES eksplicitno razlu¢uje nehomogenosti i nestacionarnost vece skale gibanja i neizotropiju. Pripadno filtriranje
NS jednadzbi LES-om mora biti u tzv. inercijskom podrucju spektra turbulencije.

8 U SABL-u se javljaju razligite veli¢ine neizotropnih, spljostenih vrtloga; nadalje, SABL mozZe biti pod utjecajem
uzgonskih i drugih kra¢ih valova (koji se ne mogu pojaviti u nestabilnom atmosferskom grani¢nom sloju).
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cijelog sloja (npr. visinom sinopti¢ke inverzije). Dubina SABL-a se nerjetko parametrizira prema
Zilitinkevichu (1972) kao

hsasr = const (us L/f)!?,0.4 < const <0.7, (24)
gdje su kljucni parametri: brzina trenja, Obukhovljeva duljina i Coriolisov parametar. Uocimo da
je ova dubina /s4p; donekle slicna dubini onoj za Ekmanov sloj, s time da ovdje ulogu vrtlozne

difuzivnosti, Ky, igra pripadni produkt ¢+ L (ujedno uo¢imo da ovi parametri pripadaju skaliranju
prizemnog sloja, dok f'dolazi ,,odozgo®, tj. s velike skale).

125



13. OBUKHOVLJEVA DULJINA, L, horizontalni turbulentni sloj

Obukhovljeva (iz ruskog: Obuhov, od ObyxoB Anekcannp Muxainosud) duljina L potjece iz
teorije slicnosti, mada se moze i drugacije izvesti (npr. iz TKE jedn.). Vidjeli smo da u
neutralno-stratificiranom prizemnom sloju vrijedi

LemE (1)

L_l(Z) - k z

Izraz (1) pokazuje logaritamsku ovisnost horizontalne brzine vjetra u 0 visini u prizemnom sloju z,
tj.
ou kz
0z u,

1 2

prikazuje bit bezdimenzijskog (univerzalnijeg) pristupa. Ono dovodi do svojevrsne univerzalnosti
novodobivenih izraza; mjerenja pokazuju da (2) vrijedi gotovo svugdje, tj. u skoro svakom
neutralnom prizemnom sloju. Pritome se u, mijenja ovisno o lokalitetu, no mijenjaju se i pripadni

profili vjetra Sto znaci da vertikalni profil vjetra ovisi o karakteristikama turbulencije na nekom

. . . oy ou . . u, . L
lokalitetu na priblizno univerzalan nacin. Kako — bezdimenzionirano s = daje 1, izlazi da su
4 z

svi profili slicni bez obzira na lokaciju! Ovdje nema upliva temperature pa je razumljivo da ovaj
logaritamski profil vrijedi samo u neutralnoj atmosferi.

Monin, Obukhov, Lumley, Panofsky, Businger, Tennekes, Wyngaard, Zilitinkevich, Larsen,
Hogstrom 1 drugi znanstvenici su proucavali problem bezdimenzioniranja strujanja za slucaj kada
su uvazeni i termicki efekti, tj. utjecaj stratifikacije na turbulenciju. Problem su postavili ovako: u

stabilnoj 1 labilnoj stratifikaciji ne vrijedi tocno Ou k= =1 ve¢ se to korigira (vidi proslu lekciju)
Z U,
kao
ou kz z 00 kz z
——=¢,(5), ——=¢ (= 3a
o () 2 0 $.(7) (3a)
gdje je ¢, opca funkcija slicnosti (ekivalentan izraz se postavlja za potencijalnu temperaturu
koriste¢i ¢,) koja se integralom povezuje sa psi-funkcijom iz prosle lekcije. Ocito je da je 1. ¢lan

urazvoju ¢, konstanta jednaka jedinici, itd. Eksperimentalno je utvrdeno da je

P (=) =1L ,L—>o ¢, (3b)
(1-15z/L)",.L<0

gdje izrazi na desnoj strani od (3b) redom vrijede za stabilno, neutralno i nestabilno stratificirani
prizemni sloj. Za prijenos topline, tocnije potencijalne temperature (ekvivalentno do na faktor

poCp), @,(z/L) = 0.74 + 4.7z/L za stabilno stratificirani prizemni sloj, odnosno ¢, (z/L) = 0.74(1 -

9z/L)V? za nestabilno stratificirani prizemni sloj (postoje i malo drugaéiji izrazi, ovisno o
autorima). Oc¢itoda ¢, = [+15/4 z/L... = 1-3.75 z/|L|... u stati¢ki nestabilnom prizemnom sloju.
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Veli¢ina L je bitna veli¢ina u mikrometeorologiji: od obrade mjerenja i daljeg teorijskog razvoja
problema turbulencije pa do numerickog modeliranja vremena i klime. Modelarima trebaju
procjene turbulentnih tokova osnovnih meteoroloskih polja i tu je L vrlo bitan. Termicko i
mehanicko generiranje turbulencije u prizemnom sloju je kompaktno uklju¢eno u L i to ¢emo
pokazati. Ako je visina z bezdimenzionirana s L, vertikalni profili ¢e biti sli¢ni bez obzira na male
do umjerene varijacije u stratifikaciji prizemnog dijela grani¢nog sloja. Turbulentni tok impulsa je
odreden s ux tok temperature s <w'6@"™>,, gdje < > predstavlja usrednjavanje turbulentnog toka
dostupno istrazivacu i podacima a 's' znaci prizemne vrijednosti (‘surface'), npr. oko 2 m. Ostale
relevantne veliCine, tocnije parametri, su ubrzanje sile teze 'g' i referentna temperatura 6.
Buckinghamov teorem u teoriji slicnosti tvrdi da se sve ove navedene veli¢ine mogu povezati u
dimenziju [m] na jedinstveni nacin i to je L. Ovaj postupak ostavljamo za malu vjezbu (naputak:
impuls ide u brojnik), da se izvede L na upravo opisanom postupku teorije sli¢nosti, Slika 13.1.

Jos jednom, Obukhovljeva duljina se definira kao visina gdje se dinamicko-mehanicko
generiranje turbulencije pribliZzno izjednacuje s termicko-uzgonskim doprinosom
generiranju turbulencije. Poznavajuéi meteoroloska polja na jednom nivou prizemnog sloja,
iz modela ili mjerenja, ova se polja mogu teorijom sli¢nosti i potrebnom vrijednoséu z/L
konzistentno raspodijeliti kroz cijeli prizemni sloj.

Termicka dominacija

in.-mehanicka
ominacija

Slika 13.1. Ilustracija Obukhovljeve duljine L i obi¢ne visine z. U donjem dijelu dominiraju
dinamicki efekti (trenje i smicanje), dok uzgonskim efektima i pripadnim strukturama treba malo
vecéa udaljenost od podloge da se sasvim razviju. Primijetimo da L sadrzi turbulentni mehanicki tj.
dinamicki efekt, ux, 1 termodinamicki efekt, tj. 8= (vidi ispod).

Indirektno L moze (do najviSe) umjereno varirati ovisno o hrapavosti podloge. Polaze¢i od
jednadzbe za kineticku energiju turbulencije (TKE = <e> = <u;'u;">/2 = <E>, ili s potezom iznad),
Sto je detaljno prikazano u idu¢em poglavlju skripte, dolazimo takoder do izraza za Obukhovljevu
duljinu. Dakle, pretpostavimo da vrijedi prognoza za E:

U B LAY vy OO Y @)
ot 0z oz 0 Oz \
a b c d e f

U jednadzbi (4) ¢lanovi b i ¢ su dinamicko-mehanicki pokretaci turbulencije, dok je ¢lan d
termicko-uzgonski pokreta¢ (labilna stratifikacija) ili potrosac (stabilna stratifikacija) turbulencije.
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O c¢lanovima e (transporti) i f (disipacija) bit ¢e vise rijeci kasnije. Pojednostavimo analizu tako da
srednji vjetar puse samo u x-smjeru. Dva moguca generirajuc¢a ¢lana moraju biti jednaka za z = L
pa vr$imo jednostavno izjednacavanje, tj. trazimo stacionarnu ravnotezu izmedu ¢lanova b i d u (4)
zanemarujuci sve ostale (u turbulenciji opéenito vazne) ¢lanove:

uww—~ %w’@’ , %)

Oz

bezdimenzionirajuéi srednje smicanje na lijevoj strani (5) dobijamo

uw &g (6)
kL6

gdje je kljucno da se usporedba radi za z = L, iz Cega proizlazi:

6 u
L~— =, . 7
gk we [m] @)

Sada uz pretpostavku, tj. definiciju

— 1

u, = (-uw),2 @®)
te uvrStavanjem u (7) i uzimajuci turbulentne tokove impulsa i topline pri tlu, (' )g, dobijemo L.

Iz dobijenog izraza vidimo da L sadrzi dva moguca generacijska mehanizma turbulencije.
Predznak ovisi samo o wé@ o tj. o turbulentnom toku topline i

>0 u labilnoj stratifikaciji

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

Kako su dobiveni predznaci u suprotnosti s predznakom Richardsonovog broja po kojem
odredujemo stratifikaciju atmosferskog granicnog sloja, radi uskladivanja izraza za L stavljamo
negativan predznak (-), tako da L > 0 u stabilnoj stratifikaciji, te izraz (7) za L postaje.

0 u
L=——". . m]. 9)
gk wé,
Odavde slijedi:
< 0 labilna stratifikacija
L = oo neutralna stratifikacija
> (0  stabilna stratifikacija.

Definiramo bezdimenzijsku visinu

C= (10)

z
L b
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iz ¢ega proizlazi

0 labilna stratifikacija
0  neutralna stratifikacija
0  stabilna stratifikacija.

e
v oA

Postoji direktna veza izmedu Richardsonovih brojeva granicnog sloja, ovaj put preko (10), te Pr,
kao i prije.

Bezdimenzioniramo li temperaturni turbulentni tok sa u, tj.

6, = -wébo , (11)

u,

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

2
u,

L= .
A

(12)

RN

Ocito da L nije dobro definiran u striktno neutralnoj stratifikaciji (koja ionako ima vise
akademsko nego prakti¢no znacenje). Tipican raspon promjene Obukhovljeve duljine L kroz
dnevni period je prikazan na Slici 13.2.

200 1
150 4
100 4

50 1

]_9|1mj
.50.

-100 1

-150 -

Slika 13.2. Tlustracija dnevnog hoda Obukhovljeve duljine L; vrijeme je u satima dano na X-osi.
Buduéi da kratko nakon izlaska sunca i malo prije zalaska sunca tokovi topline obi¢no mijenjaju
predznak u sinopticki slabo-poremecenim uvjetima, pripadni vertikalni tok topline je tada oko
nule. Tada L. — + o kao §to slika pokazuje oko npr. 8 i 20 sati.

Nije pretjerano re¢i da L najkompaktnije i dovoljno kompletno opisuje razvoj prosjeénog
horizontalnog prizemnog sloja u kojem postoji strujanje (a hladenje nije preveliko, tj. da L ne
bude manji od npr. 1-2 m u prosjeku kroz dulje od 1 h). Uo¢imo da L ne predstavlja neku tipi¢nu
veli¢inu turbulentnih vrtloga. Tranzijentno ponasanje L + oo pri izlasku i zalasku sunca se
relativno jednostavno rjeSava u ra¢unima s L, no veci je problem kad L — + 0, tada Ri — =+ 0.
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a) Konvektivni grani¢ni sloj
Ako postoji smicanje, pri skaliranju izmjeSanog prizemnog sloja valja prvo koristiti donji izraz iz
(3b) za definiranje vertikalnih profila osnovnih meteoroloskih varijabli poput u(z). Na krajnjoj
konvektivnoj strani, bez smicanja vjetra, Sl. 13.3, lijevo, je tzv. slobodna konvekcija ('free
convection') i tada je w+ karakteristi¢na skala za konvektivnu turbulentnu brzinu (pronadite isto za
pot. temp.!):

1
Zivr 13
7 P (13)

0

W, = [(W)O g

Izraz (13) se najjednostavnije dobija koriste¢i Buckinghamov teorem. Slobodna konvekcija se
dogada npr. nad toplim mirnim morem kad nema vjetra, Sl. 13.3, lijevo.

/ i o
U=0 0
Is L

D) —

# ) =
)

A e

Slika 13.3. Efekt stratifikacije, 6y(z), 1 vertikalnog smicanja srednjeg vjetra na smanjenje
vertikalnog turbulentnog mijeSanja. Bez smicanja (lijevo) turbulentne strukture su uglavnom
odredene udaljenos¢u od podloge i inverzije. Prisutnost smicanja (desno) dovodi do rastezanja i
djelomi¢nog razdvajanja, tj. slabije povezanosti vrtloga, odnosno pripadnih turbulentnih struktura
po visini.

Kad se radi o kombinaciji ove i prethodne turbulentne karakteristi¢ne brzine, tj. o smicaju¢em
konvektivnom ABL-u (engl. 'Convective ABL', CABL), Sl. 13.3, desno, Larry Mahrt i ostali
znanstvenici su predloZili i pripadnu kombinaciju tih dviju skala turbulentnih brzina, poput ururs
= (au=? + bw+?)"2 gdje su a i b = O(l) i dobijaju se iz mjerenja. U ovom izrazu navedena
potencija moze se varirati, npr. 2 = 3. Razvoj CABL-a je odreden omjerom u+/wx, tj. omjerom
L/zivy, jer je omjer Obukhovljeve duljine i visine inverzije jednoznacna funkcija spomenutog
omjera:

-L/Z]NV = (u*/W*)3/k,

gdje je k opet von Karmanova konstanta. Za vrlo mali pripadni omjer dominira slobodna
konvekcija s ¢elijskim strukturama; to su u ugl. neregularni skoro poligonalni mlazovi opkoljeni
sa silaznim mlazovima i umjerenijom supsidencijom. Porastom spomenutog omjera celijske
strukture se postupno zamijenjuju nepravilnim horizontalnim kvazi-cilindricnim strukturama
(engl. 'rolls"). Sam prijelaz prevladavajuc¢eg konvektivnog rezima se dogada oko 0.3 < u»w= <
0.7 (npr. Fedorovich i Conzemius, 2008). Kroz i iznad barotropnog CABL-a nema znacajne
promjene geostrofickog vjetra; u baroklinom (smicaju¢em) CABL-u to vise nije slucaj.

b) Stabilni prizemni sloj
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Ako postoji smicanje, pri skaliranju stabilno stratificiranog prizemnog sloja valja prvo koristiti
gornji izraz iz (3b) za definiranje vertikalnih profila osnovnih meteoroloskih varijabli poput u(z),
itd. Na primjer, opet se iz zadane dvije visine, pripadnih brzina vjetra i procjene vertikalnog toka
topline moze odrediti u= i zg slicno kao i u neutralnom prizemnom sloju. Ovisno koje su ulazne
veli¢ine poznate, nekad se mogu direktno uvrStavanjem dobiti ostale trazene veliCine, a ponekad
treba pribjeci iterativnom raCunanju (sliCan je slucaj i za konvektivni prizemni sloj Sto se
racunanja tice).

Druga krajnost stabilnog prizemnog sloja je da nema vjetra i pripadnog smicanja u stabilnoj
stratifikaciji i taj je problem obi¢no najtezi i vodi k vrlo stabilnom granicnom sloju. Skica
glavnih razlika izmedu blago i jako stratificiranog atmosferskog sloja je prikazana na Sl. 13.3, a
jedan od tipi¢no jako stratificiranih slucajeva vidjeti ¢emo pri katabatickom strujanju (Prandtlov
model) kasnije.

Entrainment zone

“ TKE

Outer
layer

N—

A .TKE

Surface
layer

i = ® - % »

Weakly stable Very stable

i‘i‘ Mabhrt L. 2014.
Annu. Rev. Fluid Mech. 46:23—45
Slika 13.3. Skica uobicajenog, slabo do umjereno stratificiranog (a) i jako stratificiranog

grani¢nog sloja (b). Prikazani su tipicni vertikalni profili vjetra, potencijalne temperature i
kineticke energije turbulencije (preuzeto od Mahrt, 2014).

Monin-Obukhovljevo skaliranje visine u prizemnom sloju pomoc¢u L, te pripadno skaliranje
prizemnih vertikalnih turbulentnih tokova (presudnih za tipicne ABL-ove) se najcesce koristi u
meteoroloskom numerickom modeliranju, dakle u NWP i klimatskim modelima, za modeliranje
donjeg rubnog uvjeta. Najjednostavniji pristup je koriStenje koeficijenata pridnenog trenja Sto u
sebi imaju korekciju zbog blagog odstupanja od neutralnosti, korekcija se definira pomocu L.

Uvod u statisticki i spektralni opis turbulencije

Ovdje vrlo kratko uvodimo tek nekoliko vaznih pojmova o statistickom tretiranju turbulentnih
veli¢ina. Za detalje, valja pogledati npr. uvod u statisticku obradu geofizickih signala, vremenske
nizove vektora i skalara, te napredne kurseve o turbulenciji u fluidima. Iz tih kolegija je poznat
pojam vjerojatnosti, gustoée energije, zdruzenih raspodjela, standardne devijacije, te visih
statistickih momenata (nagnutost, spljoStenost, itd.). ViSi momenti su pod jakim utjecajem
velikih odstupanja od srednjaka koja se relativno rijetko (ne ¢esto) dogadaju. Tesko ih je mjeriti
a stoga i proucavati.
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Vazan koncept je mjerenje i proracun (npr. vidi iduce poglavlje) kovarijanci i korelacija.
Poznavaju¢i koeficijent korelacije r(?), Sto je simetriCna veli€ina, integriranjem preko svih
vremena dobija se tzv. integralna vremenska skala 7. U turbulenciji se uvijek pretpostavlja da je
taj integral konacan, te je onda 7 gruba mjera intervala preko kojeg je npr. u(?) dobro koreliran
sam sa sobom ako se 7(z) odnosio na u(?). Drugim rje¢ima, 7 je vremenska mjera intervala preko
kojeg se u(t) sjeca svoje proslosti. Iza toga dolazi koncept lagranzijanske turbulentne duljine, itd.
Ergodic¢nost pojedinih procesa je takoder vazan pojam u proucavanju turbulencije. Nadalje,
znaCajni su takoder centralni teorem, 1D i 3D spektri, aliasing izmjerenih podataka,
longitudinalna i transverzalna korelacija, kaskada energije i spektralni prijenos energije.

Pretpostavimo da smo uspjeli izracunati i nacrtati gustocu spektra (snage) turbulentnog gibanja,
tj. spektar doprinosa TKE-u (produkcija, disipacija, itd.), slicno kao na Sl. 13.4.

I i

Slika 13.4. Tlustracija pojednostavljenog spektra gustoce turbulentnog gibanja S(x) na log-log
dijagramu gdje je x valni broj. Posebno je istaknut zakon Kolmogorova, tzv. ,,-5/3 zakon®, tj.
inercijsko podrucje. Ispred inercijskog podrucja, na manjim valnim brojevima, su najveci i
energetski najjaci vrtlozi; iza inercijskog, na velikim valnim brojevima, je disipacijsko podrucje.

Najosnovnija su tri glavna dijela atmosferskog turbulentnog spektra (mada ih moze biti viSe,
ovisno o prisutnim procesima), Slika 13.4. Prvi je energijski dio, ili energeticka pod-skala, na
najmanjim spektralnim (valnim) brojevima, k&, turbulencije. Ovdje se turbulencija hrani, tj.
dobija energiju zbog nestabilnosti relativno vecih skala gibanja; to je u biti kineticka energija
strujanja. Idu¢i k relativno vec¢im spektralnim brojevima, dolazi se to tzv. inercijalne ili
inercijske pod-skale, gdje vrtlozi postupno i spontano kaskadiraju, tj. pucaju prenoseci spontano
svoju energiju na relativno sve manje i manje vrtloge. Pri tome, ovi vrtlozi nemaju direktne
informacije odakle je energija doS$la, niti kuda energija ultimativno ide (prosjecno s vece na
progresivno manju skalu). Ponekad ovaj dio spektra tezi izotropnoj turbulenciji. I konacno,
disipativni ili Kolmogorovljev mikro-rezim, gdje turbulentni izotropni vrtlozi, manji ili reda
veli¢ine ~ 1 mm nestaju, ultimativno predajuc¢i svoju energiju u toplinu. Jednostavnom se
dimenzijskom analizom se dalje pokazuje da je spektralna gustoca energije (tj. kineticka energija
turbulencije po jedinici mase i spektralnog broja) jednaka AE/Ak ~ &* kP; tu treba odrediti a i :

Ein(k) = coef. &€ *3k -7 (14)

gdje je ¢ iznos disipacije TKE a £ je valni broj za spomenuti inercijski dio spektra (jer vrtlozi po
'inerciji' prenose energiju s vec¢e na manju skalu 'ne sjecajuci' se odakle su zaprimili energiju i 'ne
osjecajuéi' gdje ¢e je poloziti); coef = 1.5 za 3D spektar, ili oko 0.5 za 1D spektar. Ponekad se taj
dio spektra naziva Kolmogorovljev inercijski spektar po ¢uvenom ruskom primijenjenom
matematic¢aru. Finija korekcija za (14) ima faktor, tj. mnozenje korektivnom funkcijom ¢(kn) ~
1, gdje je n = (V3/E)" te p(0) = 1 (vidi ispod jedn. (17)).
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Jo$ je jednostavnije od (14) pokazati da je gustoca spektra energije u energetskom podrucju
proporcionalna s k£ -/. Naime, pripadna gusto¢a AE/Ak ~ (KE)* k#; dakle, m?s?/m! = (m?s2)*m?
odakle slijedi da su (a, f) = (1, -1),

Eenerg(k) ~ KE k _1. (153)

Sliénom analizom® se pokazuje da se uzgonski dio spektra stratificirane turbulencije ponasa
priblizno kao

Euzg(k) ~ N°k -3 (15b)

gdje je N uzgonska frekvencija. Ovaj pod-spektar (dio spektra) se moze naéi izmedu energijskog
1 inercijskog rezima u stabilno stratificiranoj turbulenciji; dakle, (15b) za relativno manji £, te
(14) za veci k bi vrijedio za spektralnu gusto¢u varijanci od w'i @', tj. za <w”?> i <0”>. Uoc¢imo
da smo istu ovisnost o valnom broju £ bili pokazali i za 2D ,,turbulenciju* velike skale na pocetku
poglavlja o grani¢nom sloju i turbulenciji; naravno, tamo je tumacenje osnovano na znacaju i
ocuvanju enstrofije (i tamo postoji tzv. inverzna kaskada energije, s ve¢ih na manje valne brojeve
gibanja).

Oba dijela spektra, (14) i (15b), za stabilno stratificiranu turbulenciju se mogu izvesti i bez
dimenzijske analize, koriste¢i samo dvije uobicajene pretpostavke (<w'6@"™> = 00/0z w'L, te € =
w') 3/L), gdje je L neka karakteristicna duljina (znaci, opéenito nije Obukhovljeva duljina).
Definira se novi, ukupni &, = & + dEy/dt, gdje je zadnji ¢lan jednak (g/@)<w'0’> = N’¢
IBL#3 dok je w' izrazen pomocu &. Novi &, = &(1 + N ? & ?3L*3) i pomoéu njega se raspise
novi w' = (eL)3(1 + N %e “23L*3)13, tj. w' 2, §to predstavlja mjeru za TKE. Prevede se isti
izraz u Fourierov spektralni prostor: W?(k) = FT(w'?), te se diferencira po valnom broju k (ili
jednostavno podijeli s k) pri ¢emu je k ~ I/L. Konacan rezultat je gustoca spektralne energije
Stk) ~ &% k 3 + Bk 3, gjde je B priblizno koeficijent s dimenzijom ( = const-N?). Ovo je
samo drugaciji na¢in zapisivanja zbroja (14) i (15b). Ovaj S(k) se moze ugrubo zapisati i kao
Stk) ~ &3 k-3 (I1+ Bk *7) gdje je novi dimenzijski faktor By, a slabost prikaza ostaje to §to
B ili B; imaju dimenzije.

Na ovaj naCin uzgonski podspektar, ako postoji (a treba ili moze da postoji u termalno
stratificiranoj turbulenciji), je povezan s inercijskim podruc¢jem. Pored uobiCajenog transfera
energije turbulentnim vrtlozima veée k manjoj prostornoj skali, dio energije se konvertira u
potencijalnu energiju. (To je 'zabranjen' proces u 2D turbulenciji gdje ne postoji znacajna
disipacija energije; stoga, u 2D turbulenciji energija se gomila na progresivno sve vecoj skali, tj.
manjim valnim brojevima, a enstrofija ,,curi* na sve manju skalu.)

Uz primjenu (i valjanost) Taylorove hipoteze o 'zamrznutoj' turbulenciji, ova spektralna analiza
jednako vrijedi u spektru valnih brojeva i pripadnih frekvencija. Pretpostavlja se da Taylorova
hipoteza vrijedi ako je

6./U < 0.5, (16)

gdje su g, 1 U standardna devijacija i srednja brzina pojedine komponente strujanja (ovdje u-
komponente).

9 Gustoca pripadne spektralne energije (sve po jedinici mase kao i do sada) po intervalu valnih brojeva Ak ima
dimenzije (m/s)%/(m); to je do na bezdimenzijsku konstantu proporcionalno u uzgonskom pod-spektru s N“k. 1z
toga se dobiju dvije jednostavne jednadZbe za spomenute brojeve a i f.
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Idu¢i na progesivno sve manju skalu, dolazi se do turbulentne mikroskale i tu postoji takoder
nekoliko definicija. Uglavnom, disipacija u toplinu se dogada na skali reda veli¢ine djeli¢a
milimetra. Sveukupno energija turbulencije u prosjeku prelazi, 'curi', s velikih valnih duljina (tj.
malih valnih brojeva) na progresivno sve manje duljine vrtloga. To se ponekad naziva 'nizvodni'
tok energije (‘downscale energy cascade'). Kolmogorov je sredinom proslog stoljeéa izveo
moderne matematicke osnove teorije turbulencije (vidi npr. Stull 1988, Lesieur 1997); na njegove
se matematicko-statisticke radove nastavljaju Monin, Obukhov, Yaglom, Zilitinkevich, itd.
Njemu u Cast je nazvana jedna od najmanjih prostornih turbulentnih skala, ona na kojoj se odvija
disipacija. Izvodi se uz specifikaciju da je Re = I i da je (konvektivna) promjena TKE jednaka
disipaciji &, tj. u3/Lyg ~ &, uz uLy = v (jer Re = I), gdje je Lo trazena duljina (kasnije = 7x). Iz
toga slijedi tzv. Kolmogorovljeva mikroskalna duljina i brzina kao funkcije disipacije i
viskoznosti (nakon navedenih pretpostavki, najjednostavnije je sljede¢i izvesti na osnovi 7-
teorema):

nk = (V)4 v = (ve)”. (17)

Ta duljina 7k je najmanja relevantna turbulentna duljina i u npr. viskoznom podsloju, pripadni
mali vrtlozi imaju karakteristi¢nu brzinu v. (Veliki vrtlozi su odredeni s (ug, [p).) 1z (17) se
jednoznaéno pronalazi i karakteristi¢na vremenska mikroskala: 7 = (v/g)2. Primijetimo da se
prethodno iskoriStena Cinjenica o statisticki stacionarnom stanju inercijskog rezima za velike
valne brojeve, u’/] ~ ¢, i pripadni poéetak disipacijskog rezima, moze i vratiti malo unatrag na
relativno manje valne brojeve. Onda moZemo skalirati pripadni TKE kao du®/dt = -A u?(u/l), gdje
je A konstanta; odmah se prepoznaje inercijski ¢lan koji advektira s (u//) pripadnu energiju u’.
Isti se izraz moze zapisati i kao du?/dt = -A (ul)u?/I°, $to ovako napisano sugerira turbulentnu
difuziju koeficijentom (ul) pripadne promjene gradijenta (tj. zakrivljenosti) TKE, u?/I.

Primijetimo da relativni omjer izmedu najvecih i najmanjih relevantnih karakteristicnih veli¢ina
turbulentnih vrtloga, /y i 5k, raste s Re: lo/nx = loe"*N3* = lou?/(1o"*V3"#) = (ulo/v)¥* = Re¥”, $to je
za nekoliko redova veli¢ine veée od 1 u turbulentnom strujanju. Nadalje, procijenimo li udio
vrtloznosti koji posjeduju disipirajuéi vrtlozi, obzirom na velike, energetske vrtloge, dolazimo do
spoznaje da veliku vec¢inu vrtloznosti nose sa sobom upravo oni prvi, tj. mali, prvenstveno
disipiraju¢i vrtlozi. To slijedi iz omjera: (vnx)/(u/lo) = (lo/nx)/(u/vk) = Re’?/Re’* = Re'”.
Fizikalno je to sasvim razumljivo jer mali vrtlozi imaju puno vecu zakrivljenost nego veliki
vrtlozi.

Strukturna funkcija 2. reda, $to ¢emo primijeniti na turbulentno strujanje male skale (dakle, to je
barem priblizno homogena turbulencija ¢iji bi najmanji vrtlozi trebali biti i izotropni), glasi:

Da(r) = <[ui(x+r) —ui(x)]*> (18)

gdje je u; komponenta brzine niz vektor r, dok <...> znaci uobiCajeno usrednjavanje po
ansamblu. Zbog pretpostavljene ispravnosti (14) te n < r << L, gdje je karakteristicna dimenzija
r izmedu disipativne i energetske skale, redom # i L, vrijedi za razvoj pripadne turbulentne
kineti¢ke energije u?/r ~ ¢. Stoga odmabh slijedi za (18)

Dx(r) =C &3 r?3 (19)
Sto se ponekad naziva i ,,dvo-tre¢inski zakon* Kolmogorova. Neobi¢no je i neintuitivno da D2(7)
~ r?3u (19) za inercijski dio spektra opada postupnije, tj. sporije no linearno s udaljenosc¢u iako

po definiciji (18) D, predstavlja kvadrat razlike polja brzine u dvije tocke. Za (18) se moze
napisati prognosticka jedn. na osnovi NS jednadzbi; to onda vodi k modeliranju turbulencije u
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dvije tocke (engl. Two-point modeling), za razliku od standardnog modeliranja u jednoj tocki
(One-point modeling) $to se najceSée koristi u meteorologiji.

Spomenimo da se 2D spektri turbulencije obi¢no ne javljaju u tradicionalnoj teoriji ABL-a, ali se
javljaju u jednoj drugoj — geostrofickoj turbulenciji. To je u stvari kvazi-2D teorija gdje je,
izmedu ostalog, ofuvana enstrofija (srednji kvadrat vrtloznosti) pa je dozvoljena i srednja tzv.
'uzvodna' kaskada energije (‘'upscale energy cascade'), kao i malo prije spomenuta 'nizvodna’,
(‘downsale energy cascade"). U toj teoriji je u principu jednako vjerojatno da dva manja vrtloga,
ili uvjetno receno vala, nacine jedan dulji val, ili uvjetno vrtlog, kao §to je vjerojatan i obrnuti
proces, tj. da veci val pukne predajuci energiju manjim valovima. Ovo drugo je u prosjeku jedino
§to je dozvoljeno u atmosferskoj turbulenciji koja je nuzno 3D. Naime, u ABL-u se u prosjeku ne
dogada da se npr. dva manja vrtloga sami od sebe udruze i nacine veci vrtlog. To je moguée
samo u pojedinoj 3D povremenoj individualnoj realizaciji turbulentnog polja, ali ne i u statisticki
relevantnim, karakteristicnim realizacijama turbulentnih strujanja.

Povjesna perspektiva

Ogroman napredak u teoriji i mjerenjima granic¢nih slojeva je u¢inio Ludwig von Prandtl u 1.
polovici 20. stolje¢a postavljaju¢i u kontekst postojeCe napredne matematicke metode
(perturbativne analize, u prvom redu) i djelomicne laboratorijske ¢injenice (npr. Kundu i Cohen,
2002). On je uspostavio teoriju grani¢nih slojeva i krenuo u eksperimente u prirodi. Slijedili su
veliki znanstvenici teorije nestabilnosti u geofizickim fluidima poput Richardsona, Taylora,
Kolmogorova, Sommerfelda, Monina, Landaua, Obukhova, von Neumana, Charneya, Rossbyja,
Phillipsa, Batchelora, Towsenda, Lorenza, itd., da spomenemo tek nekoliko najvaznijih od njih.
Internet pruza stotine stranica informacija o tim velikanima ispred svojeg vremena a uz
nadahnuc¢a za nove izazove i1 nepoznata ili neshvac¢ena nam ponasanja prirode, i u ovom
kontekstu - posebice fluida. (Mnogi nobelovci su se u jednom periodu Zivota bavili
turbulencijom, poput A. Einsteina i L. Landaua).
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14. PROGNOSTICKA JEDNADZBA ZA VARIJANCE

Pregled problema

Postoje turbulentna strujanja koja se ne mogu adekvatno opisati 1. redom zatvaranja turbulentnih
shema jer u takvim strujanjima visi statisticki momenti nose bitan dio informacije o strukturi tog
strujanja. Na primjer, 1. red zatvaranja, tj. obi¢na K-teorija 1. reda, ako nema tzv. nelokalnu
korekeiju, uvijek daje turbulentni tok niz gradijent srednjeg promatranog polja (‘down-gradient").
Taj je problem bolje rjeSen u kompletnom 2. redu zatvaranja, no taj je pristup obi¢no racunski
preskup; tako da trazimo i izvjestan medu-pristup izmedu 1. reda i kompletnog 2. reda zatvaranja.
Drugi primjer gdje je obicna K-teorija neuspjesna jest parametrizacija srednjaka od (w'w’); to je
striktno pozitivna veli¢ina, dok pripadni prikaz K-teorijom, -KOW/0z, moze biti i pozitivan i
negativan, ovisno o W(z), pa je time i ovakav prikaz neadekvatan. Tada se rade kojekave
doskogice, poput dijagnosticke procjene varijance <w?> iz TKE i stratifikacije, tzv. nelokalna
korekcija i ostali trikovi takve vrste.

Mada je to¢no da su spomenuti tokovi najceSée niz gradijente (gradijenti sami po sebi jesu
lokalni) i u prirodi, to nije uvijek tocno jer mogu nelokalni procesi tjerati flukseve suprotno od
gradijenta srednjih polja. Najbolji primjer za to je tok topline u gornjem dijelu konvektivnog
ABL-a, blizu inverzije, gdje veliki vrtlozi, veli¢ine dubine ABL-a tjeraju toplinu kroz relativno
hladniji sredi$nji dio ABL-a k toplijoj inverziji. Postoje primjeri i u stabilnom ABL-u, gdje
razli¢iti valovi mogu tjerati turbulentni tok impulsa i od sporijeg ka brzem dijelu fluida (umjesto
da je, kao u nekom prosjeku, obrnuto, tj. da se izgladuju prostorne varijacije u turbulentnom
strujanju). Na primjer, kod jake i olujne bure postoji znacajan, nezanemariv prijenos turbulencije
iz visih k nizim slojevima (s 20 1 40 m, k 10 m), a Sto je nemoguce opisati bilo kojom K-teorijom
1. reda (dakle niti tzv. nelokalnom K-teorijom 1. reda). Nazalost, to mnogi istrazivaci ignoriraju.

Stoga je potrebno raspisati prognosticke jednadzbe za razlicite turbulentne tokove 2. reda; zatim,
treba procijeniti koji bi medu njima u prosjeku mogli biti dominantni te ih svakako zadrzati, a
ostale, uvjetno nedominantne turbulentne tokove dijagnosticki izraziti pomocu prognoziranih
tokova. Pretpostavljamo da prognozom traga matrice Reynoldsovih napetosti, $to je ujedno i
prognoza TKE, mozemo adekvatno proracunati i ostale turbulentne tokove a onda i ukupno polje
strujanja.

Proracun TKE je ekvivalentan racunu varijanci turbulentnih fluktuacija brzine jer je TKE [J/kg =
m?/s?] polovica zbroja pripadnih triju kvadrata fluktuacija.

Polazne pretpostavke i rijeSavanje problema
Fluid je nekompresibilan (kao i do sada). Za osnovno stanje vrijedi hidrostaticka aproksimacija.
Polazimo od i-te komponente jednadzbe gibanja:

ou, 1 0 o’
—u. U, —t=———p—0.,8+ fC.u. +Vv—s-u,, la
at i J axj p axi p 13g f 37 j axz i ( )

J
gdje sve oznake i simboli imaju uobicajena znacenja. Koristimo Boussinesqovu aproksimaciju,

dakle, p je konstantan svugdje osim u ¢lanu s uzgonom. Nadalje, osnovno stanje atmosfere je u
hidrostatickoj ravnotezi. Za laks$i racun, gustocu, koja je u stvari polje od (x, y, z, t) kao 1 npr.

temperatura, gdje god se pojavljuje zamijenimo s p, a ubrzanje sile teze g s g(1—Z="J , gdje ()’

znaCi perturbaciju (odstupanje); do toga treba do¢i zbog hidrostati¢nosti osnovnog stanja.
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Raspisujemo jednadzbe gibanja u tenzorskoj (Einsteinovoj) notaciji, varijable rastavimo na
srednje stanje i odstupanja tj. fluktuacije u skladu s Reynoldsovim usrednjavanjem

—(U +u;) +U,-al+ -6U Cu

+ '—"+U,-%=—ii(3+p') 5,8 + 0,4 i
x, 7 ox, “ ox Ox; P Ox, 49V
(1b)
f— 2 f—
+fg,.i3(U,,» +u;)+va—2(U4 +u')
. . »
J

gdje je f Coriolisov parametar, v koeficijent kinematicke viskoznosti fluida a ostale oznake imaju
i dalje uobicajeno znacenje. i

Da bismo izveli prognosticku jednadzbu za fluktuacije, od ove
jednadzbe (1b) za ukupni vjetar oduzimamo jedn. za srednje stanje
6U

o(uu’
U»%:— ! 8p — 08 + fe,5U, +V6U (u’u’)
ot ox p ) ox, !

1

ox* ox

J

: )
j
Vektorska jednadzba za fluktuacije brzine strujanja zapisana tenzorski slijedi nakon spomenutog
oduzimanja: (1b) - (2), tj.
— ' 2, ai ')
ai+U ai+ aU+ w1 ap +§l3ig+fg3u +vabi"+ ity 3)
or 7 ox, “ Ox, “ ox o) 0x, o, Ox; ox
, . Ou,
Sljede¢i korak je mnoZenje jednadZbe (3) s (2u,) da ¢lanove u M preoblikujemo u oblik
o/ .
—\u. .
)
2 2 78 2 ' 2!
ou, +U, Ou, + 2uu %4— u Ou;_ _ -2| =% A + 26 4u, g +2feuu; + 2vu, 9 Lii
ot ox; ox; ox; p 0ox; 0x
o)
+2u, —1,
ox;

J

Pozivajuéi se na pravila Reynoldsovog usrednjavanja, slijedi op¢a forma prognosticke jednadzbe
za varijancu vjetra nakon usrednjavanja prethodnog izraza

8u'2 — au

- a 12 u'
—+U;,——+2u u aU —+ ( ):
ot ax; "o, ax;
. _— 4)
) 2, ,ai , ,
AfuP s | 2 fe it + 2 T gy L
o) axl 371 ev

i
X ox,

J

Sto opisuje vremenski razvoj varijance udara vjetra. Pojednostavimo neke ¢lanove u (4) prije
primjene na atmosferski grani¢ni sloj (ABL) i prije tumacenja znacenja pojedinih ¢lanova
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Clan u; 2 zadnji u (4), je 0 po pravilima za Reynoldsovo usrednjavanje te ga izbacujemo.

o))
Q=

J
o’u, . . oy .
>-) , tj. predzadnji €lan u (4), raspisujemo kao

J

— — 2 5 —\2
Tty Oy O fOu | 1O (2) | Ou |
8xj ox 6xj 6xj 2 6xj 6xj

J

Usrednjena forma od 2v(u,

Pokusi 1 skalna analiza pokazuju da je u prethodnom izrazu drugi ¢lan puno veci od prvog (npr.
provjerite koliko dugo treba difuziji da izgladi, tj. difuzira fluktuacije vjetra, ili temperature,
koristite jedn. difuzije i skalnu analizu), pa viskozni ¢lan piSemo:

S —\2
T :
2vu, O, = —2\/[%} =-2¢,

gdje je viskozna disipacija definirana kao:

—\2
£= +V(%} . %)
Ox;

Valja paziti da je ,,potez” tj. Reynoldsovo usrednjavanje, ovdje uvijek nakon prethodnih operacija
mnozenja, kvadriranja, itd; konkretno u (5), ,,potez* ide nakon kvadrata poprecnih prostornih
derivacija komponenata brzine. OCcito da je (5) nelinearan sam po sebi i to znacajniji $to su
vrtlozi manji i brzi (treba razlikovati ovaj ,,0bicni* ¢ od kvazi-tenzora uz Coriolisov ¢lan!).

Clan tlaka u (4):

p Ox, p) 0Ox p ) ox,

. . Do . o .. . Ou
gdje je faktor u uglatoj zagradi dio jednadzbe kontinuiteta za nestlacivu turbulenciju a—’ , dakle
xi
isCezava zbog spomenute Boussinesqove aproksimacije tako da taj ¢lan ne mijenja totalnu
varijancu. Dakle,

_z@z_ﬁﬂr_ﬁ) . ®)

pox) \p) ox

Clan s Coriolisom, §to opéenito predstavlja relativno sporo vrtloZenje strujanja:

ngilguiuj = 2f(ﬂ2d3ulu2 + ‘izg”z”l) =0
=1 =-1

ne utjece na povecanje ili smanjenje TKE pa je u (4) pripadni doprinos nula.
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Uvrstavanjem tih skracenja i pojednostavljenja ¢lanova u (4), kona¢no dobivamo prognosti¢ku
jednadZbu za varijancu brzine vjetra:

S —0u, 4 - . ! 2 Ou,

ok ot s #li) o) LA,
ot " Ox; s " ox, Ox; o Ox,
I II I v v VI Vil

I = promjena varijance udara vjetra,
II = advekcija varijance srednjim vjetrom,
IIT = uzgonski ¢lan produkcije ili gubitka,
IV = mehanicka produkcija,
V = turbulentni transport,
VI = transport (preraspodjela) zbog varijacija kovarijance tlaka i brzine,
VII = viskozna disipacija.

Evo jos nekoliko dopunskih kratkih komentara o pojedinim ¢lanovima u (7). Uzgon, III, ovisno
da li je uzgonski flux wé, pozitivan (uobi¢ajeno danju nad kopnom) ili negativan (najéesc¢e nocu
nad kopnom), taj je ¢lan izvor ili ponor u (7). Mehanicka produkcija, IV, je medudjelovanje

fluxa, wu , koji je najéedée negativan, dok je smicanje osnovnog vjetra najée$ée pozitivno u

iy
ABL-u, pa s negativnim predznakom ovaj produkt daje pozitivan doprinos u (7). Inace, u pravilu
to je uvijek produktivni ¢lan. Turbulentni transport, V, razbacuje varijance udara vjetra, dakle i
sama turbulencija preraspodjeljuje spomenutu statistiku udara vjetra. Transport kovarijancom
tlaka i brzine, VI, je prijenos varijance udara vjetra zbog gradijenta kovarijance fluktuacija tlaka i
polja strujanja (pressure transport term'); taj Clan rapidno izgladuje nehomogenosti i
neizotropnosti u turbulentnim poljima na maloj skali (‘return-to-isotropy term'). 1 konacno
viskozna disipacija, VII, je ultimatni ponor varijance udara vjetra u (7); sama po sebi je uvijek
pozitivna, a predznak u (7) joj je negativan. Skalnom analizom se pokazuje da je ova disipacija u
prosjeku mala za velike energetske vrtloge (npr. za one usporedive s visinom dubokog
konvektivnog ABL-a), dok najefektivnije guSi male vrtloge (npr. manje od 10 cm). Drugim
rije¢ima, disipacija kao da pri¢eka da se veliki vrtlozi kroz svoje spontane nestabilnosti raspadnu
na manje vrtloge pa da ih onda jos efikasnije prigusuje. Nerijetko za viskoznu disipaciju vrijedi ¢
~ (TKE)¥?/t gdje je (¢ Kkarakteristicna duljina vrtloga (dominantna geometrijska skala
turbulencije). Disipacija je uvijek pozitivna veli¢ina. U relaciji ¢ = b(TKE)3?/t, b ~ 1/20; pri
tome je pretpostavljeno da je glavnina disipiraju¢ih vrtloga priblizno izotropna (pretpostavka
Kolmogorova).

Visi red zatvaranja parametrizacije relevantnih veli¢ina turbulencije sada se moze opisati tzv. K-
teorijom viSeg reda (pa to onda i nije dobro nazivati K-teorijom), npr. sada K(x,y,zt) =
const(TKE)"?¢ ~ <u”>7. Onda takve vrijednosti koristimo za parametrizaciju turbulentnih
tokova u osnovnim jednadzbama.

Ve¢ je spomenuto da najmanji vrtlozi, tj. oni s prosjecno najvec¢im valnim brojem u
Kolmogorovljevom dijelu spektra, predaju svu pripadnu kineticku energiju u toplinu. Drugim
rjec¢ima, TKE — PE, gdje je max(PE) odreden disipacijom TKE-a: CpDO/Dt ~ ¢. Znajuéi e, ili
pripadnu karakteristicnu dimenziju i brzinu tih najmanjih vrtloga, jednostavno se izracuna da se
tu radi o jako maloj oslobodenoj temperaturi, npr. (460/4¢)max ~ 0.2 K/h.
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U potpuno razvijenoj turbulenciji enstrofija raste smanjenjem viskoznosti (govorimo o razli¢itim
fluidima) jer progresivno sve manje skale gibanja se javljaju u takvom strujanju, tj. dopusten je
progresivno sve veéi <(0u’i/0x;)*> u (5) odnosno (7). Na taj na¢in produkt viskoziteta i
enstrofije, &, moZe ostati ocuvan i u konacnici neovisan o viskoznosti; onda je & kontroliran
procesom inercijske kaskade vrtloga.

Izmedu spomenutih najvecih vrtloga koji sadrze najvise energije, i najmanjih vrtloga koje rapidno
rastapa viskoznost, postoji nekoliko pod-skala turbulentnih vrtloga. Energetski (najveci) vrtlozi
su direktna posljedica nestabilnosti s vece skale, npr. termala, ili baroklinog smicanja kroz donju
troposferu, pucanja KHV i uzgonskih valova, itd. Njihovim raspadanjem u primarno 3D, npr.
rastezanjem i zakretanjem pripadnih vrtloga, nastaju novi vrtlozi koji su u prosjeku manji (tj.
imaju vece valne brojeve od energetskih vrtloga). Najpoznatija pod-skala izmedu velikih i malih
vrtloga je tzv. inercijska pod-skala. Kroz inercijsku skalu vrtlozi uglavnom kaskadiraju k
progresivno ve¢im valnim brojevima ne osjecajuci direktan utjecaj velikih vrtloga koji sadrze
najvise energije, kao ni direktan utjecaj disipativne skale. Inercijski vrtlozi su dinamicki i po
veli¢ini medusobno sli¢ni (vrijedi tzv. 'self-similarity"), kao $to smo vec¢ rekli pred kraj proslog
poglavlja govoreci o statistickoj teoriji turbulencije.

Pojedina najnovija istrazivanja ukazuju da u mnogim numerickim meteoroloskim modelima
karakteristicne duljine turbulentnog mijeSanja nisu odabrane dovoljno dobro, tj. da nisu
adekvatne. Do tog zakljucka se dolazi na osnovi Cesto prevelike (ili pak premale) vertikalne
difuzije u tim modelima; to onda dovodi do npr. predubokog modeliranog grani¢nog sloja,
premalih koncentracija oneciS¢enja obzirom na izmjerena, itd. S druge pak strane, premale
duljine turbulentnog mijeSanja mogu dovesti to npr. nekontroliranog hladenja prizemnog
modeliranog sloja, prevelike relativne vlaznosti i skoro stalne magle ili niske naoblake u
modeliranom grani¢nom sloju. Buduéi da parametrizacije fizikalnih procesa ovise o pripadnoj
rezoluciji u pojedinom numerickom modelu, parametrizacije je potrebno redovito mijenjati,
dopunjavati ili prilagodavati. Vise o primjerima numeri¢ckog modeliranja grani¢nog sloja se
nalazi u pretposljednjem poglavlju skripte. O detaljima proracuna disipacije TKE uzrokovane
burom vidi u Vecenaj i sur. (2010).

Obukhovljeva duljina i Richardsonov fluks broj

Znacajnim pojednostavljenjima $to slijede u (7), te dijeljenjem s 2, dolazimo do prognosticke
jednadzbe za TKE, E, u horizontalno homogenom turbulentnom strujanju bez subsidencije i
zanemaruju¢i molekularnu viskoznost:

L S CLA. Sy R VTR Y ®)
ot 0z oz 6 4 P,

Izraz (8) se moze bezdimenzijski prikazati dijeljenjem s [-u+/(kz)] 1 pretpostavljajuci
stacionarnost te prilagodbu koordinatnog sustava tako da je srednji vjetar samo niz x-os; to
dovodi do:

oz(ﬁa—“)173—(§ﬁ)773+ﬁ w(Z-+E) /73+g(kz ). 9
oz Ju. 0 u, 0z Lo U, U,

Pored spomenutih zanemarenih vremenskih varijacija, uvjetno zanemarujuci transportne
(redistributive) ¢lanove i disipaciju (!), odmah se javlja odnos izmedu mehanickog i termalnog
utjecaja u (8). Nadalje, 2. ¢lan u (9) se nerjetko zapisuje kao z/L, gdje je L Obukhovljeva duljina:
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Ovdje smo u (10) jo§S jednom usporedili mehanicke i termalne doprinose u TKE (kao i u
prethodnom poglavlju spominjuéi L). Omjerom prvih dvaju ¢lanova u (9), ili alternativno prvih
triju ¢lanova u (8), dobija se omjer uzgonskih i mehanickih doprinosa turbulenciji, to¢nije TKE.
To predstavlja Richardsonov fluks broj, Rir:

<o
Ri,. = Z =, 11
o —ou —ov (b
UW —+ VW —
1574 oz

gdje je minus-predznak nazivnika konvecionalno odbacen (moze se naci u literaturi i s minus
predznakom, no bitno je uvijek pratiti dogovor notacije i popratno tumacenje pripadnog teksta).
Nazivnik formalno sadrzi 9 ¢lanova, tj. prema (7), u,uj gu" , no u praksi se radi o jednom ili dva
X
Clana. Broj Rir, definiran kao (11), je negativan za staticki nestabilno strujanje (ono je uvijek i
dinamicki nestabilno), Rir = 0 za neutralan tok, a za staticki stabilno strujanje ovaj broj je
pozitivan. Prirodno, ali i donekle naivno gledano, je da je i maximalni teorijski Rir = Rir,crir = 1
ujedno i kriticna vrijednost za postojanje kontinuirane turbulencije; iznad te vrijednosti, strujanje
postaje laminarno jer je gusenje TKE negativnim uzgonom jace od mehanicke produkcije. Za Rir
< [, strujanje moZe, barem u principu, biti dinamicki nestabilno. Iz (10), (11), definicije
gradijentnog Richardsonovog broja Ri, Prandtlovog (turbulentnog) broja Pr, te da vrijedi u
prizemnom sloju (gdje je pak turbulentna napetost prikazana K-teorijom) o0U/0z = uvkz, Kn ~
ukz:

RiF:LRizz/L. (12)
Pr

Izraz (12), koji vrijedi samo u ABL-u (jer desna strana je definirana samo za ABL, a Ri, u
principu, se definira za veliku ili barem mezoskalu), iako nacinjen uz niz vaznih pretpostavki,
pokazuje da turbulencija moze postojati i pri proizvoljno velikom Ri broju, ako pri tom raste i Pr
(porast Pr znaci progresivno jacu turbulentnu razmjenu impulsa obzirom na toplinu — kvalitativno
slicno kao kod uzgonskih valova koji u prosjeku prenose impuls, ali ne i toplinu). U (12) na
desnoj strani je zanemarena korekcija bezdimenzijskim funkcijama slicnosti uz z/L. Postoje
indikacije u npr. Mahrtovim i Zilitinkevichevim radovima da je za Ri > 0, Prus ~a + b Ri, 0.7 <
a <1,045 <b < 4. Na primjer, u radu Zilitinkevich i sur. (2013), na osnovi specijalnih
mjerenja, LES i DNS (engl. Large-Eddy Simulations, Direct Numerical Simulations) rezultata te
njihove teorije, dolaze do aproksimativne relacije da je Pru,» = 0.8 + 0.45-Ri za mali Ri (ispod
njihove relacije (58)), ali za veliki Ri ovisnost se pojacava kao d(Pru.+)/dRi = 4, tj. veca je za red
veli¢ine nego za 0 < Ri << 1. Iz toga odmabh slijedi definitivna ogranicenost Rir i za beskonacno
veliki Ri. U vezi Pru,s»(Ri), Mahrt i Vickers (2003) navode Pry,» =~ 1.5 + 3.08 Ri.

Pri lokalnoj ravnotezi izmedu mehanicke produkcije smicanjem vjetra, uzgonskom destrukcijom i
disipacijom TKE-a, kriticni Rircrr je = 0.21, a iznad te vrijednosti Kolmogorovljeva
turbulencija (3D turbulencija s izrazenim nagibom gustoce energije od -5/3 u log-zapisu) nije vise
podrzavana. Ipak, Rircrir moZe porasti ako postoji pozitivan transport TKE pa stoga i sama
turbulencija moZe postojati i pri jaoj, odnosno vrlo jakoj stratifikaciji.
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Sli¢nim postupkom kao za izvod (7), postupa se za dobivanje varijance potencijalne temperature,
specificne vlaznosti i skalarnih veliCina, npr. polutanata (vidi kasnije). Tipi¢no polje TKE(z,?) bit
¢e prikazano u jednom od zadnjih poglavlja u idealiziranom slucaju strujanja zmorca, dijela
obalne cirkulacije. Prije no krenemo na proracun turbulentnih kovarijanci u novom poglavlju,
pokazat ¢emo kako moze izgledati kvazi-horizontalno polje TKE(x,y). Podsjetimo se da su pri
kraju poglavlja 4 kratko diskutirani nelinearni valovi i prikazane su numericke simulacije MIUU
modelom. Ovdje se kratko vracéamo tome nastavljajuci s kratkim prikazom TKE, Slika 14.1.
Osnovni ABL je stabilan i stacionaran; poremecen je primarno lomom planinskih valova i
sekundarno rotacijom Zemlje tako da je jace strujanje u sjevernom mlazu (zbog Coriolisovog
utjecaja). U preostalom veéem dijelu stabilnog PBL-a, TKE < 0.1 m?s?; Ako TKE ne prelazi ~
0.5 m?s? razumno je ocekivati da je ABL blago (slabo) stabilan, mada to nije kriterij stabilnosti.
Ako je TKE > 40 m3s?2 gotovo je sigurno da se radi o konvektivnom ABL-u. Izmedu ovih
prostora se mogu pojavljivati ,,blagi* interni grani¢ni slojevi (IBL). (,,Ostar* IBL se javlja nad
diskontinuitetom podloge, npr. na obali.) Kasnije, u poglavlju o modeliranju, jo§ ¢emo jednom
spomenuti ovaj uvjetno jednostavan numericki model.

MU model: TURBULENT ENERGY (m2/s2) 7= 275m
450 B0 oooooo
409 0777778
350
0.GEEEE7
~, kmi
300
0 555556
250
0. 444444
200
0.333333
150
W, 0.2z
&0 0411111
a] o
0 100 200 =00
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Slika 14.1. Kao i Sl. 4.7b u poglavlju 4, ali sada za kineticku energiju turbulencije (TKE) 275 m
iznad podloge. Glavni maksimum je u zavjetrini, y ~ 235 do 290 km, x ~ 105 km, zbog pucanja
planinskog vala (maksimum zbog loma valova u zavjetrini je oko x ~ 100 km, y ~ 230 km).
Sekundarni maksimum je ispod sjeverne niske mlazne struje, 340 km <y <380 km, 125 km <x <
200 km. Izohipse planine su prikazane crno, Sirina i duljina planine su oko 20 i 100 km a
maksimalna visina 1 km; strujanje je s lijeva u desno konstantnim srednjim geostrofickim
vjetrom 8m/s i stratifikacijom, Fr = 0.67, detalji su u Grisogono i Enger (2004).

O parametrizaciji turbulencije

Parametrizacija turbulentnih procesa u meteoroloskim modelima se najédS¢ée svodi na
jednostavan opis vertikalnih turbulentnih tokova pa se to onda naziva i 'vertikalna difuzija' u
pripadnim modelarskim paketima fizike modela.  Pretpostavljaju¢i da je TKE moguce
dijagnosticirati, niz korisnih veli¢ina mogu pomo¢i opisati turbulentno strujanje. Na primjer,
karakteristicna turbulentna brzina u= je priblizno jednaka ili barem usporediva do na faktor 2 s
(TKE)'”?; nadalje, K, = alo(TKE)'?, gdje je a konstanta i [y je karakteristi¢na duljina turbulentnog
mijesanja. Na ovaj nacin dolazimo i do pojma lokalnog ali ne i nuzno prizemnog ux, tj. u=(z) =
const(TKE)'?; ta je veli¢ina prvenstveno korisna u stabilnom ABL-u (const = O(1), ili malo
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manje, npr. 0.5). Uz znaCajnu pretpostavku da se neizotropne komponente Reynoldsovih
napetosti i turbulentni tok topline brzo prilagodavaju procjeni TKE, srednjeg smicanja i
temperature, prethodne se mogu dijagnosticirati iz prognoze TKE, vjetra i 6 pa se dobija visi red
zatvaranja parametrizacije turbulencije, tzv. nivo 2.5.

U strojarskoj mehanici fluida se umjesto nivoa 2.5 ili ¢ak 3. nivoa cesto koristi tzv. TKE-¢
zatvaranje parametrizacije turbulencije. To konkretno znaci prognozu TKE i pripadne disipacije,
dakle dvije prognosticke jedn. za turbulentne procese. Medutim, u atmosferskim strujanjima to
se nije pokazalo kao optimalan pristup, ve¢ da ako se ima dovoljno racunalnih resursa da je bolje
i¢i na spomenute nivoe zatvaranja i definiranje prikladnih, dovoljno fleksibilnih dijagnostickih
duljina mijesanja.

Pretpostavi li se da je TKE stacionarna i da su joj glavni ravnotezni ¢lanovi: smicanje vjetra, S,
uzgon 1 disipacija, te da se svi mogu opisati jednostavnom K-teorijom, velikim
pojednostavljenjem (8) dolazi se do

0=K,S*(1-Ri,)-¢
TKE3/2

0~K,S*(1-Ri,)~

(K, 1)’ ()
0~K,S*(1-Ri,)—~—2—"

2 .
=K, ~I’|S| /I-Ri,.

Tu vidimo da Rir< 1, dok nema direktnog ogranicenja za gradijentni Ri.

Slika 14.2 opisuje odnos uzgona i smicanja u razvoju TKE. Uvjetno, na x-osi je mogao biti -
Rigrad.

Mehanicka produkcija (MP)

3MP = - BP MP = -3BP MP = 3BP

v

Stabilno
stratificirana

Fors

3 turbulencija konvekcija Mehani¢ka (smicajucéa)
AT NN I uzgonska turbulencija
AT
AANY A 3MP = BP
ﬁ Sporadiéna- S
o Jtugbqlepcija_ :

o A i W A N
T =
A A AT AT A A Slobodna kovekcija

P ’

Uzgonska produkcija ( BP) TKE

Slika 14.2. Tlustracija odnosa mehanicke i uzgonske produkcije TKE. Staticki nestabilni grani¢ni
slojevi su na desnoj strani, dok su staticki stabilni slojevi na lijevoj strani slike. Opcenito,
najmanje se zna o krajnje lijevoj strani slike gdje postoje vrlo staticki-stabilni granicni slojevi s
opcenito vrlo velikim Ri (gradijentni Richardsonov broj), vidi relaciju (12). Na dnu rezima
sporadi¢ne turbulencije, za vrlo slabo smicanje i veliki Ri, dolazi do laminarizacije strujanja.
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Za kraj ovog poglavlja o varijancama turbulentnih velicina u NS i ostalim osnovnim
jednadzbama, Sl. 14.3 prikazuje tipi¢nu bilancu TKE za konvektivni grani¢ni sloj. Sli¢nu bilancu
za staticki stabilan grani¢ni sloj je vrlo tesko naciniti jer opCenito, ima viSe vrsta ovog drugog
nego prvog (konvektivnog) grani¢nog sloja.

] T | 1 T | I T I I I i
12 |-

Uzgon g8

Transport

0.6 |~ Disipacija

02 F=

O - .
48 W .ps -1.0 -0.5 0 05

Budzet TKE

Slika 14.3. Vertikalna raspodjela osnovnih ¢lanova u TKE konvektivnog grani¢nog sloja, vidi
relacije (8) 1 (9). Osi su bezdimenzionalizirane karakteristicnom vertikalnom turbulentnom
brzinom wx (prethodno poglavlje) i visinom inverzije z;. (Pogre$no je napisana minimalna i
maksimalna vrijednost normalizirane x-osi; ove trebaju biti -2 1 2.)

Prije nego nastavimo studiranje dinamickih karakteristika stohasti¢nih, tj. turbulentnih strujanja u
ABL-u idu¢i ka kompletnom 2. redu zatvaranja parametrizacijske sheme za opis turbulentnog
strujanja, slijedi nekoliko opcenitih napomena o (ne)izotropnoj turbulenciji te o disipaciji. Ako
su turbulentne fluktuacije sasvim izotropne, tj. nemaju preferenciju smjera, onda nedijagonalni
¢lanovi Reynoldsovog tenzora napetosti moraju biti nula te <u”> = <y?> = <w>, Tada su u
slucaju poput npr. u' > 0, jednako preferirani w' > 0 kao i w' < (0. Stoga je njihov prosjek
produkta <u'w"™ = 0 i radi se o izotropnoj turbulenciji. Tada je i vertikalni tok topline nula jer
nema preferencije ka gore ili dolje (grijanje ili hladenje odozdo). U takvom slu¢aju nema
izvlacenja TKE iz kineticke energije srednjeg strujanja i nema uobicajenih izvora turbulencije
(mehanicke i/ili termicke produkcije). U suprotnom slucaju, spomenuti i slicni produkti nisu nula
(oni prvi, za impuls su tada naj¢esc¢e < 0) i pripadno neizotropno turbulentno polje ima polaritet.

Evidentno je da su veliki vrtlozi u turbulentnom polju neizotropni u smislu da veliki vrtlozi
»osjecaju” smjer smicanja srednjeg vjetra, ili/i gradijent srednje gustoce ili potencijalne
temperature. Da bi se turbulencija odrzala protiv viskozne disipacije, mora se razviti neizotropija
(j. rastezanje vrtloga). Vrtlozi orijentirani niz osnovnu os smicanja vijetra (ako je dU/dz > 0,
onda su takvi vrtlozni filamenti postavljeni u prosjeku odozo lijevo ka gore desno u dijagramu
(U(z), z)) ¢e se rastezati, jaCati i pokazivati <u'w™ < (. Na takav nain mehani¢ko
medudjelovanje u generiranju TKE-a je pozitivno, tj. -<u'w™>dU/dz > 0 u (7) ili (8). Ovakvi
vrtlozi izvlaCe energiju iz osnovnog strujanja. I suprotno, vrtlozi postavljeni priblizno okomito
na smjer osnovnog smicanja ¢e se sazimati, slabiti i imati <u'w'> > 0.

144



15. PROGNOSTICKA JEDNADZBA ZA KOVARIJANCE, visi nivoi ,,zatvaranja“

Da bismo dosli do prognosti¢ke jednadzbe za turbulentni tok impulsa, tj. usrednjeno (uu, ),

potrebno je opet izmanipulirati jednadzbu gibanja slicno kao u prethodnom poglavlju. Ponovno
pretpostavljamo da je fluid hidrostatican, da za njega vrijedi Boussinesqova aproksimacija, te da
se brzina moZe napisati u obliku Reynoldsovog zbroja srednje vrijednosti i fluktuacije

(u= u+u ). Kad se od NS jednadzbe gibanja, napisane uvazavajuci gore navedene pretpostavke,
oduzme srednje stanje, ostaje prognosticka jednadzba za udar vjetra; ista jedn. izvedena je u Pogl.
14, jedn. (3):

ou — ou 6U Ou
U, ey, oy, =
ot Tox. 7 ox, " 6x

J J

_iai+5i3&g+f;gij3u}+vﬁl? it
p ) Ox, o, Ox; Ox;

Relacija (1) je polazna jednadzba u rjeSavanju problema ovog poglavlja. Jednadzbu (1) mnozimo
s u, te na nju primjenjujemo Reynoldsovo usrednjavanje:

ou; . . ou,

COu, o Oup 3
u,—+u U, —+wu,—+uwu,—=
Ox, x; ox;

u, \op 0, - 82u;
_(?k) o @3“k(®ng+ﬂ5U3“k“ +Vuk 8x]2.’

gdje je zadnji ¢lan iz (1) pomnoZen s u, , kao §to je re¢eno, i usrednjen, pa to daje nulu i onda

pripadnog ¢lana viSe nema u (2). Analogno se moze napisati nova jednadzba koju dobivamo
zamjenom indeksa 7 1 k£ u jednadzbi (2):

2)

. Ou, ou, oUr . . 0u,
U+ U —* +uy, — +uu, —+ =
ot Ox, ox, Ox;

J J

: I e
@ +0,,1, 9 +f5k]3uu;.+vu;au2".
p éxk @V Ox;

Gornje dvije jednadZbe (2) i (3) zbrajamo, uvazavajuéi pravila produkta kao $to je npr.

3)

,— f — " buu OU
”kU.f%"‘“,-Uj%:Ujau’uk _A uuk)
Oox Ox Ox, 6xj

J J J
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Da bismo dobili uobicajeni oblik jednadzbe, u izrazu (4) ¢emo napraviti neke izmjene. Dodati

. Ou;
éemo ¢lan u,u, —-=0. To je usrednjeni produkt kovarijance komponenata brzine s nestla¢ivim
j
kontinuitetom, a kako je ukupna divergencija strujanja ovdje jednaka nuli, taj faktor ne mijenja
nista. Clan koji ovisi o tlaku raspisat ¢emo kao:

u P O _O(pu) p%_
ox, ox, Ox.

1 1 1

Viskozni ¢lan ¢emo takoder preurediti:

2. 2 2"
07U, 0w, 0Tuu, ou, 6uk
Vi, ——-+Vviu, —- =V ——2v—
Ox; ox; ox; Ox; 0x;

Uvazavaju¢i ove promjene, dobivamo konac¢nu prognosticku jednadzbu za turbulentni tok
impulsa (kovarijancu):

W) — ouu. — oU - ;0 uu —_ —
i) tU ity _ _(uiuj)al (,u ;)aU T I (;g j[é‘kfiui@v +0,14,0,
?1{ ox Oox; Oox; Ox; e,
(2) 3) (3) (4) (5) ( )
Sa
N ! 2 .
r gkﬁu +5g3 l G(puk) G(pu) » % +V8 (uizbtk) 2y O ou, ﬁuk
© pl ox ox, 6xk Oox; Ox; ox; 6x
©) @) ®) ©) a0

Diskutirajmo ovu zahtjevnu jedn. (5a), najkompleksniju u cijeloj skripti. Ona objedinjuje osnove
determinizma nelinearne dinamike NS jednadzbi sa striktno stohastickim procesima, konkretno —
iznosima i gradijentima kovarijanci turbulentnih fluktuacija polja brzine. U dobivenoj jednadzbi
(5a) pojedini ¢lanovi imaju sljedeéa znacenja:

(1) - lokalna promjena toka turbulentnog impulsa,

(2) - advekcija toka impulsa srednjim vjetrom,

(3) - stvaranje toka impulsa medudjelovanjem smicanja srednjeg vjetra i postojeceg toka impulsa,
(4) - transport toka impulsa turbulentnim gibanjem (turbulentna preraspodjela),

(5) - uzgonsko stvaranje ili unistavanje turbulentnog toka impulsa,

(6) - Coriolisovo ,,rasprSenje* odnosno sporo vrtloZenje turbulentnog toka impulsa,

(7) - transport 'kvazi-difuzijom' tlaka,

(8) — transport/preraspodjela toka impulsa zbog tendencije povratka u izotropnu turbulenciju, tj.
preraspodjela fluktuacijama tlaka u neizotropnom turbulentnom polju brzine.
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(9) - molekularna (viskozna) difuzija turbulentnog toka impulsa,
(10) - viskozna disipacija turbulentnog toka impulsa; radi skra¢ivanja ga piSemo kao 2¢, , .

Naglasimo da su dinamicka znacenja pojedinih clanova u (5) slicna onima u prethodnom
poglavlju kod tamosnjeg izraza (7). Skalnom analizom i mjerenjima se utvrduje da su ¢lanovi
(6), (7) 1 (9) najcesce znatno manji od ostalih. Na primjer, 7. ¢lan u (5a) se ponekad moze
parametrizirati K-teorijom. To znaci da (pu,) ~ -K,0P/0xr, gdje je K, koeficijent difuzije

turbulentne razmjene za tlak; ovaj ¢lan se pojavljuje 'poprecno diferenciran' u (5a) i to ga dodatno
¢ini malim (jer mali je 6°P/(Oxx Oxi ), dok se K, vjerojatno sporo mijenja u prostoru i vremenu jer
su zvucni i zvuéno-uzgonski doprinosi iskljuceni) obzirom na ostale doprinose u (5a). Nadalje,
za o&ekivati je da u atmosferi medu ovakvim ¢lanovima dominira (p'w'"), tj. -K,0P/0z, pa je i za

ocekivati da takav ¢lan najéeS¢e ima vrlo malu zakrivljenost, 0°P/0z°. Zadnji ¢lan sam po sebi
treba biti pozitivan (dajuci negativan doprinos u (5)), jer ako se u j-tom smjeru pojacavaju (ili
slabe) fluktuacije jedne komponente brzine, isto treba vrijedjeti za drugu pripadnu komponentu.
Zanemarivanjem (ili nepoznavanjem!?) spomenutih ¢lanova, u jednadzbi (5a) preostaje:

uu) — Ouu, — 80U, ——. 0U: O(uuu, —_— —
Ouy) | U, Out, _ _(uiu_)aUk (uku_)aU (e jtty) (;g j[%”,-@ﬁ@s”k@v]'*

ot ox; 7 ox, 7 ox; ox; 0,

o @) 3) 3) (4) )

- (5b)
+£(%+%j—2guk.

p\ox,  Ox (10)

(®)

Relacija (5b) zapravo predstavlja devet odvojenih jednadZzbi i moze posluziti za prognozu svih 9
¢lanova u Reynoldsovom tenzoru napetosti; buduéi da je to simetricni tenzor, postoji svega 6
razlicitih ¢lanova u njemu. Kad se indeksi poistovjete i nacini se zbroj, dobijemo trag tenzora;
pripadnu smo polovicu izrac¢unali slicno kao (5), vidi prethodno poglavlje o prorac¢unu TKE.

Sliéno se racunaju tokovi potencijalne (virtualne) temperature, odnosno topline i to Cini
kompletan 2. red zatvaranja sheme parametrizacije turbulencije. Na osnovi njega bismo zapoceli
raspisivanje i 3. reda; npr. neusrednjeni (5b) bismo pomnozili s u;’, i pribrojili bismo mu
prognosticku jedn. za istu komponentu pomnozenu s (u,u, ). Onda bismo proveli usrednjavanje i
rezultat bi bio prognoza za usrednjeni (u',u';u',), a ovaj bi sadrzavao u sebi i divergenciju

kvadrupolnih (Cetveroclanih) korelacija. Kvadrupolne ¢lanove bismo onda ili parametrizirali na
osnovi poznatih polja 1., 2. i 3. reda (srednje strujanje, tokovi i tokovi tokova), ili bismo i za njih
napisali prognosticke jedn. (od vise desetaka ¢lanova) koje bi sadrzavale kvintet-korelacije, tj.
statisticke momente 5. reda, i tako u beskonacnost. Dobra je vjeZba napisati prognosticki izraz
za npr. srednjak (Qu, ), ili sli¢no za vertikalni turbulentni tok specifi¢ne vlaznosti, te diskutirati

prikladna pojednostavljenja poput pretpostavke o horizontalnoj homogenosti turbulentnih polja
(koji Clanovi tada nestaju?).

Prikladno pojednostavljenje od (5) dobija se pretpostavljaju¢i horizontalnu homogenost,
prilagodavajuci koordinatni sustav da ide niz srednji vjetar te zanemarujuci supsidenciju i srednje
vertikalno dizanje zraka. U tom sluCaju je vertikalni tok horizontalnog turbulentnog impulsa
jednak
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ouw) = U 8(m), e \Tal (o)
o (w )aZ P .(6J[u®v]+;(&} 2¢,,. (5¢)

Ovdje se konkretnije vidi koje znacenje ima pojedini ¢lan na desnoj strani a sasvim u skladu s
maloprijasnjim tumacenjem: 1. ¢lan na desnoj strani je medudjelovanje varijance vertikalne
fluktuacije sa srednjim smicanjem vjetra, 2. ¢lan je turbulentni transport turbulentnog toka
(,,turbulentna difuzija®), 3. ¢lan je tok zbog medudjelovanja fluktuacija horizontalne komponente
brzine s fluktuacijama uzgona, 4. ¢lan predstavlja preraspodjelu toka turbulentnog impulsa zbog
fluktuacija tlaka i neizotropnog fluktuiraju¢eg polja brzine i 5. ¢lan je viskozna disipacija
vertikalnog turbulentnog toka horizontalnog impulsa. Predzadnji ¢lan, prije pojednostavljenja,
povezan s turbulentnim fluktuacijama tlaka i brzine, itd. se Cesto puta razdvaja na clanove
povratka u izotropiju, te na rapidne ¢lanove koji opisuju medudjelovanja izmedu turbulentnih i
srednjih polja strujanja. Polovica zadnjeg Clana u (5¢) je jednaka €., = <v(0u'/0z)(0w'/0z)>, gdje
je Reynoldsovo usrednjavanje opet prikazano kao < > (umjesto crte iznad izraza); ako u'
fluktuacije rastu visinom, onda to mora u prosjeku biti popraceno i porastom w' flukuacija i
obrnuto. Sli¢no vrijedi i opéenito za ostale smjerove i druge odabire komponenata brzine u (5a) i

(5b).

Uzgonski ¢lan u (5¢) je CeS¢e negativan u konvektivhom strujanju i time pojacava najceSce
negativan cClan vertikalnog prijenosa horizontalnog turbulentnog impulsa na lijevoj strani.
Obrnuto je u stabilno stratificiranom strujanju gdje je uzgonski ¢lan ¢e$ce pozitivan i na taj nacin
smanjuje negativan ¢lan na lijevoj strani.

Za poznavanje slucajnog polja (strujanja) potrebno je poznavati sve statisticke momente
(kovarijance svih redova) tog polja. Ovih momenata ima u principu beskonacno. Sre¢om pa
najces¢e momenti nakon nekog reda (npr. 3.) progresivno doprinose sve manje opisu ukupnog
polja te se mogu zanemariti, ili povezivati u kombinacije s postoje¢im nizim momentima. Veé
smo prije rekli da je ovo nereducibilni sustav jedn.; stoga, Reynoldsovo usrednjavanje i problem
zatvaranja parametrizacije turbulentnih tokova vjerojatno nije najbolji nacin tretiranja
turbulencije u fluidima. Ipak, za sada, ovo je izgleda najefikasniji pristup proracunu turbulentnih
efekata na ukupno strujanje. U osnovi mi pretpostavljamo da su bitne osobine turbulentnih polja
strujanja opisane relativno niskim redom kovarijanci pripadnih polja. Konkretno, to znaci da
pretpostavljamo da se npr. pomo¢u TKE, tj. polovice traga Reynoldsovog tenzora turbulentnih
napetosti, moze opisati dominantan efekt turbulencije na razvoj strujanja a da ostale korelacije
uglavnom mogu biti dijagnosticirane iz TKE, dok se visi redovi kovarijanci zanemaruju.
Opravdanost tih pretpostavki za pojedina strujanja je rijetko provjeravana.

Turbulentni tokovi ostalih polja

Kao S$to je ve¢ bilo spomenuto, ostale prognosticke jednadzbe za varijance i1 kovarijance
turbulentnih polja se izvode analogno kao pri izvodu (5), tj. slicno kao u proslom poglavlju izvod
za (7). Nadalje, tumacenje pojedinih ¢lanova u tim izrazima je slicno kao u dosadasnjem
tumacenju pripadnih ¢lanova i njihovih interakcija. Na primjer, varijanca za specifi¢nu vlaznost
se dobija iz pripadnog izraza za prognozu fluktuacije od ¢, tj ¢"

oq —oq .dq .oq 0*q  olgu.
Bt P B B q2+ 7Y , (6)
ot Tox; ox, ox ! ox; Ox,
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Gdje je v, molekularna kinematicka difuzivnost za specifi¢nu vlaznost. MnoZenjem (6) s 24’

Reynoldsovim usrednjavanjem i uvodenjem pripadne molekularne disipacije &; dobija se

o +U, o 24, (o) 8((% 1 D 2
—+U,—=-2qu, - -2¢
o e, e T ax, - @

J

gdje opet pojedini Clanovi na desnoj strani imaju redom znacenje: produkcija varijance
medudjelovanjem toka vlaznosti s gradijentom srednjeg polja vlaznosti, turbulentna preraspodjela
vec postojecih i u prostoru nejednolikih varijanci vlaznosti te disipacija:

Pripadno pojednostavljenje od (7) se dobija uz pretpostavke iznad (5c¢).

Analognim se postupkom racuna i varijanca fluktuacije potencijalne temperature; kona¢an
rezultat je

' — u,0 D 2 (@R,
—+U,—=-20u, - -2¢,— —L0
ot  Ox, T ox, Ox; PCp | Ox,

gdje su tumacenja slicna prijasnjima, a zadnji ¢lan na desnoj strani predstavlja kovarijancu s
divergencijom fluktuacije radijacionih doprinosa.

Tok specifi¢ne vlaznosti se dobija slicno kao (5) ali nesto jednostavnije. Rezultat je
og) — oug — —— oU. ——08q o(uuq) ( p j[ _}*
—+U,——=-(qu, U, =4 = 16,9 ©
o ey, T W e T e S

J J J J

(82)

p'oq' ' oq
1| p'oq —2v% q
pl Ox *ox; Ox;

dok je tumacenje pojedinih Clanova u (8a) slicno kao i u prethodnim izrazima; zbog
jednostavnosti je pretpostavljeno da su koeficijent viskoznosti za impuls i specificnu vlaznost isti.
Napomenimo da u (8a) prva 2 ¢lana na desnoj strani nisu nuzno pozitivni (primijetite im malo
razli¢itu strukturu u usporedbi s prijasnjim slicnim c¢lanovima, poput npr. ¢lana mehanicke
produkcije). Pripadno pojednostavljenje od (8a) se dobija uz pretpostavke iznad (5¢) i to dovodi
do

dgw)  —adq agw). g]f p[oa )
a e a '(@ [q®V]+5[52} o (Sb)
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Opet, tumacenje pojedinih ¢lanova je slicno kao i u svim prethodnim izrazima. Lokalna
promjena vertikalnog turbulentnog toka (specificne) vlaznosti je uzrokovana: 1. interakcijom
vertikalnog gradijenta srednje vlaZnosti i varijance vertikalne brzine (tj. dvostrukog vertikalnog
doprinosa gibanja u TKE), 2. vertikalnom komponentom turbulentne preraspodjele fluktuacija
vlaznosti (,,turbulentna difuzija“, ovakvi ¢lanovi kad se integriraju od dna do vrha grani¢nog sloja
ili atmosfere daju nulu); 3. interakcijom s fluktuacijama uzgona, 4. preraspodjelom i transportom
zbog interakcije fluktuacija tlaka i vertikalne komponente gradijenta fluktuacije vlaznosti
(,,povratak u izotropiju) i 5. viskozne disipacije.

Tok topline po jedinici volumena fluida (zraka), tocnije potencijalne temperature, se izvodi sli¢no
kao 1 turbulentni tok vlaznosti. Naknadno zanemaruju¢i Coriolisov efekt, dio efekta tlaka (tzv.
'difuzije tlakom') i molekularnu difuziju (za kompletan izvod vidi npr. Stull, 1988, str. 142-144,
mada postupak mora biti sasvim jasan na osnovi dosadasnjih izvoda u ovom poglavlju), dobija se

owd) — oul — — — ouu 0
w0) g, % —(au)aU’ o) 22 (u’u’ ), ( j[%@e}
ot 8xj x; 8xj
- , (9a)
1| .00
—| p == |-2
P p axi 814,-0
au 00
o =Vo
o, ax, >

naravno, tumacenje ¢lanova je slicno kao i prije uklju¢ujuc¢i molekulardnu difuzivnost. Tipovi
¢lanova poput predzadnjeg u (9) ponekad se nazivaju dekorelacijski ¢lanovi tlaka, zbog
medudjelovanja tlaka i temperature (odnosno brzine u drugim jednadzbama, npr. (5¢), (8) i (10)).
Disipacija ¢, , je opet nuZno pozitivna veli¢ina; u ovom slucaju je to posljedica Cinjenice da ako

se u nekom smjeru x; smanjuju jedne fluktuacije, npr. neke komponente brzine, u prosjeku se
onda moraju smanjivati i pripadne turbulentne fluktuacije i nekog drugog turbulentnog polja, npr.
temperature. Vrijedi i obrnuto, ako spomenute fluktuacije jednog polja rastu u danom smjeru,
onda u prosjeku rastu i fluktuacije drugog pripadnog turbulentnog polja; jednostavno, drugo polje
se pri disipaciji ponasa kao pasivni marker (,,sluga“ strujanju). Uz uobiCajene pretpostavke
horizontalne homogenosti i nepostojanja supsidencije ili srednjeg dizanja zraka, (9a) se
pojednostavljuje jer nestaju dva tipa ¢lanova, dok se ostali smanjuju na po jednu pripadnu

komponentu:
oO0w) 300 8OW) ( gj—. 1 p (06
= — } — H@ — _2 . 9b
o O U | ”]+p oz | o ©b)

Opet prepoznajemo analogiju (9b) i (8b); ovdje je sad u pitanju vertikalni tok topline a u (8b) se
radilo o vertikalnom toku specifiéne vlaznosti. Pripadni ¢lanovi u (9b) imaju korespondentno
tumacenje kao i oni redom u (8b). Ponekad se u modeliranju ovih ¢lanova pokusava povezati
¢lanove tipa turbulentne preraspodjele i preraspodjele tlakom (‘turbulenta difuzija', ili 'tok tokova'
te 'povratak u izotropiju') u jedan zajednicki redistributivni ¢lan koji bi bio brzo-difuzivne
prirode.
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Na ekvivalentan nacin se izvodi prognosticki izraz za turbulentni fluks skalarnih fluktuacija ¢’
kao sto je to bio za (8) ili (9). Tako se dobija:

o(uc) — owe)y —— oU; — oC Ouuc
(e +U Ouc’) =—(c u‘)aU (uiu‘)ac ) :
ot ox 77 ox 77 ox. ox

J J J J

(L o |,

gdje su ¢lanovi i znacenja ekvivalentni onima u npr. (8b) ili (9b). Isto se izvodi pojednostavljenje
za npr. vertikalni tok turbulentnih fluktuacija skalara u horizontalno homogenom polju
turbulentnog strujanja.

(10)

Za sli¢an proracun turbulentnog toka uzgona postupa se isto kao i do sada uz posebnu napomenu
koja se odnosi na efekt omjera mijeSanja na virtualnu temperaturu. Buduéi da je virtualna
potencijalna temperatura priblizno jednaka 0y = 0(1 + 0.61rwy), gdje je rwy omjer mijeSanja

vodene pare u zraku, pripadni vertikalni turbulentni tok w'é@, ima doprinose i od korelacija
fluktuacije vertikalne brzine i pripadnog omjera mijesanja.

Cesto puta se u operativnim meteoroloskim modelima prognozira samo TKE, tj. trag matrice
Reynoldsovih napetosti, dok se ostale napetosti i vektori toka temperature i specifi¢ne vlaznosti
racunaju dijagnosticki. To je spomenuti tzv. ,,2.5 nivo* viSeg reda zatvaranja parametrizacije
turbulencije i on za sve ostale kovarijance pretpostavlja algebarske (dijagnosticke) relacije. Pri
tome, valja imati na umu da su takvi modeli ograniceni na sasvim turbulentne grani¢ne slojeve i
relativno slabe gradijente tlaka (tzv. ravnotezna turbulencija). Takvi modeli imaju ozbiljne
slabosti pri modeliranju ABL-a s promjenom smjera gradijenta tlaka, Sto se npr. dogada oko
rotora pri separaciji ABL-a. Stoga, takvi modeli nisu prikladni za opis neravnotezne i
nestacionarne turbulencije (iako se koriste i u takvim situacijama). Za opcenitije modeliranje
turbulencije, Sto ukljucuje ubrzanje i kocenje u ABL-u, jaku zakrivljenost, separaciju i/ili
ponovno povezivanje strujanja (,,separation, reattachment™), potrebno je imati vise prognostickih
jedn. za momente turbulencije.

Sve do sada spomenute korelacije turbulentnih fluktuacija su bile raCunate za pojedinu
proizvoljnu tocku u polju turbulentnog strujanja. Proucavani su pojedini tenzori tj. viSestruke
korelacije fluktuacija u pojedinoj tocki strujanja (‘single-point modeling"). U N-dimenzijskom
prostoru to dovodi do N-komponenata brzine u pojedinoj tocki strujanja. Vjerojatno je bolje (ali i
kompliciranije!) proucavati turbulentne korelacije u dvije ili viSe tocaka ('two-point modeling").
U tom slucaju treba prognozirati drugacije tenzore, npr. treba izracunati 0<u;'(r)ui'(r+p)...>/(0t) u
vecini toCaka u strujanju (masno, 'bold' su napisani vektori polozaja r i p). Pripadni racun za
dvije tocke vodi do prognoze tzv. strukturne funkcije strujanja. Meteorologija je jo§ daleko od
primjene ove teorije u praksi i modeliranju detaljnog stvarnog strujanja u prirodi.

Razlikovanje turbulencije od valova

Prijenos TKE-a i ostalih visih turbulentnih momenata uglavnom slijedi na odredeni nacin osnovni
vjetar, za razliku od npr. uzgonskih valova ¢iji paketi i pripadna energija putuju grupnom
brzinom (dok njihove ,,slike” idu faznom brzinom). Budu¢i da se turbulencija i uzgonski valovi
mogu preklopiti u frekventnoj domeni, donekle (ali bitno manje) i u prostornoj domeni valnih
brojeva, upravo su ispred spomenute razlike u turbulentnim i valnim osobinama one koje pomazu
u mjerenjima razluciti koji je ¢iji signal.
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Kovarijance izmedu tlaka i brzine vjetra su razli¢ite za turbulenciju i uzgonske valove. Najcesce
su fluktuacije tlaka zbog turbulencije povezane s kvadratom fluktuacija vjetra, poput Op ~ -
po0-<u'w'™. S druge strane, naucili smo prije o valovima da su im pripadne varijacije tlaka
povezane linearno s varijacijama vjetra, tj. p ~—p,U . Nadalje, buduéi da se uzgonski valovi
opcenito pojavljuju u paketima, a turbulencija je neperiodicna, razlicite statistiCke tehnike valic¢a
(obrada podataka) mogu biti prikladne metode separacije valnih od turbulentnih osobina
strujanja.

U analizi finih mjerenja koja sadrzavaju i neturbulentne signale, valja pokuSati izdvojiti
koherentne strukture (signale) koje se Cesto puta karakterizirane negaussovskim raspodjelama i
dugotrajnim korelacijama. Pri tome, nekoherentne komponente strujanja najeS¢e imaju
gaussovsku statistiku i kratkotrajne korelacije. U takvim analizama vazni statisticki aparati su
metoda vali¢a (wavelef) 1 Hilbert-Huangova transformacija (npr. Petrov, 2016). Nekoliko vecih
vali¢nih koeficijenata predstavljati ¢e koherentne strukture strujanja, dok ¢e puno malih vali¢nih
koeficijenata biti povezani s nekoherentnom, stohasticnom pozadinom strujanja, bez strukture i s
priblizno ekviparticijom u spektru.

Idealizirani slucaj jednostavne difuzije

Privremeno napustamo uobicajenu teoriju turbulencije. U nekim posebnim, vrlo idealiziranim
situacijama moze se dogoditi da procesi prijenosa impulsa, a pogotovo temperature ili nekog
pasivnog markera, mogu biti dominirani isklju¢ivo vrtloznom difuzijom. U takvim slucajevima
se najcesce koristi K-teorija za parametrizaciju turbulentnog toka, pa npr. jednadzba za srednju
koncentraciju C(z,t), ili temperaturu 7(z,2), i sl. u takvom pojednostavljenom 1D slucaju postaje
od:

oT .
il =——t_ = 11a
( ot %‘Zﬁ%ﬁ%”“ ox, (11a)

koriste¢i K-teoriju i pretpostavku o horizontalnoj homogenosti (11a) priblizno postaje:

turb
vert .adv

oT 0 oT

— =—(K(z,t)—/), 11b

(az) az( ( )az) (11b)
gdje se K(zt) treba proracunavati na osnovi neke odabrane parametrizacije. Ako se koristi
parametrizacija viSeg reda zatvaranja sheme za turbulentne procese, tj. ako je dostupna npr.
procjena TKE, onda se K moze izra¢unati kao K = a £ (TKE)!?, gdje je konstanta a ~ O(1) i £ je
turbulentna duljina mijeSanja. Koristimo li 1. red zatvaranja turbulentne sheme, onda se K moze

racunati lokalno kao npr. K = b £2 |0U/0z|, gdje je konstanta b ~ O(1). Alternativno, moguce je
ponekad pretpostaviti zadani profil za K, tj. koristiti nelokalnu parametrizaciju 1. reda (npr.
Grisogono, 1995, 2003). U takvom je slucaju potrebno procijeniti odredene 'vanjske' parametre

za K, npr. maksimalnu  vrijednost, max(K), 1  pripadnu  visinu  [npr.
2

z z . o . y e .
K(z):Kmax\/z Zexp[— WJ] Budu¢i da uobicajena K-teorija ne moze uvaziti efekte svih
dominantnih turbulentnih vrtloga, ponekad se pokusSavaju ovi tretrati integralnim efektima
zadanim npr. odabranom funkcijom K(z) koja ne ovisi (samo) o lokalnim meteoroloskim
parametrima. To je onda nelokalna parametrizacija. Naravno, niti ova nije dovoljno kompletna i
ima nedostatke jer je tesko unaprijed znati spomenutu ovisnost za sve tipove grani¢nih slojeva.
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Mi ¢emo rjesiti (11) u vrlo idealiziranom netrivijalnom obliku kada je K = const. U slucaju da je
promatrani prostor ogranicen, (11) se jednostavno rjesava razvojem 7(z¢) u Fourierov red,
problem se svodi na obi¢ne diferencijalne jednadzbe i proratun Fourierovih komponenata na
osnovi rubnih uvjeta. No, pretpostavimo da je prostor polu-beskonacan, tj. 0 <z < . Zadajmo
rubne uvjete: 7(0, t) = Ty = const, T(z—x,t) =T». Tada nema odredene karakteristi¢ne duljine H
za procjenu karakteristi¢ne vertikalne skale, ve¢ se oc¢ekuje da su svi profili 7(z,¢) medusobno
sliéni. [Vrijeme bi se onda, u principu, moglo skalirati kao 7 ~ (H?/K), samo kad bi H bio
dostupan (Sto nije slucaj)]. Koristiti ¢emo tzv. metodu sli¢nosti (metoda moze vrijediti i za
nelinearne jednadzbe). Definiramo bezdimenzijsku varijablu # = z/(K ¢)*?; u tom slu¢aju (11) uz
K = const, postaje:

ndl _1d°T

20dn  tdn®

(12a)

Ovo je sada postala obi¢na diferencijalna jedn. koju mnozimo s #; jednom integriramo (12a) pa
dobijamo

2

dT n
— =T exp(——),
dn 1exp( 4 )
integrirajuci jo$ jednom, dobija se
z 2
T =/ Fexp-Lydn + 1., (12b)

gdje su 77 i T> konstante integracije. Primjenjujuc¢i donji rubni uvjet, dobija se 7> = Tp; gornji
rubni uvjet u beskona¢nosti daje vrijednost integrala u (12b) i prve konstante: 7 = (Tw- Tp)x ~72.
Koeficijent proporcionalnosti izmedu (12b) i samo rtjeSenje spomenutog integrala do
beskonacnosti, §to je jednak z'?2, daje cijelokupno rjeSenje elegantno prikazano pomocu tzv.
funkcije pogreske, tj. 'error function' (vrsta specijalnih funkcija). Naime,

T =1 [ exp(-"dn+T,.

pa slijedi
Ten=T+ (T ~T) = [ Ten(-2ydch,
odnosno
z T R

Tz =Tl-erf (=] exp(-(n/2))dn. (13a)
edje je

erf (x)=—— [ exp(~y")dy (13b)

N2 ’

u granicama () < x < o (gdje je spomenuti koeficijent proporcionalnosti izmeidu (12b) i (13) ve¢
ukljucen u (13)). Rjesenje (13) postupno propagira u visinu za pripadna vremena ¢ > (). Slika
15.1 prikazuje vertikalnu difuziju, tj. vremensko-prostorni razvoj od (13) za odabrane ulazne
parametre. Da je bio dozvoljen i donji potprostor istih osobina za difuzivno Sirenje, rezultat bi
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bila gaussovska raspodjela 7(z¢). Postojanje vjetra i stratifikacije bi znatno izobli¢ilo ove
krivulje.

Difuzija temp. svakih 10 sec, od 1. do 101. sec., K=1 onf/s

visina, m

0 0.2 04 0.6 0.8 1

T/T,

Slika 15.1 Izraz (13) je normaliziran i prikazan u 10 konsekutivnih vremena, svakih 10 sekundi,
od 1. (najniZa krivulja) do 101. sekunde; ulazna vrijednost za K je 10 m?%/s.

Rjesenje ocito slic¢i na Gaussovu raspodjelu. Alternativno, (13a) mozemo zapisati kao
z
T(z,t) =T, +(T, - T))erf (—) . 13c
(z,0) =T, +( olerf ( \/E) (13¢)

Slican se slu¢aj moze rjeSavati i u horizontalnoj ravnini. Na primjer, jednostavni modeli
atmosferske difuzije i disperzije polutanata su pretpostavljali vrijednosti od K profila i
proracunavali difuziju pojedinog polutanta C(x,y) na odredenoj kvazi-horizontalnoj plohi. Izvor
Sirenja je bio zadan u ishodistu (0,0) na visini 4, tj. Q(0,0,h), pretpostavio bi se konstantan vjetar
U i racunala bi se horizontalna raspodjela koncentracije za pojedina vremena ¢ uz pretpostavku x
= tU. Perjanica koncentracije C(x,y) bi imala idealizirani gaussovski oblik. Za slucaj
varijabilnog vjetra, potrebno je koristiti numericke metode. Jedan prikaz numerickog
modeliranja transporta, disperzije i difuzije zracnog oneciS¢enja se nalazi u Jeri¢evi¢ 1 sur.
(2010). Ve¢ i djelomice kompleksan teren bitno mijenja pripadnu raspodjelu C(x,y,;z). U slucaju
stratificirane atmosfere, preporucaju se sheme viseg reda zatvaranja parametrizacije turbulencije 1
kompletnije rjeSavanje izraza (6).

Asimptoticki izracun integrala u (13) se provodi na dva nacina, ovisno o veli¢ini argumenta x =
z/(Kt)?: ako je x mali, npr. 0 < x < 1.2, treba razviti u Taylorov red podintegralni izraz exp(-#°) i
koristiti barem 5 ¢lanova §to vodi do alterniraju¢e sume ¢lanova tipa x?**/[n!(2n+1)]. Za veci
argument, npr. x > 1.2, koristimo parcijalnu integraciju u granicama (0, x) = (0, ©) — (x, ) koja
daje

1/2 0 1/2 2 o 2
T ) Vs exp(—x~) J‘ exp(—t7)
I(x>1.2)= —| exp(—-y“)dy = - + dt
( ) 5 j p(—y")dy > 7% T )

Sumirajuéi prvih nekoliko ¢lanova beskonacnog ali konvergentnog reda dobija se:
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lujMﬂmF1+l 1 1

- + .
2 2x 2x% 12x* 120x% 840 xP

I(x>1.2):jxexp(—y2)dyz” -]
0

Sto predstavlja solidnu asimptoticku aproksimaciju trazenog integrala u (13) za vece argumente.
U svakom slucaju, apsolutna vrijednost relativne pogreske je reda veli¢ine manje od 4 %.

Slijedi nekoliko tema iz naprednih podrucja atmosferske turbulencije koje se uglavnom obraduju
u poslijediplomskim kursevima.

wBurgulencija®

Znajuci da je nelinearna advekcija rjeSiva u slucaju kad se ukljuci i difuzija (Burgersova jedn.),
problem turbulencije takvim pristupom (vidi npr. Acheson 1990, Logan 2008). Tipican primjer
nelinearne advekcije s difuzijom je tzv. problem pucanja brane koja na jednoj strani drzi fluid
(vodu) da se ne razlije na drugu stranu; to se rjeSava modelom

2

o, )

ot ox ox
uz rubne uvjete: u(x—-o, t) = uj, u(x—+o, t) = uz, gdje su u;,2brzine putujuéih valova (> moze
biti npr. nula). Trazi se dvostruko kontinuirano diferencijabilno rjesenje u(x, t) = U(z), z = x — ct.
Pretpostavljajuéi da je u; > u», 1 supstitucijom nove varijable z, dobija se obi¢na diferencijalna
jednadzba za u = U(z): -cU' + UU'— oU" = 0. Ova se odmah integrira jednom pa se dobije da
vrijedi: -cU + U?/2 —vU' = 4; odnosno, U’ = (U?/2 — cU —A4)/v, gdje je A konstanta 1. integracije
koja se dobiva (zajedno i za c) evaluacijom zadnjeg izraza u limesu za z — +oo. Slijedi da je 4 =
urr/2 — cur = u?/2 — cuz, stoga ¢ = (u; + uz)/2, §to daje brzinu vala kona¢ne amplitude kao
srednjak od dvaju stanja u + beskonacnosti. Iz toga slijedi konstanta integracije 4 = -uju2/2.
Onda zadnja diferencijalna jednadzba daje:

200" = (U= wuyp)(uz2-U).
Separirajuéi varijable i integriraju¢i, dobije se

z 2 u, -U
= In—2 ,
v u,—u, U-uy

gdje je 2. konstanta integracije odmah izbrana tako da za z = 0 bude U(0) = ¢ zbog simetrije
problema (rjesenje u sredini, putujuci s poremecajem, giba se srednjom brzinom ¢). Konacno,
rjeSavajuci za U, dobije se profil putujuceg vala kao rjesenje:

¢(2)

u, +ue

Ve ==—"r5

l+e

gdje je privremeno { = (uz-u1)z/(2v). Nakon malog preuredenja zadnji izraz alternativno piSemo
kao:

uZ _ul
U(x—ct)=u, + 1+e(u2—ul)(x—ct)/(2v) , (15)
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Sto predstavlja tzv. putujuéi valni Sok. Imajuéi na umu da je du = uz - u; < 0, jednostavno se
provjeri da su ispunjeni rubni uvjeti za x —= 0. Sok je to uzi, D, te lokalno strmiji, $to je manja
viskoznost v jer D = v/|4ul|.

Zbog jednostavnosti, pretpostavimo li sada da vrijedi u; = 2V te u2 = 0, onda (15) postaje

2V
U(XJ)—W, (16)

Sto opet predstavlja putujuci val brzine srednjom amplitudom ¥ Cija je karakteristicna debljina
jednaka v/V.

Ipak, ,.burgulencija“ kao surogat za turbulenciju, nije uspjesna iz vise razloga. Glavni je razlog
nepostojanje vise skala procesa i moguénosti njihove interakcije. Drugi je komplikacija prikaza
,burgulencije“ kao 3D procesa, neprakticno je ukljuciti i silu gradijenta tlaka. Nadalje, vazna
osobina NS jedn. pri velikom Re je osjetljivost na male promjene u pocetnim uvjetima pri
rubovima domene ili forsiranju, a to nije slucaj s jedn. poput (14). Dakle, ,burgulencija® nije
dobar model za vazan aspekt turbulencije — spontanu pojavu slucajnog gibanja iz kaoticne
dinamike. Ima jo$ nekoliko nelinearnih modela, relativno jednostavnih obzirom na turbulenciju
kao takvu, kojima je bilo pokuSano modelirati kaskadu strujanja iz laminarnog u turbulentan
rezim, no svi su prejednostavni i ne ispunjavaju sve osnovne uvjete tj. kriterije turbulentnog
strujanja.

Drugi poznati primjer analitickog modeliranja valova konacnih amplituda je tzv. Korteweg — de
Vries —ova jednadzba. U njoj je nelinearna advekcija uravnotezena pojacanom disperzijom vala,
za razliku od difuzije koriStene u (14). Koristi se u blago nelinearnoj dinamici plitkog fluida,
kvantnoj fizici (verzija nelinearne Schrodingerove jedn.), itd.

Statistika turbulentnih kovarijanci (u'w'")

Uobicajeno je u atmosferskoj turbulenciji da uglavnom vrijedi (u'w') < 0. Turbulentni izbacaji,
u < 0, (engl. bursts, ejections) su definirani s u'w' < 0 uz w' > 0, dok su tzv. zamasi ili brisaji, u >
0, definirani kao u'w' < 0 uz w’' < 0. Slika 15.2 prikazuje kvadrantnu dekompoziciju moguc¢ih
kovarijanci i pripadnih aktivnosti povezanih s u'w’; nije se tesko uvjeriti da dominiraju Q2 i Q4
aktivnosti, tj. da je u prosjeku najcsée (u'w') < 0. Ipak, moZe se dogoditi ponekad u'w'> 0, tj. da
se pojave 1 preostale dvije moguce aktivnosti: Q1 te Q3. Aktivnost Q1 se pojavljuje i moze
dominirati iznad elemenata hrapavosti gdje se upravo dogodio prijelaz ' < 0 u u’' > 0, uz
nepromijenjeni w' > (). Odmah nakon prijelaza preko tog elementa hrapavosti dominira Q4
aktivnost, vidi Sl. 15.2. Kako se strujanje priblizava idu¢em elementu hrapavosti podloge, moze
se pojaviti aktivnost Q3 zbog obostranog uspora u' < 0 te w' < 0.

Sekvence aktivnosti tipa: Q2-Q1-Q4-Q3, Sl. 15.2, u smjeru kazaljke na satu, su tipi¢ne za
podloge gdje se elementi hrapavosti ponaSaju individualno pa se javlja ,,do-povezivanje®,
odnosno ,,dodatno prikljuc¢vanje" ili vezivanje strujanja (engl. 'reattachment'). Ovakvo ponaSanje
turbulentnih tokova impulsa, povezano uz heterogenost podloge, ima i znacajne posljedice na
prijenos skalara i rasprSenje Cestica u prizemnom sloju.
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Slika 15.2. Kvadrantna dekompozicija: ilustracija moguéih kovarijanci u' i w' u kombinaciji
veli¢ine (u'w'). U vecini sludajeva znadajnih za turbulentni prijenos impulsa dominiraju tzv.
izbacaji (engl. bursts ili ejections) i tzv. brisaji ili zamasi (engl. sweeps). To dovodi do najcesceg
(u'_w') < () predznaka, odnosno dominacije Q2 ili Q4 aktivnosti. S druge strane, Q1 predstavlja
zajedni¢ko ubrzanje obiju komponenti (medudjelovanje izvlacenja prema van) kovarijance pa je

(u'w") > 0, a Q3 predstavlja uspor za obje komponente u’1 w' (medudjelovanje uvlaéenja prema

unutra) te se opet postize (u'w')> 0. Nailaze¢i na znacajan objekt hrapavosti podloge turbulentna

struja prolazi kroz ciklus: Q2 — Q1 — Q4 — Q3. Strjelice iz centra slike ukazuju na relativnu
promjenu komponenti (u,w).

Napomenimo da 3D strukture elemenata hrapavosti mogu dodatno komplicirati odnose medu

kovarijancama (u;u"/.) . U (sub)urbanom prizemnom sloju moze do¢i do znacajnih odstupanja od

spomenute dominacije Q2 i Q4 strukture; hrapavost je tada nerjetko i funkcija smjera vjetra.
Nepotrebno je naglasiti da nestacionarnost i tranzijentnost strujanja, poput npr. meandriranja,
dodatno modificiraju kompleksnost prizemnog turbulentnog gibanja zraka.

Niske mlazne struje

Postoji barem 4 do 5 vrsta niskih mlaznih struja (engl, ‘low-level jet’, LLJ) i vise pripadnih
definicija. Najjednostavnija, najgrublja i vjerojatno najopcenitija definicija kaze da je to
maksimum vjetra na odredenoj visini u donjoj troposferi tako da je vjetar slabiji ispod i iznad te
visine (za barem ~ 10%). Uzroci LLJ-a su razli¢iti: od trazenja kvazi-geostroficke prilagodbe
donje troposphere do Coriolisovog efekta na zmorac, od mezoskalnog termalnog vjetra pa do
tipicnog katabatickog vjetra (vidi dalje ispod). U LLJ-e pripadaju i pred- i postfrontalne zone
pojacanog vjetra u ABL-u. Inercijska oscilacija je tipican primjer LLJ strujanja. To je pojaCanje
strujanja oko vrha ABL-a nakon prestanka dnevnog grijanja, dok joS uvijek postoji pojacani
dotok impulsa iz atmosfere k podlozi (gdje se impuls trosi na turbulentno i posebice prizemno
trenje). Tada se zbog pojacane stratifikacije uz podlogu nerjetko stvori visak nepotrosenog a veé¢
doniranog impulsa iz srednje troposfere §to dovodi do noénog LLJ-a.

Vazna vrsta LLJ-a su obalne niske mlazne struje. Jedna od najpoznatijih je ona uz zapadnu obalu
SAD-a (npr. Rogers i sur. 1998) koja se javlja zbog specificnog polozaja anticiklone iznad
sjeveroistocnog, hladnog Pacifika i tipicno slabe ciklone, ili barem visinskog termalnog dola
iznad jugozapadnog kopna SAD-a (CA, NV, AZ). Obalna relativno visoka orografija i
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geometrija same krivulje obale znacajno pojacavaju ovu nisku mlaznu struju koja se obi¢no
nalazi na 300 do 800 m visine s maksimumom vjetra i do iznad 22 m/s. Ova struja utje¢e na
lokalno vrijeme, formiranje i nestanak magle i niske naoblake: St ili/i Sc. Postoji i vazno
medudjelovanje ove mlazne struje s pripadnom dinamikom obalnog oceana Sto dovodi do
pojacanog izviranja obalnog mora (‘upwelling').
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16. PRANDTLOV MODEL, nagnuti turbulentni sloj

Do sada su bili diskutirani horizontalni slojevi u kojima sila teza nema direktnog utjecaja na
osnovno horizontalno strujanje. No, povecava li se modelska rezolucija podloge, sve je manja
Sansa da se na kopnu pronade horizontalna ploha. Nagnute plohe su gotovo svuda oko nas u

prirodi. One kad se hlade, dovode to katabatickog strujanja, odnosno kad se griju, uzrokuju
3

anabatiCko strujanje. Na ovakva gibanja Obukhovljeva duljina, L _—% U , nije direktno
gk wéo

osjetljiva (npr. Grisogono i sur. 2007). Spomenuto strujanje nad grijanom i hladenom kosinom, i
jos kompliciranije, u 3D dolini, moze generirati niske mlazne struje uronjene u pripadni ABL, itd.
U donjoj atmosferi i pri dnu mora se javljaju razli¢ite vrste gibanja usljed neravnomjerne
(diferencijalne) tezine u fluidu (npr. Mahrt 1982). Da bi se adekvatno opisao razvoj vjetra,
temperature, oborine, onecis¢enja, stanja tla nad kosinom, potrebno je uzeti u obzir niz ne sasvim
razjasnjenih parametara. Slika 16.1 skicira raznolikost grani¢nih slojeva nad ravnicom i u
planinama.

Exchange over
flat
Boundary Layer

Exchange over
Mountain
Boundary Layer

=
/\@

i -
Y ' !

Slika 16.1 Turbulentna razmjena iznad planine, skica. Ovi procesi odreduju razmjenu topline,
impulsa i mase izmedu podloge, atmosferskog grani¢nog sloja i ,,slobodne atmosfere®. Iznad
kompleksnog terena to ukljucuje turbulentno mijesanje, vjetar obronka i dolinski vjetar, stvaranje
1 Sirenje uzgonskih valova te mokru konvekciju. Vertikalni prijenos u ,,slobodnu atmosferu je u
prosjeku jaci iznad planine (debele crne strelice).

Iz SI. 16.1 uvidamo vaznost planinske meteorologije i klimatologije. Pripadnih mjerenja nema
jos dovoljno, a numericke simulacije su ili idealizirane, ili s nedovoljno detalja §to bi uvazavali
kompleksnost terena i vaznih medudjelovanja. Ovo se posebice odnosi na klimatske simulacije
(preopcenite parametrizacije i gruba prostorno-vremenska rezolucija). Istovremeno, klimatske
promjene se pojavljuju slojevito po visini, imajuci i poneke arkti¢ke osobine ukljucujuéi topljenje
ledenjaka, promjene vodne bilance, albeda, flore i faune.

Uzimajuéi u obzir samo nagib terena i grijanje ili hladenje podloge, treba prepoznati u osnovnim

jednadzbama da sila uzgona ima i komponentu niz struju fluida. Prvi takav uspjeSan i
jednostavan model strujanja nad kosinom je (1D) Prandtlov model.
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Klasi¢ni Prandtlov model

Radi se o vrlo pojednostavljenom 1D modelu. Originalni model je iz 40-tih godina XX stoljeca;
na njemu su kasnije radili Defant i drugi znanstvenici i inZenjeri (originalni model je koristio
Defant za (@, C) > 0, tj. anabatiC¢ko strujanje). Kad se provede zakretanje horizontalnog
koordinatnog sustava (x,z) niz padinu za kut a, dobije se novi sustav (x'z") u kojem se modificira
jedn. gibanja i donekle termodinamicka jedn. Pretpostavljeni kut o je mali pa vrijedi tzv.
kvazihidrostaticka aproksimacija (Mahrt 1982) u dovoljno stabilnoj i mirnoj atmosferi (bez
osnovnog vjetra), koristimo i Boussinesqovu aproksimaciju te zanemarujemo ovisnost gibanja,
mase i topline o udaljenosti niz ili paralelno kosini. Kvazihidrostati¢nost je potrebna jer ce
koordinatni sustav biti nagnut u odnosu na horizontalan pocetni sustav u kojemu pretpostavljamo
da vrijedi hidrostaticka aproksimacija, a taj zahtjev ne moze i u jednom i u drugom koordinatnom
sustavu simultano biti striktno ispunjen. Znaci, opustenije receno, kvazihidrostati¢nost je poput
projekcije hidrostaticnosti na novi nagnuti koordinatni sustav.

Spomenuta transformacija je dana u npr. Denby (1999) i u Stiperski i sur. (2007) pa je ne¢emo
izvoditi (studenti u principu trebaju znati kako se provode ovakve transformacije). Preostaje vrlo
pojednostavljeno 1D strujanje (bez apostrofa transformiranih koordinata) u kojem je uzgonski
¢lan (1. na desnoj strani (1a)) uravnotezen turbulentnim trenjem (2. ¢lan na desnoj strani (1)), dok
1. ¢lan na desnoj strani (1b) predstavlja adijabaticko zagrijavanje (za silazno strujanje, a hladenje
za anabaticko strujanje):

ou g . 0 oU

Ezgasm(aﬁ-g(KPrE], (13)
00 . 0 00

— = U+—| K—|, 1b
o - rsin@) 62( ﬁzj (10)

Sto u slucaju stacionarnog stanja vodi do
F" +0'F=0, 2)
gdje je o* = N?sin’*(a)/[K* Pr], F = (u, 6) uz postojecu 4. derivaciju po z-varijabli.

Rubni uvjeti su
0(z=0)=C, U(z=0)=0, 3)
O(z > 0)=U(z > »0)=0. 4)

U ovom modelu (1) ili (2) s rubnim uvjetima (3) i (4) vrijede standardne oznake gdje je U-komp.
vjetra niz padinu (kosinu), € je perturbacija pot. temp., K = K}, je vrtlozna konduktivnost topline
(topline po jedinici mase, tj. pot. temperature pomnozene gustocom i C,), Pr je Prandtlov broj (u
stvarnosti funkcija strujanja) pa je vrtlozna (turbulentna) difuzivnost jednaka produktu KPr, v je
vertikalni gradijent srednje, tj. osnovne temperature <6(z)> koji je zadrzan iz nerotiranog
(nezakrenutog) sustava. Rubni uvjeti su da nema vjetra na tlu ('no slip'), temperaturna
perturbacija na tlu (npr. led koji se topi) je konstantna (C < 0 za katabaticki vjetar), dok svi
poremecaji trnu za proizvoljno veliku visinu. Primjetimo da model ne smije imati vrlo duboko
strujanje jer tad preuzeti y iz horizontalnog nerotiranog sustava nije ni priblizno dobro
predstavljen u ovom novom sustavu. Stacionarnost se postize nakon nekoliko karakteristicnih
perioda sustava (1) do (4), tj. nakon 7 ~ 27/(Nsin(a)).
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Napomenimo da ovaj klasi¢ni Prandtlov model sadrzi samo dinamiku impulsa (niz padinu) i
topline na osnovi obi¢ne K-teorije (tj. K-teorije 1. reda) K =K. = const. Model je opisan u dvije
jedn. s dvije nepoznanice, kao i za Ekmanov sloj; stoga su i rjeSenja matematicki slicna —
eksponencijalno trnuce sinusoidalne funkcije. U stacionarnom klasicnom modelu su lijeve strane
pripadnog sustava nula i ravnoteza je odredena balansom izmedu negativnog uzgona i trenja (za
impuls), te vertikalnog temperaturnog gradijenta, tj. adijabatickog hladenja ili grijanja i
turbulentne razmjene temperature na desnoj strani od (2). Preporu¢amo za vjezbu rjesiti
stacionarni Prandtlov model, (1) i (2) uz pripadne rubne uvjete te konstantni Pr. Dakle, valja
pokazati da je

0.(z) = Cexp{— hij cos(hi), U,(2)=—Cu exp(— hij sin(hi), %)

P p P P

gdjeje h, = \2/o karakteristi¢na visina Prandtlovog sloja; nadalje,

UZ(Nsin(a)j'ﬁhp_[ KR ﬂ:( . j ©

Pr'? K ~"N2sin’(a) 0,y Pr

c

uz uobicajeni kvadrat uzgonske frekvencije N° = yg/0y. Indeks ‘s’ oznaava stacionarno rjeSenje
za temperaturu i vjetar. Odavde se moze odmah izracunati visina (z; = 4, 7/4) i maksimalna
brzina niske mlazne struje i procijeniti u» 6+ koji su potrebni za proracun prizemnih turbulentnih
tokova. Primjetimo da u samom ‘nosu’ niske mlazne struje, gdje je maksimalna brzina strujanja,
Ri postaje beskonacan jer tamo nema smicanja. Iz (5) se odmah vidi da su rjeSenja matematicki
ekvivalentna onima za Ekmanov sloj. 1z (6) zaklju¢ujemo da je dubina Prandtlovog sloja to veca
Sto je jaca turbulentna difuzija i slabija stratifikacija atmosfere (protiv koje se ,,bori“, probija
katabaticki vjetar) — §to je i u skladu s intuitivnim ocekivanjem. Nadalje zakljuCujemo da su
nagnutiji grani¢ni slojevi relativno pli¢i. Konac¢ne pertubacije potencijalne temperature i vjetra,
prema (5), su izravno proporcionalne povrSinskom deficitu potencijalne temperature C, tj. Sto je
jace ohladivanje tla, to ¢e biti jaca prizemna plitka inverzija i u nju uronjeno silazno strujanje.
Maksimum tog vjetra je to jaci Sto je slabija stratifikacija atmosfere. Prema ovom modelu,
maximum katabatickog vjetra ne ovisi o nagibu terena, ali visina tog maksimuma ovisi kao z; ~
sin"'?(q). Za anabaticki vjetar, tj. C > 0 i a > 0, postupak i rjeSenja su analogna prikazanima za
katabaticki vjetar, no profili ;s (z) 1 U (z) nisu simetri¢ni: u anabatickom strujanju sila teza koci
uzlazno strujanje obronka mada je uzgon pozitivan (opéenito i kvalitativno: termodinamika nije
simetri¢na, odnosno reverzibilna); profili su dublji i izgladeniji no u katabatiCkom strujanju. Pri
tome treba i znatno povecati K.

Prandtlov model (1) se jednostavno rjeSava i WKB(J) metodom nultog reda na matematicki
ekvivalentan nacin kao i Ekmanov model. Vise o tome se moZe na¢i u Grisogono i Oerlemans
(2001a, b) te Kavéi¢ i Grisogono (2007). Model je prosiren kasnije i na blago-nelinearno
strujanje obronka, tako da veliki prizemni poremecaj temperature (zbog termalnog forsiranja
podloge) djeluje na lokalnu stratifikaciju.

Mnogi numericki modeli imaju potesko¢e u simuliranju nagnutih grani¢nih slojeva, jer takvo
strujanje moze znaciti da je Obukhovljeva duljina premala (prejaka stratifikacija) pa ne vrijedi
skaliranje sa z/L. Da bi se to pak izbjeglo, ponekad se umjetno pojacava vertikalna difuzija u
modelima, $to je umjetan i povrSan nacin rjesavanja tog problema. Postoje i druge poteSkoce s
Obukhovljevom duljinom (vidi npr. Grisogono i sur. 2007). U realisticnijem pripadnom stujanju
prizemna stratifikacija mora biti pod utjecajem strujanja jer je prizemni, strujanjem induciran
do/dz >> .
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Treba biti pazljiv u interpretaciji sustava (1) do (4). Bududi da je transformacija napravljena s
osnovnim jedn. ve¢ djelomice pojednostavljenim (hidrostatika, itd.) i u skalarnom obliku
(umjesto tenzorski s kompletnijim jednadzbama), nije mogu¢ jednostavan prijelaz natrag u
horizontalni sustav i intepretirati rezultate za horizontalno strujanje. Na primjer, vjetar postaje
proizvoljno jak za izuzetno mali kut nagiba kosine, Sto je besmislen rezultat i posljedica
nekonzistentne transformacije jedn. Ipak, model se koristi jer je vrlo jednostavan, fizikalno
sadrzajan i poucan. Prandtlov model mora ispunjavati uvjete tzv. ,,kvazihidrostaticnosti“ (Mahrt
1982, Haiden 2003); ovaj proizilazi iz naginjanja (za promatrani kut o) prethodno horizontalne i
hidrostati¢ne atmosfere.

Kompletno analiticko rjeSavanje sustava (1) uz K(z) je komplicirano (npr. Zardi i Serafin 2014,
Grisogono 2003). Djelomi¢an uvid u vremensku ovisnost katabatickog i1 anabatickog
jednostavnog strujanja moze se dobiti promatranjem (kvazi)vertikalno usrednjene jedn. gibanja
niz ili uz dugi obronak konstantnog nagiba i pripadne termodinamicke jedn. uz dodatno
pojednostavljenje da je turbulentno trenje opisano najjednostavnijim moguc¢im trenjem, tj.
rayleighjevskim guSenjem (proporcionalno brzini strujanja), odnosno newtonijanskim grijanjem
ili hladenjem (proporcionalno odstupanju potencijalne temperature). Tada sustav (1) zamijenimo
s

dU 0 .

—=g—sin(a)—kU,

) (@)K,

(7

do
—=—ysin(e)U -k 0.
w7 (o) p

Pretpostavljajuéi da su rjeSenja ~ exp(4¢), dobije se homogeni sustav dviju jedn. s dvije nepoznate
funkcije ¢ija determinanta mora biti jednaka nuli. To dovodi do karakteristicne jedn. za A:
(A+k)>+(Nsin(a))> = 0, gdje je pretpostavljena jednakost kx = ko = k zbog jednostavnosti pa se
dolazi do konacnog rjesSenja za vjetar i temperaturu uz ili niz obronak u ovisnosti o vremenu. Pri
tome je za karakter rjeSenja bitan odnos izmedu £ i N. Zanimljivo je da se pri tome mogu javiti
trnuce (prigusene) oscilacije u vremenu imajuci argument Nsin(o)t.

Numericke simulacije ¢istog katabati¢kog strujanja

Ovdje samo napominjemo da su istrazivanja katabatickih tipova strujanja podaleko odmakla.
Nedavni pregled ovakvih studija moze se prona¢i kod npr. Zardija i Whitemana (2013). U
doktorskoj disertaciji Simona Axelsena (Utrecht, IMAU, Nizozemska, 2010, Axelsen i van Dop,
2009), kratko spomenutoj u Grisogono i Axelsen (2012), velika paznja posvecena je modeliranju
katabatickog vjetra LES (Large-Eddy Simulation) tehnikom (npr. Cuxart, 2015). Jedan takav
rezultat normalizirane komponente vjetra niz padinu skoro konstantnog nagiba je prikazan na
Slici 16.2. Na slici su normalizirane osi karakteristicnom dubinom strujanja koja iznosi =~ 30 m,
dok je karakteristi¢na brzina vjetra V odabrana tako da je maksimalni vjetar, od oko 6 m/s, do 16
puta veéi od brzine V. Simulacija odgovara katabatickom vjetru na jednom austrijskom
ledenjaku. Slicno kao Sl. 16.2, a vremenski i niz x-os usrednjeni vertikalni profili vjetra i
temperature se nalaze u Grisogono i Oerlemans (2001a,b) i u Grisogono i Axelsen (2012).
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Slika 16.2 LES modelirani katabaticki (ledenjacki) vjetar niz Pasterze ledenjak, Austrija (prema
Axelsen, 2010). Prikazana je normalizirana brzina vjetra (V = 0.33 m/s, odreden kao ~ (sfc temp.
Sflux/N)'2 presjek niz i okomito na padinu (H =27 m).

x/ H

Slika 16.2, izmedu ostalog, pokazuje nestacionarnost katabatickog vjetra. Vecina poremecaja
ima nagnutu fazu ka gore i u lijevo; poremecaji se lome ili nestaju kako se udaljavaju od niske
mlazne struje (maksimum katabatickog vjetra) gdje su uronjeni relativno najveéi vrtlozi, te se
mijesaju s okolnim zrakom. To ujedno znaci da niska mlazna struja proizvodi tranzijentne ultra
kratke tezinske valove. Manji dio valova ima gotovo vertikalno poloZenu fazu i oni predstavljaju
evanescentni dio spektra tih kratkih valova.
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17. NUMERICKO MODELIRANJE GRANICNIH SLOJEVA

Ovdje dajemo tek 2 primjera modeliranja ABL-a. Ne treba spominjati da postoje brojni drugi
primjeri numerickog modeliranja ABL-a a pogotovo drugih mezoskalnih strujanja. Opcenito,
nema savrSenog numerickog geofizickog modela; svi nasi modeli su tek vece ili nesto manje
pojednostavljenje prirode. Zato se u uostalom i zovu 'modeli'. Baklanov i Grisogono (2007) su
naveli neke od nedavnih napredaka u mjerenjima, teoriji i modeliranju (posebice stabilnog) ABL-
a, ali takoder isticu i neke od bitnih nedostataka u poznavanju turbulencije.

Najcesce se rutine NWP (‘numerical weather prediction') modela koje se odnose na
parametrizacije nalaze u odvojenim datotekama od Ccisto dinamickih kodova; ovi drugi
eksplicitno rjeSavaju parcijalne diferencijalne jedn. gibanja fluida (poput npr. modela plitkog
fluida) odabranim numerickim metodama. U parametrizirane procese spadaju oni procesi §to
kompletno ili djelomice nisu eksplicitno razluceni, a dovoljno utjeCu na proracun vremena da ih
je potrebno barem indirektno, najcesce statisticki, ukljuciti modele. Tradicionalno se datoteke tih
parametriziranih procesa u NWP modelima nazivaju paketima fizike, mada je to u biti
neispravno, ali je to uvrijezena terminologija u modelarskoj praksi. Tu spadaju dugovalno i
kratkovalno zracenje, bilanca energije tla, mokri procesi (isparavanje, ukapljivanje, zaledivanje i
odledivanje, stvaranje i nestajanje oblaka, magle, mraza, vrsta i intenzitet oborine) i turbulencija.
I dok su ostali procesi barem u principu dobro shvaéeni, najcesce su ,,samo* u pitanju racunalni
resursi i trajanje proracuna, turbulencija nije jos uvijek dovoljno dobro shva¢ena. Kroz ovu smo
skriptu do sad naucili da se obi¢no radi o fragmentarnim i fenomenoloskim ,teorijama®
turbulencije koje s manje ili viSe uspjeha osvjetljavaju samo tek pojedine aspekte turbulencije.
Ne postoji u teoriji turbulencije odredeni ekvivalent npr. teoriji barokline nestabilnosti koja u
potpunosti odreduje najbitnije razvojne faze sinoptickih poremecaja izvantropskih zemljopisnih
Sirina.

Ponekad se dogada da su pogreske modela u prizemnoj temperaturi (najcesée temp. na 2 m
visine, tj. T2m) i vjetru (tipicno na 10 m, tj. Ul0) vise odredene povezivanjem s
parametrizacijom podloge (vlaznost, termalna vodljivost, itd.), nego samim tretmanom
turbulencije; to se posebice javlja u uvjetima jako stabilnog ABL-a (npr. Holtslag i sur. 2013).

Dakle u ovom poglavlju govorimo o tek par zanimljivih aspekata numerickog modeliranja u
kojima dominiraju turbulentni procesi. To je daleko od adekvatnog prikaza ovog dijela teorijske
meteorologije, ali namjera je ovdje da samo najavimo pripadni aspekt. Prikladne numericke
sheme za vremenske i prostorne promjene turbulentnih tokova se doticu u drugim kursevima.
Inace, turbulentni doprinosi vremenskim promjenama polju brzine, temperature, npr. specificne
vlaznosti, itd. se obi¢no dodaju dinamickom dijelu NWP modela svaki vremenski korak jer je
karakteristicna vremenska skala turbulencije relativno kratka obzirom na druge vremenske skale
zastupljene u modelu. Isti princip vrijedi i za klimatske modele.

Modeliranje zmorca

Vjerojatno je zmorac najvise proucavni mezoskalni fenomen. U svjetskom priobalju (npr. unutar
obalnog Rossbyjevog radijusa deformacije $to je ~ 70 — 100 km) zivi oko 40% CovjeCanstva i to
uvelike opravdava ovakvu zainteresiranost za zmorac. Na Hrvatskom sjevernom primorju
zmorac se javlja u barem oko 50% dana ljetne sezone (TeliSman P. i suradnici, 2006), a na
Juznom primorju vjerojatno i ¢es¢e. U ovoj skripti namjerno malo spominjemo zmorac da bi
ostavili viSe prostora za neovisna studentska istrazivanja i seminare.

Laboratorijsko i numericko modeliranje obalne termalne cirkulacije (zmorac, itd.) je otpocelo
prije gotovo pola stoljeca. Slika 17.1 ilustrira 2D idealizirani razvoj TKE i povrSinskog
senzibilnog toka topline na presjeku more-kopno (lijevo-desno) prema T.Prtenjak i Grisogono
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(2002). Prikazana su 2 poslijepodnevna termina. Vidi se vertikalni razvoj TKE zmorca kao i
neporemeceni konvektivni ABL nad kopnom s maksimumom TKE na ~ 1/3 visine sloja. Fronta
zmorca, koja potiskuje konvektivni ABL nad kopnom, je ~ 30 km od obalne granice u 14 h, dok
je do 17 h propagirala dodatnih 20-tak km ostavljajuci iza sebe pli¢i i svjeziji ABL. Ovo je
takoder primjer IBL-a.
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Figure 3: Vertical cross section of (3) the turbulent kinefic energy.
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Slika 17.1. TKE (lijevo) i povrSinski tok senzibilne topline (desno) u idealiziranom zmorcu u 14
h (gore) i 17 h (dolje) lokalnog standardnog vremena (LST). Simulacija je izvedena MIUU
numerickim modelom (TeliSman i Grisogono 2002). Apscisa je horizontalna udaljenost, ordinata
u a) i b) je visina. Vertikalna crta oko 168 km (a i ¢) oznacava granicu kopno-more i pocetak
internog grani¢nog sloja (IBL).

Modeliranje jednostavnog katabatickog strujanja

Slike 17.2, 17.3 i 17.4 prikazuju usporedbu jednostavnog numerickog rjesenja za modificirani
Prandtlov model iz proslog poglavlja (vremenski ovisan i s varijabilnom vertikalnom
turbulentnom difuzijom, K(z)) i MIUU mezoskalnog modela s parametrizacijom turbulencije
preko TKE (tzv. nivo 2.5). Svi ulazni parametri su kao u primjeru proslog poglavlja. Mezoskalni
MIUU model je mogao ostvariti istu formu strujanja kao i Prandtlov model samo uz modifikaciju
(poopcenje) lokalne karakteristicne turbulentne duljine mijesanja (Grisogono i Belusi¢ 2008).
Bez ovakve modifikacije, koja eksplicitno ukljucuje efekt vertikalnog smicanja srednjeg vjetra,
MIUU model bi davao predifuzivan i predubok pripadni stabilni ABL (prevodeci ga iz jako- u
slabo-do-umjereno stratificiranog ABL-a). Opcenito NWP najceS¢e neadekvatno modeliranju
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jako stabilni ABL; ili ga prikazuju predubokog, ili dolazi do druge krajnosti — kolapsa
modeliranog sloja zbog nekomunikacije izmedju podloge i modeliranih donjih slojeva atmosfere
(eng. 'frictional decoupling”).
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Slika 17.2. Presjeci (¢, z) za G = 6 + yz jednostavnim numerickim (a) i MIUU modelom (b).
Parametri modela su: (f; @, g, Pr, C) = (1.03x10* s°1, =2.2°, 5x10- Km!, 1.1, =6.5°C). Ovdje je ¢
~ T=3.39 h; hmar = 200 m, Kynax =2 m2sL.
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Slika 17.3. Presjeci U(t, z) jednostavnim numerickim (a) i MIUU modelom (b). Ostalo kao na
Slici 17.2. Max(Upum) 5.4 ms' naz~= 16 m.
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Slika 17.4. V(t, z) jednostavnim numerickim (a) i MIUU modelom (b). Ostalo kao na prosloj slici.
Min(Vyum) > -2.6 ms™! na z = 40 do 80 m.

Na ove 3 slike se vidi jaka prizemna inverzija od ~ 6K/(40m) i niska mlazna struja od ~ 6m/s na
visini od ~ 16m. Obi¢no numericko rjesenje (lijevo) ima znacajne lazne numericke oscilacije u
gornjim dijelovima Slika 17.2 i 17.3 jer nije koriSten nikakav filter (oscilacije su ugl. oko nule,
tamo nema katabati¢kog strujanja, osim §to V-komp. polako difuzira prema tamo odozdo). Same
oscilacije imaju prirodnu pobudu katabati¢kim vjetrom, frekvencija im je Nsin(a), no u nekim od
prikazanih numerickih rezultata ove oscilacije su prenaglasene. Ovom smo usporedbom potvrdili
slaganje MIUU i obi¢nog, jednostavnog numerickog modela sa zadanim profilom turbulentne
difuzivnosti a u prethodnom smo poglavlju bili pokazali slaganje analitickog (asimptotskog) i
jednostavnog numeric¢kog rjesenja.

Ovakvi modeli mogu biti od koristi pri analizi kompleksnih mjerenja te u parametrizaciji sli¢nih
plitkih i perzistentnih strujanja koja su neadekvatno opisana u vecini danasnjih numerickih
modela, posebice klimatskih. Ocito da pri dovoljno velikom nagibu terena i znacajnoj
stratifikaciji prije uvedena Obukhovljeva visina (ili duljina) prestaje biti relevantna mjera za opis
prizemnih turbulentnih flukseva (za detalje vidi npr. Grisogono i sur. 2007). Ipak, ona se i danas
gotovo iskljucivo koristi za parametrizacije prizemnog sloja u NWP modelima da se na neki
nacin opise donji rubni uvjet u pripadnoj numerickoj prognozi vremena.

Spomenimo pri kraju ovog poglavlja o modeliranju ABL-a da Prrurs nije konstantan, ve¢ varira
ovisno o stabilnosti strujanja (za razliku od konstantnosti u jednostavnom Prandtlovom modelu).
To je ocita posljedica ve¢ same definicije tog broja kao omjera turbulentne difuzivnosti i pripadne
termalne konduktivnosti. Taj broj manje varira u konvektivnom ABL-u, tj. CABL-u, nego u
SABL-u, jer u CABL-u je pojacana izmijeSanost i opcenito su slabiji gradijenti, nego u SABL-u.
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Stoga je u CABL-u opcenito prihvacena vrijednost Prrurs oko 0.8 i ona izgleda da postupno raste
sa stabilnos¢u strujanja (Slika 17.5).

10° -

Slika 17.5. Ovisnost turbulentnog Prandtlovog broja (y-os) o gradijentnom Ri broju. Prikazani
podaci pripadaju atmosferskim mjerenjima (plavo) u eksperimentima SHEBA i CASES99,
laboratorijskim podacima (zeleno), LES (crveno, NERC, zahvaljuju¢i Igoru Ezau), DNS (sive
okrugle oznake), crna crtkana krivulja: Prrurs = 0.8 + 5Ri. Ova ovisnost za mali Ri ima puno
manji nagib (umjesto 5, oko 0.45) LES i DNS znaci 'Large-Eddy Simulations' 1 'Direct
Numerical Simulations'.

O modeliranju vjetra bure je bilo govora ranije u skripti, kad smo tumacili planinske valove.
Tipi¢an dnevni hod ABL-a, u (¢,z) polju gradijentnog Ri broja, je takoder bio prikazan prije.
Detaljniji opisi ABL-a zahtijevaju direktnije opise turbulencije u smislu da se eksplicitno
tretiraju, tj. razluce, bar najveci, tocnije - dinamicki najdominantniji vrtlozi; taj se pristup naziva
LES ('Large-Eddy Simulations'). O modeliranju prijenosa i distribucije zracnih polutanata vidi u
npr. Jericevi¢ i sur. (2010). Najkompletnije atmosfersko modeliranje, tzv. DNS ('Direct
Numerical Simulations') je joS u povojima i ¢ini se danas jo$ uvijek samo za male vrijednosti Re,
npr. do Re ~ 500. U DNS-u se simuliraju prakticki svi turbulentni vrtlozi u strujanju. O
eksplicitnom modeliranju duboke konvekcije se moze prona¢i u relevantnoj medunarodnoj
literaturi, na razli¢itim internet stranicama, itd.

Prikazimo pri kraju i tipicne profile predifuzno modeliranog PBL-a, kako bismo ih mogli
prepoznati u rezultatima numerickih modela, te njihovu usporedbu s ispravnijim, tj. manje
difuzivnim modeliranim profilima. Slika 17.6 prikazuje tipi¢nu evoluciju profila komponente
vjetra 1 potencijalne temperature u stabilnom blago-nagnutom PBL-u hladenom odozdo. Do
predifizivno modeliranog ABL-a moze dovesti prevelika karakteristicna duljina turbulentnog
mijesanja (Grisogono i Belusi¢ 2008, Grisogono 2010).
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Slika 17.6 Lijevo: modelirani profil vjetra u stabilnom nagnutom PBL-u s niskom mlaznom
strujom: pune krivulje — predifuzivni profili (satne vrijednosti), crtkano — tocniji profili (satne
vrijednosti) $to su u skladu s Prandtlovim modelom katabatickog strujanja. Desno: kao i lijevo
ali za potencijalnu temperaturu.

Neke od problema predifuzivnog PBL-a smo ve¢ bili dotakli kada smo govorili o Ekmanovom
PBL-u. Ovime zavrSavamo i zadnje poglavlje ove skripte; ono $to jo$ preostaje je kratak pregled,
ili ponavljanje sveukupnog sadrzaja izlozenog ovdje.

Generalizirana duljina turbulentnog mijeSanja
Izvedimo generaliziranu karakteristicnu duljinu mijeSanja, umjesto da ju ad hoc pretpostavljamo,
kao Sto se to najcesce radi. Polazimo od pojednostavljene jedn. za TKE:

OUKE) _ O 8 g Ol (2 TkEY |- (1)
ot oz 0 0z Po

1 pretpostavimo da se ¢lanovi transporta i preraspodjele mogu priblizno zanemariti, da vrijedi
poopéena K-teorija i da za izvod ove duljine vrijedi stacionarnost TKE. Drugim rije¢ima, lijeva
strana od (1) postaje nula; nadalje, prva dva ¢lana na desnoj strani se modeliranju pomoc¢u K,, =
W A(TKE)"?, Ky = a2A(TKE)"?/Pr, gdje je a2 konstanta modela, tre¢i ¢lan zanemarujemo, a zadnji
¢lan, prema Kolmogorovljevoj pretpostavci o pribliznoj izotropnosti disipiraju¢ih vrtloga,
modeliramo kao ¢ = b(TKE)3?/A, gdje je b jo$ jedna konstanta modela. Pri tome, a», b < O(1).

Vertikalno smicanje srednjeg vjetra je |S| = |Z—u| pa (1) postaje priblizno (Grisogono 2010):
4

K, |SI’=K,N* +%(TKE)3/2 )
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Sto nakon sredivanja (2) daje za generaliziranu duljinu turbulentnog mijesanja A:

TKE'”’ i/ -
A= blay) == =Ryp)" 3)

Moguce su dalje prilagodbe u (3), ovisno o relaciji izmedu Ri i Pr, vidi Sl. 17.5. Relacija (3) je
ispravna za 0 < Ri, tj. za statiCki neutralnu i stabilnu stratifikaciju i ne predvida nestanak
turbulencije ni za jako veliki Ri, sve dok postoji lokalna TKE (ova pak, moze u odredenim
uvjetima biti i transportirana s drugog mjesta). Primijetimo da smo u pogl. 14 naveli relaciju Pr
=~ (0.8 +a Ri (0.5 < a <5), $to moZe biti osjetljivo u (3) obzirom na omjer Ri/Pr u pojedinom
numerickom modelu (vidi Sl. 17.5). Ipak, relacija (3) uspjesno je koriStena u simulacijama na Sl.
17.6 (crtkani profili) koriste¢i MIUU numericki mezoskalni model s parametrizacijom
turbulencije zatvaranjem viseg reda (tzv. nivo 2.5).

U slucaju poznate disipacije TKE, tj. & mogu se definirati pripadne duljinske karakteristicne
skale turbulencije (ravnoteza izmedu ¢ i redom: smicanja ili uzgona u jednostavnoj jedn. za TKE,
odnosno, ravnoteze izmedu inercijskih sila, #3/Lx i & uz Re = 1):

L =%
S3
£
L = 4
oz NS ( )
LK = 4 i
&

gdje su to redom Corrsinova (iznad koje su vrtlozi deformirani smicanjem), Ozmidova (iznad
koje su vrtlozi deformirani stratifikacijom) i Kolmogorovljeva skala turbulentnih vrtloga; pri
tome 10Lx predstavlja aproksimativnu gornju granicu disipacijskog podrucja spektra turbulencije.
Vrtloge veli¢éine L > Lc deformira osnovno smicanje tako da Reynoldsove napetosti prenose
energiju turbulentnim fluktuacijama. Primijetimo da je Corrsinova skala implicitno ukljucena u
(3) gdje je otpocetka pretpostavljeno u parametrizaciji & da se disipacija uglavnom odvija na
homogenim i skoro izotropnim vrtlozima (stoga u (1) do (3) & ~ (TKE)'3/A). Parametrizacija
karakteristicne duljine turbulentnog mijesanja za neutralno staticki stabilno strujanje (3) povezuje
glatko L¢ 1 Lo: iz (4).

Kada postoji slobodni sloj smicanja () bez stratifikacije, onda se on spontano Siri, kao i pripadni
Lc, dok L opada. To ujedno znaci i Sirenje pojasa vrtloga koji su premali da bi bili deformirani
smicanjem, a opet, preveliki su da bi bili priguseni viskoznos$¢u; dakle, u ovom slucaju se
inercijsko podrucje spektra turbulencije postupno Siri u vremenu.

Ako se radi samo o stratificiranoj turbulenciji bez smicanja, onda se pripadni turbulentni sloj §iri
samo do odredene debljine jer nema izvora energije koji bi balansirao gubitke zbog gusenja
uzgonom i viskozno$¢u. Turbulencija tada vremenom nestaje ako nema dovodenja TKE-a.
Pocetni Loz, mogao je tada biti i vrlo velik, ali viemenom opada, dok Lk raste. Stoga, se pripadno
inercijsko podrucje vremenom suzuje 1 postupno nestaje (kada Loz = 10Lx).

Za neke relativno jednostavne uzdignute (bez podloge) turbulentne slojeve koji se razvijaju u
vremenu, poput npr. onih $to posjeduju linearni profil vjetra i stratifikacije, pokazano je da
priblizno vrijedi Loz = 2L¢; ove skale brzo rastu u pocetnom vremenu, ali onda se kasnije
smanjuju ako je stratifikacija dovoljno jaka. S druge pak strane, Ly u pocetku opada, ali onda

170



kasnije po¢ne rasti. Nakon odredenog vremena, S$to ovisi o konkretnom iznosu i obliku
stratifikacije i smicanja, 10Lx moze premasiti Ozmidovu i Corrsinovu skalu, §to onda znaci da su
u takovom slucaju i osnovno smicanje i stratifikacija prisutni u disipacijskom podrucju.

Na kraju, valja imati na umu da strukturne osobine turbulencije i vrtloga jako ovise o srednjem
strujanju i pripadnom 3D smicanju, te o udaljenosti od rubova (podloge). Na primjer, vrtlozi koji
udaraju u podlogu se deformiraju u 'palacinkaste' strukture, dok strujanje niz podlogu stvara
izduzene strukture poput 'ukosnica' ili 'kobasica'. Pripadne razine neizotropije, karakterizirane
npr. pomoc¢u Reynoldsovog tenzora <u;w;">, mogu biti slicne u oba slucaja, ali je struktura
pripadne turbulencije razlicita. Postoji puno turbulentnih strujanja koja ukljucuju i organizirano,
periodi¢no (neturbulentno) strujanje, ali i stohasticnu turbulenciju; takva strujanja se, u principu,
ne mogu dobro opisati konvencionalnim Reynoldsovim usrednjavanjem. Svaki sloj smicanja s
tzv. 'mladom' turbulencijom, kratko nakon prirodne tranzicije, sadrzi znaCajne koherentne
strukture. Na primjer, strujanje neposredno oko i preko relativno strme prepreke, Cesto stvara i
kvazi-periodicke strukture poput koherentnih zavjetrinskih vrtloga odredene frekvencije.

[Ne]adekvatnost K-teorije

Nagla kontrakcija ili dilatacija strujanja, ili strujanje preko makar i blago zakrivljene podloge
dovodi do neispravnosti K-teorije 1. reda. Pri takvim strujanjima ne vrijedi lokalnost veze
izmedu neizotropnih komponenti Reyloldsovog tenzora <u'w'>, i # j i komponenti smicanja
srednje struje, <oU;/Ox;>. Primjeri takvih strujanja gdje ne vrijedi K-teorija 1. reda su strujanja u
aksisimetricnim suzuju¢im ili prosiruju¢im kanalima, strujanja izmedu zgrada i oko mostova,
vjetar preko zakrivljenog terena (s konkavnoséu i/ili konveksnosc¢u), itd. Tamo neizotropija
strujanja sporo opada, ne zbog pripadnih smicanja srednje struje (koja moze otic¢i i u nulu), veé
zbog prethodne povijesti, ,,sjecanja“ napetosti kojem je turbulencija bila prethodno izlozena (u
prostoru i/ili u vremenu). Kao $to je ve¢ bilo objasnjeno, karakteristicna vremenska konstanta
turbulencije je u takvim strujanjima veca ili barem usporediva s karakteristicnom vremenskom
konstantom srednjeg smicanja (koje, u principu, generira turbulenciju), tj. 7§ > 1.

Ipak, u jednostavnim turbulentnim strujanjima sa smicanjem (npr. kruzni mlazovi, horizontalni
slojevi mijeSanja, strujanja u ravnim kanalima) osobine turbulencije i srednji gradijenti
komponenata brzine mijenjaju se relativno sporo prateci srednje strujanje. Zato lokalni gradijenti
komponenata srednje brzine dobro opisuju povijest srednje distorzije kojem je turbulencija
podvrgnuta. Drugim rjeCima, tada je ravnoteza Reynoldsovog tenzora napetosti strujanja
dominantno odredena lokalnim procesima: produkcijom i disipacijom, dok su nelokalni procesi
transporta tj. raspodjele relativno mali. U takvim slucajevima opravdana je hipoteza o vezi
izmedu <u;'u;"> 1 <0U/Ox;> tj. K-teorija. Tada se vrtlozna ili turbulentna difuzija moze opisati
produktom kvadrata skale brzine turbulentnog strujanja i pripadne vremenske skale. U tako
idealiziranim okolnostima onda se moze povezati statistika turbulencije: karakteristi¢ni u+ postaje
<u”>17 i vremenska skala 7 postaje lagranZijanska integralna vremenska skala.

Kada to nije ispunjeno, dakle u nehomogenom ABL-u, pri kontrakciji ili dilataciji srednjeg
strujanja, u strujanju iznad kompleksnog terena,... K- teorija je neadekvatna. Tada treba koristiti
barem tzv. 2.5 nivo zatvaranja parametrizacije turbulencije; u jako stabilnom ABL vjerojatno ni
to nece biti dovoljno nego ¢e trebati barem 3. nivo (prognoza TKE i <8”>), odnosno prognoza
kompletnog seta kovarijanci turbulentnih polja, tj. nivo 4 zatvaranja parametrizacije. Dalje
poboljsanje bi bio prijelaz na LES, umjesto RANS opisivanja gibanja.
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18. ODABRANA POGLAVLIJA IZ ATMOSFERSKE TURBULENCIJE

U ovom poglavlju doticemo nekoliko lekcija iz naprednih kurseva o turbulenciji
(poslijediplomska nastava) §to se odnose na vrtloznost i zavojitost ili spiralnost (vorticity;
helicity). Naprednim studentima ovo ¢e pomoc¢i shvatiti zaSto rastezanje i zakretanje vrtloznosti
(stretching & tilting) u prosjeku povecava 3D vrtloznost; nadalje, uvodenjem zavojitosti naznaditi
¢e se uloga koherentnih strukura strujanja i njihova, u prosjeku, smanjena disipativnost (obzirom
na manje, sporadi¢ne vrtloge).

Kao u npr. pogl. 14, koristimo tenzorski zapis Navier-Stokesovih (NS) jedn. gibanja:

2u +u w19 + fe5u,; +v82 1
o e, T T paxn T On8 ¥ JEys o (12)

gdje su redom na desnoj strani: sila gradijenta tlaka po jedinici mase, uzgon, Coriolisova i
viskozna sila, §to na lijevoj strani ubrzavaju ili usporavaju fluid (to¢nije: mijenjaju polje brzine
u;). Za naSe potrebe je razumno zanemariti Coriolisovu silu (tj. pripadno ,,vrtlozno ubrzanje®) i
pretpostaviti Boussinesqovu aproksimaciju. Ova pojednostavljenja za donju troposferu i procese
unutar nekoliko sati, do ~ 1/5 dana, preko udaljenosti manjih od 100 km, nece bitno utjecati na
rezultate diskusije u ovom poglavlju; pogreske mogu biti, u najgorem razumnom slucaju do ~
10%. Ako nas zanima samo horizontalna komponenta strujanja, onda je i 2. ¢lan na desnoj strani
(1a) takoder nula. Primijenimo li divergenciju na (1a), dobijemo:

ouy ou 1 07 )
ox, ox, 0o NS @

Izraz (2) predstavlja Poissonov tip elipticke parcijalne diferencijalne jedn. koju opéenito nije lako
rjesiti (pogotovo u kompliciranom prostoru). Fundamentalno, strukturno rjesenje od (2) se moze
preuzeti iz npr. elektrostatike (veza elektricnog potencijala i naboja u prostoru je dana s
volumnim integralom gustoée naboja podijeljenim s udaljenoséu pripadne gustoée od tocke gdje
se racuna potencijal). Nakon uvrStavanja dobijemo:

82(u 'u;')
pH= I )

Sto je ujedno i oblik partikularnog rjeSenja Greenovom funkcijom problema (2). 1z (3) ¢itamo da
je tlak u nekoj tocki prostora, p(#), zadan integralom po cijelome prostoru, udaljenos¢u od

promatrane tocke otezanim faktorom (1/(udaljenost)), od dvostrukih prostornih derivacija
produkta komponenata brzine, uu; , u ()’ prostoru utjecaja (=V"'). To kvalitativno znaci da je
promatrani tlak u odredenoj tocki (prividno lokalna veli¢ina) odreden postoje¢im poljem
komponenata brzine (i pripadnim prostornim promjenama!), otezanim s udaljenos¢u od
promatrane tocke, u cijelome prostoru /'. Volumni integral dvostruko diferenciranog produkta
komponenata brzine u (3), odgovara kovarijanci komponenata brzine §to je dvostruko prostorno
diferencirana i koja postupno opada s udaljenosc¢u (efekt dalekog polja, 'far-field effect”). Drugim
rjecima, tlak nije lokalna, ve¢ globalna veli¢ina (polje) koje je u potpunosti odredeno poljem
brzine. Dakle, uz zadane pretpostavke, tlak kao takav u ovakvoj klasi strujanja uopce nije
potreban! Uz ovdje preuzete pretpostavke, ovo je bitno drugaciji zakljucak od onoga u
kvazigeostrofickoj teoriji, vazecoj za izvantropske Sirine, gdje polje tlaka odreduje polje strujanja
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na makro-skali. Zakljucak iz (2) i (3) je sli¢niji onome za tlak u tropskom podrucju gdje polje
brzine odreduje polje tlaka.

Na osnovi (1) do (3) moguce je, u principu, doci to prognoze polja strujanja razvojem u red
brzine po malom inkrementu vremena A¢. Za dopunsko tumacenje NS jedn. uz uvaZene
pretpostavke o barotropnosti i nestlacivosti (radi matematicke i fizicke jednostavnosti) prikladno
je raspisati (1) u alternativnom obliku tako da se preurede advektivni i viskozni ¢lanovi;
dobijemo:

0 1 0
—u_=——— +—u o teu o+ fe u —ve, —a,
ot ' 8x( P 2 ’) w8 J&u, " 8x] (1b)

0

gdje 1. ¢lan na desnoj strani predstavlja utjecaj gradijenta statickog i dinamickog tlaka, 2. ¢lan je
ubrzanje sile teze, 3. Clan je vrtlozno, odnosno ,,popreéno” ubrzanje (ima donekle sli¢nu formu
kao i1 Coriolisovo ubrzanje, tj. 4. ¢lan) i 5. ¢lan je efekat viskoznosti prikazan uz pomo¢ promjene
vrtloznosti u prostoru. Iz (1b) i (2) nasluéujemo da bi pripadne poprecne dvostruke derivacije
produkata komponenata brzine mogle predstavljati kvadrate vrtloznosti i advekciju laplasijena
brzine u (3); u svakom slucaju, radi se o kvadratno nelinearnoj dinamici.

Iz (1b) je ocito da u nerotirajuéem fluidu otpadaju 3 posljednja clana a inercijalni ¢lan
akceleracije se svodi na gradijent dinamickog tlaka, Y2 u?. U tome slu¢aju (1) postaje
Bernullijeva jedn. Naravno, u turbulentnom strujanju ti uvjeti nisu ispunjeni. Stoga mozemo
zakljuCiti da su za turbulenciju kljucni clanovi s rotacijom u NS jedn. i onda, njihovo
medudjelovanje s preostalim ¢lanovima u jedn. Dalje ¢emo se pozabaviti s vrtloznos¢u. Nadalje,
primijetimo donekle neobi¢nu formu viskoznog djelovanja u NS jedn: zadnji ¢lan u (1b) ukazuje
da je viskozno trenje i pripadno kocenje strujanja odredeno poprecnim prostornim promjenama
vrtloznosti. Te promjene u prosjeku i po apsolutnom iznosu moraju biti pozitivne.

1] 3D polje vrtloZnosti

Primjenom rotacije na (1), tj. &y 0/0x4 (gdje ne smijemo a priori ponoviti indekse ve¢ postojecih
¢lanova rotacije) uz iste maloprija$nje pretpostavke (bez Coriolisove sile, uz nestlacivost), te uz
zanemarivanje uzgona (uz uzgon na desnoj bi se strani jo§ pojavio ¢lan ix0b/Oy - j,0b/Ox, ili

Eijk0bs/0x;, svakako bez vertikalne komponente), dobije se

ow, ou, 0

0
— o, +u =, +v w,, 4
ot / x / x, 8x‘,2. @)

gdje lijeva strana predstavlja uobicajeni tenzor polja promjene vrtloznosti, tj. Dwi/Dt, a na desnoj
strani je rastezanje i zakretanje vrtloznosti, te viskozna disipacija vrtloznosti (vidi se opet da polje
tlaka ne igra ulogu u barotropnoj dinamickoj ravnoteZi opisanoj s (4)). Slu¢aj s uzgonom je
tretiran u 9. poglavlju proucavajuci razvoj rotacije u supercelijama, jedn. (1) do (4).

Prosjecnu vrtloznost u prostoru dobijemo volumnim integralom od (4). Pretpostavimo da je
normalna komponenta brzine na granici prostora nula (nema izvora i ponora brzine), tj. prostor je
nepropustan za fluid. To znaci:

G(wu)

6 o(u,o,
o I, ( ) )

de de

j J
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pri tome, potez iznad 1. ¢lana lijeve strane od (5) znaci prostorni prosjek (koriSten teorem o
srednjoj vrijednosti).

Koriste¢i teorem Gauss-Ostrogradskog, za prijelaz volumnog integrala u povrSinski integral koji
potpuno obuhvaca pripadni volumen, slijedi

aﬁ = ffuonds, + ([ wunds +v| (—w)n as,. ©)

r

gdje je 1. ¢lan na desnoj strani nula jer je prostor nepropustan pa je u#; na granici prostora nula;
stoga u (6) preostaju samo 3 ¢lana.

Pretpostavimo li da postoji stacionarno stanje za prostorno usrednjenu vrtloznost, tj. da lijeva
strana od (6) postane nula, onda preostali 2. ¢lan na desnoj strani nuzno mora biti pozitivan jer je
zadnji, 3. ¢lan, tj. viskozno guSenje vrtloznosti nuzno (po svojoj prirodi) negativan (u prosjeku
viskoznost gusi vrtloznost). Ovaj plauzibilni zakljucak provodimo detaljno u idu¢em odlomku.

Usporedno racunu (4) do (6), mozemo (4) prvo pomnoziti s w; i onda integrirati kao u (5) 1 (6).
To dovodi do:

ngz—ﬁun —dS +I 00, a—dV I (—60) av, (7)

pri ¢emu je u raspisu zadnjeg ¢lana koriStena Cinjenica da je viskozna difuzija puno slabija od
viskozne disipacije pa je time zanemaren ¢lan vo(w; (Owi/Ox j )/0x; = vAw?. Nadalje, 1. ¢lan na
desnoj strani od (7) je opet nula (to je sudbina advekcije u zatvorenom prostoru) i sada, ako je u
prosjeku kvadrat vrtloznosti o¢uvan (8to opcenito nije ispunjeno), tj. ako je lijeva strana od (7)
nula, onda slijedi da je

0,0, —dV VJ. (—a)) dVv . (®)

Budu¢i da je integrand desne strane pozitivan ili nula, slijedi da je rastezanje i savijanje
vrtloznosti u prosjeku takoder pozitivno (ili nula); to dovodi do zakljucka da u prosjeku
rastezanje i savijanje vrtloznosti povecava vrtloznost jer je

w0, al>0 9
]ax : ()

Buduc¢i da se srednji kvadrat vrtloznosti opcenito mijenja u vremenu, onda (7) ima skraceni zapis:

ot 2 v X Ox v (19)

Sto opet pokazuje da u prosjeku rastezanje i savijanje vrtloznosti, tj. 2. ¢lan na desnoj strani (10)
mora biti pozitivan i stvarati vrtloznost (jer je zadnji ¢lan sam po sebi nuzno pozitivan, ali ima
ispred sebe negativan predznak).
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2] Zavojitost

Solenoidnost ili zavojitost je skalarni produkt vrtloznosti i brzine; trivijalno je nula u 1D i 2D.
Zavojitost je mjera ocuvanosti viSedimenzijskog koherentnog (ne slucajnog) strujanja. Do
razvoja zavojitosti dolazimo povezivanjem prognosticke jedn. vrtloZnosti i brzine barotropnog

strujanja, tj. u najjednostavnijem slucaju, mnozec¢i (4) s u;, zatim pojednostavljenu jedn. gibanja s
w;, zbrajajudi te jednadzbe i onda integrirajuci po zatvorenom prostoru. Dakle,

. + 00, o, Ou, +w, &
U —o +uu, —=u0, —- :
Yo ax, T ox,  ax? “
+
ou, ®; Op ?
O, —U, + U, —-=—————+ VO, U,
t Ox P, OX, Ox;

Integracija gornjeg izraza daje:

2 fuaar =[P gy o, S gy [AOL B gy 1, T 0 T

Vol Vol J Vol J Vol l Vol j j
odnosno,
ou, 0w,
V< h——ﬁ;u hn dS, +jjn o (EK)dS, ﬁna} L4s +v

,,ax ox, Ox,

gdje je & = u;w; lokalna gustoéa zavojitosti (pozitivna ili negativna) i EK = (u; °/2) je kineti¢ka
energija (tocnije pripadna gusto¢a kin. en.). U razvoju zavojitosti primijetimo da 1. ¢lan na
desnoj strani otpada zbog nepropustnosti domene integracije pa (11) mozemo kompaktnije
napisati kao

97 _ _P 0y — 2 [ P 9@,
v jﬁfsnjwj[EK p]de+a’zﬁ’(h) 2v I(ﬁx] Ydv . (12)

0 Vol

Predzadnji ¢lan u (12), tj. viskozna difuzija solenoidnosti, puno je manji od zadnjeg clana
(disipacija solenoidnosti), po uzoru na razvoj turbulentnih tokova gdje smo zakljucili sli¢no. Prvi
¢lan na desnoj strani predstavlja produkciju (ili destrukciju) od 4 na rubovima domene. Ako
nema vrtloznosti na rubovima domene (Sto je tesko odrziva pretpostavka), ili je u prosjeku EK =
p/po, onda samo disipacija moze utjecati (smanjivati) zavojitost (eventualno do nule), tj.

0 Ou, 0w
V—H ~— ——)dV .
Py ,J,(ax j) (13)

Odnosno, ako je strujanje neviskozno, srednja vrijednost zavojitosti, H, je ocuvana, tj. H = const
u Eulerovim fluidima (nema viskoznosti!) bez vrtloznosti na rubovima domene. U prosjeku je za
ocekivati da je prostorni porast ili pad odredene komponente vrtloznosti, koreliran s pripadnim
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porastom ili padom pripadne komponente brzine pa je na taj nacin zadnji integrand u (12) i (13)
uglavnom pozitivan; onda se i viskozna disipacija ponasa u skladu s fizikalnom intuicijom.

Opcenito se smatra da solenoidne (engl. helical) strukture u strujanju imaju malu disipaciju i da
relativno dugo mogu opstati. Ako je to istina, onda se moze ocekivati da su koherentne strukture
u gibanju (tj. forme velikog H), uglavnom razdvojene od podrucja gibanja gdje je velika
disipacija. Nadalje, iz identiteta za produkt kvadrata brzine i vrtloZnosti slijedi da gdje je veliki
h, mali je vektorski produkt izmedu polja brzine i vrtloznosti, tj.

lul'lol=luxol +|u-of
- . 14
|u ['| @ = (uw)’[sin’ @ + cos’ ] (14)

gdje je ¢ kut izmedu pripadnih vektora polja brzine i vrtloznosti. Veca relativna kolinearnost
izmedu #,® smanjuje vektorski produkt brzine i vrtloznosti, i obrnuto. Primijetimo da se

vektorski produkt brzine i vrtloZnosti (odgovara 1. ¢lanu u gornjoj desnoj strani od (14)) javljaiu
NS jednadZbama gibanja (1); to je bitan dio advektivnih ¢lanova ubrzanja. Donekle sli¢an ¢lan
postoji i zbog Coriolisove sile (tamo w — f). Clan iix@ je odgovoran za kaskadu s veéih na
manje prostorne skale, to je nacin na koji ve¢e 3D skale odumiru u gibanju. S druge pak strane,
lokalno relativno veliki 4 znaci i lokalno relativno slabu kaskadu vrtloga, tj. pribliznu ocuvanost
zavojitosti (tj. bez znacajnog rastezanja i savijanja vrtloga i pripadnog disipiranja).

Danas se jos uvijek zavojitost jako teSko mjeri jer je teSko izmjeriti vrtloznost. Stoga se i malo
zna o koherentnim strukturama u atmosferi na mezo- i mikro-skali (npr. o tranzijentnim vrtlozima
iznad mora, oko planina i otoka, itd.). Vjerojatno je da ¢e napredak u daljinskim mjerenjima,
posebice u radarskoj meteorologiji, te poboljSanja u tehnikama avionskih mjerenja dovesti do
kvalitetnijih spoznaja o atmosferskoj zavojitosti i koherentnim strukturama na relativno malim
skalama.

3] Richardsonov doprinos: (ne)defirencijabilnost brzine

Lewis Richardson je medu 10-ak najvaznijih fiziara fluida i meteorologa svih vremena. Izmedu
ostaloga, on je prvi pokazao da ako se prihvati da je turbulentna difuzija proporcionalna disipaciji
i difuziranoj povrsini, do na pripadne potencije, tada razlika izmedu brzine strujanja dviju Cesti
moze postati nediferencijalna funkcija za male medusobne udaljenosti tih cesti. To dovodi do
nepoznavanja detalja strujanja na maloj skali i kaoti¢nosti gibanja, §to direktno ukazuje na bit
turbulencije na maloj 3D skali — slucajnost gibanja. Promatramo promjenu dobro definirane
povrsine <R’>, usrednjene po ansamblu, koja se u vremenu mijenja; ta promjena moze biti mjera

turbulentnog koeficijenta difuzije koja ovisi kao Ky, ~ €*<R*>F (— a=1/3, p=2/3), 1j.

< 2
d R > =a,c"” <R'(t)>"",
dt
<R >"=<R*(0) >" +%8”3t, (15)

<R >=[< R*(0) >" +a,s"t].

Vidimo iz (15) da neovisno koliko je mala pocetna povrSina difuzirane plohe RZ(O) , ona brzo i

nelinearno raste u vremenu. Pocetna relacija za (15) je vazna izmedu ostaloga i zato §to je to i
prvi heuristicki (skiciraju¢i) dokaz Kolmogorovljevog ,,4/3 zakona®, jednog od najnetrivijalnijih
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zakona izvedenih iz NS jednadzbi tek 15-ak godina kasnije, tj. nakon Richardsonova heuristickog
tumacenja za Km ~ R*? (jer iznad (15): m?s! = (m?s3)* m¥).

Nadalje, pretpostavimo da se brzine Cesti (a onda i njihova razlika) u dvije tocke medusobno
udaljene R mogu zapisati kao

5 =% odnosno : 5 + &) = LR
di -
~ dR
sy =R
(R) ”

Pomnozimo tu razliku brzina skalarno s 2 R , usrednjimo po ansamblu uz blagu pretpostavku da
d/dt i usrednjavanje < > komutiraju. Slijedi:

<R-sis=d g >,
dt

<2RSv>~¢g" <R*>™|:R

Sy~ &PR" (16)
dav
dR

1/3 -2/3
~& "R,
To znaci da

lim@%oo, (17)
R—0 dR

tj. prostorna promjena brzine nije uvijek dobro definirana veli¢ina (konkretno, za male pomake R,
gdje je R znacajno dulji od slobodne duljine molekularnog mijesanja, tj. i dalje vrijedi Re >> 1).
Ovo navodi na zakljucak da je difuzija veli¢ina koja bitno ovisi o skali promatranog procesa. To
nas vodi u srz problema turbulencije jer na proizvoljno maloj skali gibanja, uz ogroman Re broj,
razlika brzine dviju lagranzijanskih Cesti, podijeljena njihovom medusobnom udaljenos¢u, moze
biti jako velika (vidi (17)). Uoc¢imo da se dv ~ (€R)!3 u (16) moze zakljuciti i iz skaliranja
advektivnog i disipacijskog dijela TKE jedn.

Richardson je na osnovi ovakvog razmatranja postavio poslovi¢no, naizgled smijesno pitanje: da
li vjetar (uvijek) ima brzinu? Upravo prikazan plauzibilni izvod pokazuje da vjetar, konkretno,
razlika brzine dviju ¢esti, nije uvijek diferencijabilna funkcija pa stoga vjetar i nema uvijek dobro
definiranu brzinu!

4] Ostalo

Postoji niz znanstvenih radova i ostale literature na naprednom nivou §to se odnose na odabrana
poglavlja o CABL-u i SABL-u. Neki od tih radova o CABL-u su npr. Sorbjan (1988, 1989),
Fedorovich 1 Conzemius (2008), itd; dok o SABL-u su npr. Mahrt (1998), Zilitinkevich i sur.
(2013), Sun i sur. (2015), itd. Ta zanimljiva istrazivanja ostaju za razli¢ita odabrana poglavlja iz
dinamicke meteorologije, atmosferske turbulencije, numericko modeliranje i obradu vremenskih
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nizova podataka. Radi lakSeg snalazenja u proucavanju nekih od naprednih poglavlja ABL-a
iznad kompleksnog terena, ispod su dane ilustracije idealiziranog strujanja u dolini, CABL-a i
SABL-a iznad planinskog terena (Serafin i sur. 2018).

Planinski atmosferski granicni slojevi

Vjetar duz planinsku dolinu je, u principu, rezultat vec¢e amplitude temperaturne oscilacije zraka
u dolini obzirom na onu u atmosferi iznad ravne povrsSine. U usporedbi sa strujanjem na kosini,
za §to smo koristili Prandtlov model, dolinski vjetar se razvija na nesto duljoj vremenskoj skali.
Na Sl. 18.1 prikazani su idealizirani profili strujanja u dolini.

"3

Slika 18.1 Profili termalno tjeranog vjetra u dolini (crveno) horizontalnog dna a) danju, b) no¢u u
usporedbi sa strujanjem iznad ravne povrsine (plavo). Najvece razlike, A8, su Cesto puta pri vrhu
planine; horizontalne razlike tlaka, Ap, rezultiraju kvazihidrostaticki od vertikalno integrirane
temperaturne razlike i obi¢no su najveée pri dnu doline.

Procesi razmjene skalara i razliCitih tvari u planinskom ABL-u pod direktnim su utjecajem
spomenute termalno tjerane dinamike, komplicirani su i nisu do kraja shvaceni do danas.
Idealizirani primjer pripadnog CABL-a je na Sl. 18.2.

regional wind

tiz) 8z} \
/ (\) cio) 8lz)
, / . MCV \ .\ 5 o/

Slika 18.2 Ilustracija procesa razmjene u dnevnom planinskom ABL-u. Sivo je sloj mijeSanja,
CBL; MV, AV i MCV znace planinsko, advektivno ,planina-oblak® ventiliranje. Strelice
predstavljaju strujanje, C(z) i 6(z) su profili koncentracije polutanata i pot. temp. Horizontalne
plave linije znace pojacanu statiCku stabilnost (favorizira razdvajanje uzlaznog vjetra od tla).
Deblje silazne strelice znace subsidenciju u jezgri doline. Crtkana linija je vrh regionalnog sloja
aerosola.
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Nocu nerjetko dolazi do dinamic¢kog razdvajanja (decoupling) izmedu prizemnog bazena hladnog
zraka i strujanja iznad, koje moze biti sinopticki (dinamicki) ili termalno tjerano. Stratifikacija
hladnih bazena smanjuje intenzitet turbulencije, ali ¢ak i u takvim stabilnim uvjetima moguce je
turbulentno mijesanje malim vrtlozima. Kratkotrajne epizode takvog mijesanja se mogu dogoditi
kad je smicanje vjetra kroz vrh hladnog bazena, tj. jezera hladnog zraka, dovoljno jako da smanji
Ri i dovede do privremene dinamicke nestabilnosti. Slika 18.3 skicira idealizirani no¢ni planinski
SABL. Vjetar i naoblaka su najbolji indikatori za pojavu ujezerivanja hladnog zraka (,,cold air
pooling®).

* c(z2) o(z)
N\

Slika 18.3 Noc¢ni procesi u planinskom SABL-u. Jako radijativno hladenje dna doline stvara
stabilni sloj pri tlu (plavo). Razvija se silazno odvodno strujanje (drainage flow) niz padine.
Uzgonski valovi mogu propagirati niz vrh najstabilnijeg prizemnog sloja. Pojacano smicanje u
dolinama vala pojacava turbulenciju, to ponekad dovodi do lokalnog sporadicnog mijeSanja
(naranasti vrtlozi). Ceste niske mlazne struje su prikazane Zuto, dok 6(z) i C(z) prikazuju profile
pot. temp. i koncentracije polutanata.

Zbog svega spomenutog, tranzijentni procesi u ABL-u iznad kompleksnog terena, kao Sto je
planinski, urbani, itd. nisu jo§ sasvim razjaSnjeni. Nepotrebno je naglasavati da tamo obic¢na K-
teorija 1. reda nema smisla, osim ponekad u idealiziranim 1D strujanjima. Na Sl. 18.4 je
ponuden sukus nekih kompleksnih procesa i njihovih medudjelovanja u planinskom SABL-u.

a) b)

Slika 18.4 Uloge stratificiranih slojeva (plavo) u kontroli viSeskalnih procesa u planinskom
SABL-u. Idealizirano: a) strujanje u dolini sa (sivo kontinuirano), ili bez (sivo crtkano) stabilnog
sloja ispod planinskog vrha, izdignuta tubulencija (narancasti vrtlozi) i mali valovi, ili
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prozracivanje doline i veliki valovi; b) strujanje preko izolirane planine sa (sivo kontinuirano), ili
bez (sivo crtkano) niske inverzije iznad planine, gdje se u 1. sluCaju javljaju nehidrostaticki
zavjetrinski valovi, a u 2. slu¢aju stvara se veliki hidrostaticki val koji moze dovesti do separacije
ABL-a i turbulencije (narancasti vrtlozi); ¢) turbulentna erozija prizemnih stabilnih slojeva ispod
strujanja niz dolinu; d) djelomi¢no zarobljavanje vlaznog zraka ispod stabilnog sloja tijekom
dana; termalno tjerani vjetar advektiva zrak iz okolne ravnice uz planinu (sivo), dio tog strujanja
probija stabilni sloj i ventilira planinski zrak (crtkano sivo) dok spustanje zraka u jezgri doline
(sive strelice prema dolje) spustaju stabilne slojeve.

Postaje ocito da je precizna prognoza vremena za planinske krajeve izuzetno zahtjevna i nerjetko
nemoguca uz postojeCa motrenja i operativne numericke prognosticke modele. Nedovoljnim
poznavanjem atmosferskih procesa iznad kompleksnog terena, prirode i nedostatka teorije,
nemoguce je adekvatno parametrizirati i modelirati pripadno strujanje gdje horizontalna
homogenost ne postoji, ve¢ se radi o povecanju vremenskih i prostornih skala relevantnih
atmosferskih procesa (npr. Zardi i Whiteman 2013; Serafin i sur. 2018).
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