Om geostrofisk vind

Aksel Wiin Nielsen, Collstrop Fonden

En af de gamle vejrregler siger, at ndr man star med
vinden i ryggen, s& har man det lavere lufttryk til ven-
stre og det hgje til hgjre (pa den nordlige halvkugle).
Denne regel siger jo kun, at vinden blaser langs med
isobarerne, og at der derfor ma vere ligevaegt mellem
trykkraften og andre kreefter.

Den horisontale vind i atmosfaeren er geostrofisk,
hvis der er ligevegt mellem de horisontale komponen-
ter af trykkraften og Corioliskraften. | denne artikel
bruger vi ordet “Corioliskraft”, som defineres som en
vektor, der er modsat af Coriolisaccelerationen. Da
trykkraften er vinkelret pa isobarerne og Corioliskraften
er vinkelret pa den horisontale vind og virker til hgjre pa
den nordlige halvkugle, vil den geostrofiske vind blaese
langs med isobarerne med det lave tryk pa den venstre
side. Det er naturligvis klart, at hvis man skal have en
ngjagtig geostrofisk balance, ma isobarerne vere rette
linier. Hvis de ikke er rette linier, ma der mindst endnu
en kraft til, hvis bevaegelsen skal fglge isokurverne for
geopotentialet.

Observationerne viser, at den virkelige horison-
tale vind er nasten geostrofisk udenfor det tropiske
og subtropiske omrade i den sakaldte frie atmosfere,
d.v.s. over det atmosferiske grenselag near ved Jor-
dens overflade, hvor gnidningen mellem atmosfaren og
Jordens overflade forhindrer den geostrofiske ligevagt.
Da Corioliskraften er lille neer ved &kvator, fordi dens
starrelse er proportional med sinus til breddegraden,
kan der ikke veere geostrofiske vinde p& de meget lave
breddegrader.

Det er forbavsende, at der i en sd stor del af at-
mosfaeren findes en kvasi-ligevaegt, som betyder, at
den horisontale del af accelerationen er lille sammen-
lignet med de to kraefter. P& den ene side giver den
geostrofiske kvasi-ligeveaegt en stor hjalp, nar man skal
analysere atmosfaren, specielt i omrader, hvor der
er langt mellem observationerne. P& den anden side
skaber kvasi-ligeveegten store problemer i atmosfeariske
forudsigelser. Disse problemer fgrte i 1950’erne til
de sékaldte kvasi-geostrofiske modeller, hvor man an-
tager, at vorticiteten og den horisontale vind kan bereg-
nes geostrofisk. Disse modeller anvendes ikke s& meget
mere, fordi man har laert at integrere de sékaldt primi-
tive modeller, hvilket betyder, at man integrerer de ho-
risontale beveagelsesligninger, den termale ligning og
kontinuitetsligningen for bade den terre del og den
fugtige del af atmosferen under den antagelse, at at-
mosfeeren er i hydrostatisk ligevegt.

Siden 1930’erne er der fremsat forskellige forsgg
pa at vise, hvorfor atmosferen er i kvasi-geostrofisk
ligeveegt. De farst foresldede modeller er skabt af
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Rossby [1], men andre mere indviklede modeller er un-
dersggt af Cahn [2], Obukhov [3], Bolin [4], Kibel [5],
Winninghoff [6], Blumen [7] og Kuo [8]. Falles for alle
disse modeller er, at ingen af dem tager hensyn til den
atmosfeeriske opvarmning eller til friktionen i atmos-
feeren, men den kvasi-geostrofiske ligevaegt er jo ogsa
til stede i den virkelige atmosfaere, hvor disse to pro-
cesser virker. | de kommende afsnit af denne artikel,
skal jeg forsgge at demonstrere, at den geostrofiske
ligeveegt ogsa opstar, nar opvarmningen og friktionen
er til stede. En anden svaghed i de omtalte modeller
er, at flere af dem er linezre, hvilket betyder, at man
ikke tager hensyn til advektionsleddene i bevagelses-
ligningerne og den termodynamiske ligning. Disse pro-
cesser vil ogsa findes i de numeriske ekperimenter, som
skal beskrives i de fglgende afsnit.

Formalet med denne artikel er derfor at undersgge
om relativt enkle modeller er i stand til at komme til en
kvasi-geostrofisk tilstand, nar de integreres med hensyn
til tiden. Modellerne kan formuleres enten som zonale
eller som meridionale modeller, nar man er villig til
at forenkle de grundleggende ligninger. Med hensyn
til ligningerne er det klart, at man ikke kan anvende
de velkendte kvasi-geostrofiske modeller, fordi man her
gar ud fra de resultater, som modeller gerne skulle pro-
ducere. De grundleggende modeller bygger derfor pa
forenklede former af de to bevagelsesligninger for de
horizontale komponenter af hastigheden, pad kontinu-
itetsligningen og pa den termodynamiske ligning. Un-
dersggelserne deles i zonale og meridionale tilfelde,
som behandles hver for sig. Der er ogsa en model, hvor
ligningerne er integreret i to horisontale dimensioner.

| det generelle tilfelde skal man have opvarmningen
som en del af den termodynamiske ligning. Man kan
imidlertid forenkle behandlingen, hvis man indfgrer
en ydre pavirkning i kontinuitetsligningen. Normalt
udtrykker denne ligning naturligvis massens bevarelse,
men hvis vi betragter en homogen vaske med en vand-
ret overflade kan man forestille sig, at man i nogle
omrader forgger veeskemeangden, medens man i andre
omrader formindsker den pé en sddan made, at den to-
tale veeskemangde forbliver uforandret. Denne behand-
ling af kontinuitsligningen skal vi anvende i de mest
forenklede tilfelde. Enkelthederne kan findes i Wiin-
Nielsen [9].

En zonal model

I den zonale model har vi kun vest-gst variationer.
Bevagelsesligningerne og kontinuitetsligningen kan
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derfor skrives som angivet i systemet (1).
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S(x) er den ydre pavirkning af systemet. Dimensio-
nen af S er m per s, og S angiver den vaeskemangde,
som tilfgres (S > 0) eller fjernes (S < 0) fra
vaeskemangden, séledes at gennemsnittet af S er nul. u
og v er den zonale og den meridionale hastighedskom-
ponent, medens e er geopotentialet. Oo er geopoten-
tialet, nar vaesken er i ro. Hvis OO skal svare til at-
mosfaren er vaerdien af stgrrelsesordenen 105 m2 s-2,
men der er naturligvis ogsd andre anvendelser, f.eks. i
oceanografien.

Zonal model

X, non. dim.

Figur 1. Zonal vind i den zonale model, m per s.

Integrationen af ligningerne i (1) udfares, nar S(x)
er blevet valgt. | alle tilfelde, behandlet i dette afsnit,
starter integrationen fra en tilstand uden bevegelse lige-
som den variende del af geopotentialet settes til nul.
Tidsintegrationerne af (1) udfgres for en given bred-
degrad, som i figurerne altid er 45 grader nord. Man
har et valg med hensyn til den metode, som anven-
des ved tidsintegrationen. Man kan enten bruge ende-
lige differencer eller den spektrale metode. | alle de
een-dimensionale tilfelde er integrationen udfert, nar
ligningerne er omsat til bglgetalsomradet. Enkelthed-
erne i udledningen af de nye ligninger er ikke vasentlig
for forstdelsen af resultaterne, og derfor er disse
ligninger ikke udledt i denne tekst. De findes i den
engelske udgave (Wiin-Nielsen [10]). Det skal dog
naevnes, at de ikke-linesere led forer til dobbelte sum-
meringer, som bestemmer udvekslingerne mellem de
forskellige spektrale komponenter. Integrationerne er
udfgrt med et stgrste bglgetal lig med 20, hvilket svarer
til en bglgeleende pa 1400 km, idet den totale lengde af
breddecirclen pa 45 grader er ca. 28000 km.
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Zonal model

x. non. dim.

Figur 2. Meridional vind in den zonale model, m per s.

| det farste tilfelde er funktionen S(x) defineret
saledes, at den er konstant og positiv i intervallet 0.25 <
X < 0.75 og konstant og negativ udenfor dette inter-
val. Med denne fordeling af S(x) vil man forvente, at
vaesken vil beveege sig fra midten til begge sider. Figur
1 viser, at dette er tilfeldet, idet u < 0 for x <

medens u > 0 for x > Med denne bevagelse
vil man ogsa forvente, at den meridionale hastighed
vil vere vere positiv for x < i, fordi Corioliskraften
vil dreje partiklerne mod hgjre, medens de partikler,
som befinder sig i omrdder x > 2 vil resultere i en
sydgdende hastighed, d.v.s. v < 0, som det 0gsa ses pé
figur 2. Opmarksomheden henledes pa, at sterrelsen
af den zonale vind er meget mindre end den merid-
ionale vind. Endeligt er det jo klart, at da man adderer
vasken i midteromradet og tager den bort i de andre
omrader, far man en variation of geopotentialet som vist
i figur 3. Det sidste led i ekperimentet er at beregne
den geostrofiske vind fra fordelingen of geopotentialet
som vist i figur 3 og sammenligne denne fordeling med
fordelingen af den meridionale vind i eksperimentet.
Som det ses i figur 4 er u-komponenten geostrofisk med
stor ngjagtighed. Sluttilstanden er en stationar tilstand,
som man narmer sig nok sd langsomt under integra-
tionen. Denne tilstand er kvasi-geostrofisk, fordi den
meridionale komponent er nasten geostrofisk, medens
den zonale komponent er lille som set i figur 1

Zonal model

Figur 3. Geopotentialet i den zonale model, m2 per s2.
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Det er naturligvis ikke svert at bestemme den sta-
tioneere tilstand af de tre ligninger i (1), hvis man ser
bort fra de ikke-linezre advektions led i ligningerne.
Man kan imidlertid se, at de ikke-linezre led giver et
bidrag til den stationzre tilstand ved at sammenligne
den beregnede stationere tilstand opnaet ved integra-
tion af ligningerne indtil den stationaere tilstand er naet
med den stationere tilstand, som kan bestemmes fra de
linezere ligninger. Figur 5 viser den nok sa store forskel,
som findes mellem de to stationzere tilstande for den
meridionale vind komponent. Det er derfor vigtigt, at
de ikke-linezre led tages med i integrationen. Figur 5
er taget fra et andet tilfaelde, hvor S (x) er beskrevet med
en cosinus funktion, som er positiv i midten af omradet
og ellers negative. En tilsvarende stor forskel ses i figur
6, der viser geopotentialet for de to tilfalde.

Zonal model
30
-30
o 0.2 0.4 0.6 0.8 1
X. non. dim.
Figur 4. Samenligning afv og vy 1den zoalemocel, m

pers

| de resultater, der er vist i figurerne 1 til 6, er
integrationen gennemfgrt for 20 dage, fordi det tager
denne lange tid far modellen kommer i en virkelig sta-
tioneer tilstand. Man kan imidlertid spgrge, om det tager
tilsvarende tidsintervaller for at komme frem til den
kvasi-geostrofiske tilstand. Figur 7 viser en sammen-
ligning mellem v og vg efter en integration pa 24 timer.
Man ser, at forskellen mellem de to meridionale kom-
ponenter er relativt lille og efter integration til 36 timer,
har man opnaet, at de to komponenter er nasten sam-
menfaldende. Erfaringen med disse beregninger viser,
at selvom man efter en dag eller to er ganske nzr ved
geostrofisk ligeveegt, s kan svingninger med en lille
amplitude fortszette i ganske lang tid. Til trods for disse
svingninger kan man sige, at den kvasi-geostrofikse til-
stand i denne model er nzasten fuldfert efter et par dage.

En meridional model

Denne model er formuleret folgende de samme prin-
cipper som indledningen, idet man blot i dette tilfeelde
ser pa variationerne i syd-nord retningen. Ligningerne
bliver derfor i dette tilfeelde et szt ligninger, som ligner
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dem, som findes i (1). De nye ligninger er givet i (2).

du du
------ bv— = fv —eu
dt dy J
dv dv d(p
— +v— = — —fu —ev
dt dy dy
d(p d() dv dv
+ — 4+ — = S 2
dt dy & (pdy 9S(y) 2)

I dette tilfelde ma man behandle / som en variabel i
y-retningen. Normalt udtrykkes denne variation som
f = fo + Py, men da ligningerne, ligesom i det indle-
dende afsnit, integreres ved hjelp af reekkeudviklinger i
bgljetalsomradet er det gnskveerdigt, at variationen af /
udtrykkes pad samme made som de andre variable. Efter
en kort udregning kommer man derfor til formulerin-
gen, der er givet i (3).

| = e e el cos(’tty/D)I’ (3)

hvor veerdien pa / ved den nordlige og den sydlige
grense kan beregnes, nar integrationsomradet er cen-
treret pa 45 grader nord og D angiver syd-nord af-
standen for integrationsomradet. Ogsa i dette tilfeelde er
ligningerne omformet til bglgetalsomradet for tidsinte-
grationen udfares. Ligningerne i bglgetalsomradet kan
ses i den engelske udgave. | denne model vil man
forvente, at det er den zonale komponent, som bliver
geostrofisk, medens den meridionale vind komponent
skulle blive relativt lille i sammenligning med de zonale
komponent af den horisontale vind vektor.

0.4 0.6
X, non. dim.

Figur 5. Samenligniing af den meridiaale vindkompo-
rent iden lineae og den ike-linreaenocel, m pers

| integrationen er S(x) positiv i den sydlige halvdel
0og negative i den nordlige halvdel med en maksimal
veerdi pa 0.01 m per s i den sydlige halvdel og sym-
metrisk omkring midtpunktet, se figur 8. Den zonale
vindkomponent i den asymptotiske stationere tilstand
er vist i figur 9 sammen med den geostrofiske zonale
vindkomponent. Man ser, at ogsa i dette tilfelde er der
naesten fuldstaendig geostrofisk tilpasning.

Ligesom i den zonale model skal det undersgges,
hvornar denne geostrofiske tilpasning er fremkommet.

21



Efter en del integrationer viser det sig, at den gnskede
tilstand ankommer efter 150 timers integration af model
ligningerne, se figur 10. Den eneste afvigelse findes i
nerheden af den sydlige graense, hvor den geostrofiske
vind ug er lidt stgrre end modelvaerdien u. Hyvis inte-
grationen stoppes efter 145 timer er der en noget starre
afvigelse mellem de to kurver, som man ser pa figur 11,
men nu er den geostrofiske kurve under u-komponenten
i integrationen. Et tilsvarende faanomen findes ikke ved
den nordlige greense, som man kan se pa figurerne 10
og 11. Forklaringen er formodentlig at finde i den min-
imale veerdi pa Coriolis parameteren ved den sydlige
greense, hvor man derfor behgver en lengere tid for at
fa geostrofisk tilpasning.
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Figur 6. Saamenlligniing affgegootantiiallet i den lineare og
den ike-lirsaenocel, m 2per 2.

Adjusiment at 24 hours

X

Figur7.v ogvg, m pers efter integration 124 e

En model med to niveauer, opvarmning og dissipa-
tion

I denne model skal vi ga& bort fra den form for ydre
pavirkning, som er anvendt i de fgrste enkle mod-
eller. Modellen i dette afsnit er baseret pa de primitive
beveegelseslignnger, kontinuitetsligningen and den ter-
modynamiske ligning. Ogsa i dette tilfelde skal vi forst
se pa en model, som kun har variationer i vest-gst ret-
ningen, hvorfor modellen vil have de uafhangige vari-
able idet vi vaelger en model med kun to niveauer
i den vertikale retning. Vi begynder med at se pa konti-
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nuitetsligningen, nar vi anvender graensebetingelserne,
at den vertikale p-hastighed (&)) er nul ved atmosferens
top og ved 1000 hPa. Hovedniveauerne i modellen er 0,
250, 500, 750 og 1000 hPa. De markeres med tallene
0, 1,2, 3, 4. Selve kontinuitetsligningen er med vore
restriktioner forenklet som vist i (4).

du
(4)

(4) anvendes pd niveauerne 1 og 3, og differentialet
af co erstattes af endelige differencer, som bestemmes
af graensebetingelseme ved atmosfarens top og bund.
Man far da ligningerne, som er vist i (5).

— -+ — =0

dx P

9«3 co

R =0

dx P

P = 500hPa (5)
0 0.2 0.4 0.6 0.8 1
X, non. dim.

Figur 8. Veske tiliges i den sydlige helvcel og flares i
den rordlige helvcel, m pers

Som sedvanligt skal vi addere og subtrahere disse
to ligninger, og vi far da resultatet, som er angivet i (6).

In*
=0
dx

(6)

1 (6) er starrelser med * den halve sum af veerdierne
pa niveauerne 1 og 3, medens stgrrelser med T er den
halve differens af veerdierne pa de samme niveauer.
Pa grund af vor begraensning til een dimension finder
vi derfor, at u, ma vare en konstant i modellen. Da
denne konstant kun er en forskydningshastighed, kan vi
uden at tabe noget seette u,, = 0. Derefter anvender vi
beveaegelsesligningerne pa niveauerne 1 og 3 og leegger
sammen og traekker fra, medens den termodynamiske
ligning anvendes pa niveau 2. Resultaterne af disse ma-
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nipulationer er angivet i (7).

3Uj 30j
+ /[fr —euT
31
3> 3>r
= —UT ——¢&V.
31 dx
3n/ 3u* _
“Uj fUj eur
~dT ~ " dx
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South-north experiment, No.2

Figur 9. Den zoale komponernt samenlignet med den
zoele isydHord mocellen, m per

sefter integration til staticer tilkatd,

Comp. of u and ug at 150 hours

Figur 10. Som figr 10, men integratiasticner 150 tner.

Comp. of u and ug at 145 hours

y, rondm

Fg. 11. Som figr 10, men integratiasticner 145 tner.
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Ligningerne i (7) skal integreres med hensyn til
tiden, ndr opvarmningen (Q) er specificeret. Det be-
meerkes, at k = R/cp, og ato = —a3(In(9)/8p er
den sadvanlige parameter for atmosfarens stabilitet.
Denne konstante verdi skal kun bruges pa niveau 2.
Som i de andre tilfeelde er ligningerne i (7) omregnet
til bglgetalsomradet, hvorefter de er blevet integreret
med hensyn til tiden. Da det tager ganske lang tid at
komme til en stationeer tilstand, hvis man starter fra en
tilstand uden bevagelse, har man i dette som i andre
tilfelde en mulighed for at definere en begyndelsestil-
stand, som er bedre. Det ggres ved at beregne en til-
stand under antagelse af sma accelerationer og ved at
se bort fra de ikke-linezere led. Som man kan se fra
den sidste ligning i (7) kan man beregne uT, nar man
kender opvarmningen. Tredie ligning giver derefter en
bestemmelse af vT, og man kan da beregne geopoten-
tialet fra den fagrste ligning. Under de givne forudseet-
ninger far man da fra den anden ligning at u* ma an-
tages at veere nul. Denne begyndelsestilstand kommer
noget hurtigere i neerheden af den gnskede virkelige sta-
tionaere tilstand, selv om bidragene fra de ikke-linezre
led slet ikke er i neerheden af nul, hvilket kan ses ved
at sammenligne begyndelsestilstanden med den bereg-
nede sluttilstand.

Two-level primitive model

Figur 12. Den neridiaale vinokomponent samenlignet
med den meridioale gaostrofide konponentt, m per s i
mocel len besaret pd de primitive ligniger.

Two-level primitive model

Figur 13. Den zorale termale vird kamponent, m pers, og
den neridianal kamponent pd 500 hPa, m pers.

Figur 12, som indeholder vj(x) og vg(x), viser, at
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ogsa i dette tilfelde far man en geostrofisk tilpasning,
som er meget ngjagtig, nar man integrerer helt frem til
en stationeer tilstand. Samtidigt er de andre komponen-
ter ganske sma, som man kan se i figur 13, som viser
uT(x) og v*(x) iden stationere tilstand. Som man kan
se i figur 12 er de hastigheder, som opnas i den sta-
tioneere tilstand relativt sma. Det skyldes naturligvis, at
den maksimale opvarmning er relativt lav i disse inte-
grationer hvor den starste veerdier er 0.01 J/(kg s). Mere
realistiske veerdier opnas for sterre veerdier af Q.

Two level primitive model

Figur 14. Samenligning af den termale neridiaale
vindkaomponent 1 modellen og den tamale, neridiasle,
gestrofide vindkamponenit, m par s som fuktan af
olcetalliet

Det naeste eksperiment er derfor udfert med den
maksimale veerdi sat til 0.1 J/(kg s). Samtidigt skal vi
i dette tilfeelde praesentere resultaterne som funktion af
bglgetallet. Integrationen er udfgrt med den maksimale
veerdi pa bglgetallet sat til 50. Da den totale l&engde af
breddecirklen er ca. 28000 km pa breddegraden 45, sa
vil den mindste bglgeleengde veere 560 km. Figur 14
viser vj og vTg som funktion af bglgetallet. Den starste
veerdi er nu ca. 15 m per s for bglgetal nummer 2, og
der er geostrofisk tilpasning for alle bglgetal. P4 figur
15 finder man u*som funktion af bglgetallet. Da vi i
dette tilfeelde har w* = 0, bliver den farste bevagelses-
ligning reduceret til en diagnostisk ligning, som kan ses

i (8).

8

Denne udtrykker, at u* er geostrofisk, som man ogsa
kan se i figur 15, hvor denne vindkomponent er bereg-
net som funktion af bglgetallet. Det eneste indhold i
denne figur er naturligvis kun, at vore beregninger er
korrekte. Samtidigt kan man se, at denne vindkompo-
nent har sin maksimale veerdi for n=5 svarende til 5600
km.
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Two level primitive model

Figur 15. Samenligniing af den neridiaale vindkompo-
nent og den ceostrofide neridionale vird, begge p& 500
HPa, som furktion aftzlcetallet.

En model i to dimensioner

Alle modeller, som er beskrevet i de tidligere afsnit, har
den egenskab, at den ene af de to vindkomponenter har
en chance for at blive naesten geostrofisk, medens den
anden komponent ikke kan veere geostrofisk, fordi vi i
alle tilfeelde har afprgvet modeller med variationer i kun
een retning, som enten er den zonale eller den merid-
ionale retning. Man kunne endda f& den opfattelse, at
disse modeller er s& langt fra virkeligheden, at de ikke
vil geelde i to dimensioner. For at imgdegd et sadant
synspunkt skal vi i dette afsnit se pd en model i to di-
mensioner. Vi vaelger en model af samme slags, som de
to vi begyndte med i afsnit 2 og 3.

Vi veaelger en rektanguleer region med leengden L og
bredden D. Ved den nordlige og den sydlige graense
skal den meridional vind veere 0, medens vi skal an-
tage, at beveaegelsen er periodisk i vest-gst retningen. De
grundleeggende ligninger er givet i (9).

du du du ®
— 4+ m— +u— = - - +fv-eu
ot ox dy  dx

dv dv dv  dp

dj) dbu  dgv

V+17 +17 =7 ~ ©

Man leegger meerke til, at S(x, y) i denne model er
skrevet pa Newtonsk form, hvory = 1.0 x 10-6 s-1.
Den valgte ydre pavirkning er givet i (10).

<F = (pasin %/n m / sin R271Im IYII (10)

| dette tilfeelde blev integrationen udfgrt med cen-
trerede endelige differencer i tid og rum. Periodiske
betingelser bruges ved den vestlige og den gstlige
greense. Gridafstanden er 280 km. At = 5 minutter.
I x -retningen gar telleren i fra 0 til 31, medens j
(teelleren i den meridionale retning) gar fra 0 til 17 i
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y-retningen. Nar tidintegrationen er gennemfgrt bereg-
nes de geostrofiske vindkomponenter fra det forudsagte
geopotential-felt. Man kan da sammenligne de forud-
sagte vinde med de geostrofiske vinde.

Figur 16. Sasmenlligning af sterelsare afmodel vinden
0g den gecstrofiske vind 1den to-dinersianale model eftar
en integraianpa 75 tner.

Figur I7. Samme som figr 17, men for 37.5 tra-.

Figur 16 viser to felter. Kurverne uden markering
er stgrrelsen pd vinden i modellen, medens de andre er
stgrrelsen pa den geostrofiske vind beregnet ved eksper-
imentets afslutning. Som man vil observere er der god
overensstemmelse mellem de to kurvefamiler eller med
andre ord: modellen viser udmarket geostrofisk tilpas-
ning. Integrationstiden er 75 timer eller lidt over 3 dage.
Figur 17 viser de samme to felter, nar integrationen
stopper ved den halve tid, altsd 37.5 timer. Her er den
geostrofiske tilpasning ogsa godt pa vej, men der er dog
visse forskelle pa de to felter. Vi kommer derfor igen til
konklusionen, at den geostrofiske tilpasning tager 2 til
3 dage.

Forenklede betragtninger

Det kan veere passende at undersgge, om man kan fa
yderligere forstdelse af geostrofisk tilpasning ved at se
pa et forenklet tilfeelde, hvor man bestemmer den sta-
tioneere tilstand ved at se bort fra tidsvariationeme og
de ikke-linezre advektions led i ligningerne. Vi ved
allerede, at advektionsprocesseme giver et veesentligt
bidrag i den stationzre tilstand, som fremkommer ved
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tidsintegrationen. Det er derfor ikke muligt at f4 den
samme og ngjagtige stationeere tilstand fra de foren-
klede ligninger, men man kan muligvis fa yderligere
forstaelse af resultaterne. Vi ser pa det to-dimensionale
tilfeelde. De forenklede ligninger er i dette tilfeelde givet
i (11).

/du dv\
0 = gS(x,
$ \3x dy) gS(x,y)
dt
------ F-) --tfv —eu =0
dx
39
e — fu — €v = 0
3 (1)

Den fgrste ligning kan bruges til at bestemme di-
vergensen, nar S(x,y) er defineret. Imidlertid skal
vi bruge de to sidste ligninger til at sammenligne
den geostrofiske vind med vinden i den stationsere
tilstand. Disse vindkomponenter kan imidlertid de-
les i den ikke-divergent vind, som beskrives med en
strgmfunktion og den divergente vind, som udtrykkes
ved et hastighedspotentiale. Disse stgrrelser er lettest at
komme til ved at erstatte de to beveegelsesligninger med
en vorticitetsligning og en divergensligning. De findes
i (12).

loV2 + <\2h =0
-V 20+ /OVV - eV2* = 0 (12)

Den forste af disse ligninger kan bruges til at
bestemme streamfunktionen. NAar denne er kendt, kan
den anden ligning i (12) bruges til at beregne geopoten-
tialet, hvorefter man kan beregne de geostrofiske vind-
komponenter, som s& kan sammenlignes med den ikke-
divergente og den divergente vindkomponenter. For at
komme til et konkret tilfeelde ma vi veelge formen pa
den ydre pavirkning, d.v.s. S = S(x,y). Det valgte
eksempel er giveti (13).

S(x, y) = 50cos(kx) cos(/U,y)
Tt

D

Med dette enkle valg for S(x, y) er det let at lgse
ligningerne for stremfunktionen, hastighedpotentialet
0g geopotentialet. Nar disse stgrrelser er bestemt, kan
man fra dem bestemme vindkomponenterne, som vi
skal betegne med us og vs for den ikke-divergente
vind, up og vp for de divergente komponenter og ug
og vg for de geostrofiske vindkomponenter. Efter disse
beregninger kan man bestemme forholdet mellem den
geostrofiske vind og den ikke-divergent vind ligesom
man kan beregne forholdet mellem den divergent og
den ikke-divergente vind. Disse relationer findes i (14).

(13)

T e (14)
fis fo Us fo
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Fra disse komponent forhold kan man let beregne
leengden af de forskellige vindvektorer. Nar man an-
vender veerdiernee = 4.0 X 10-6 og / = 1.0 X 10-4
finder man, at V?/V = 1.0008, som viser en nasten
perfekt geostrofiske tilpasning. P& tilsvarende made
finder man, at forholdet mellem den divergente vind
og den ikke-divergente vind er 0.04, som viser, hvor
lille den divergente vind er sammenlignet med den
ikke-divergente vind. Det er naturligvis klart, at den
ydre pavirkning af systemet bestemmer stgrrelsen af
de forskellige vindkomponenter, men i vores enkle ek-
sempel har den ydre pavirkning ingen indflydelse pa
forholdet imellem komponenterne.

I de numeriske integrationer har vi set, at den
geostrofiske tilpasning foregar langsommere i den
sydlige del af omradet. Vi kan med fordel se pa
dette fenomen gennem en analyse af de to beveegelses-
ligninger under anvendelse af de sfeeriske koordinater.
Ligningerne er dette tilfalde vist i (15).

1

+ 2Q sin(g) —eu = 0
a cos(</>) 39 ° )
13% .
------------- b 2£2 sin((p)u —ev = 0 (15)
a dtp

Ved at benytte definitionerne af de geostrofiske vind-
komponenter og saette /i = sin(ep) kan (15) ogsa skrives
pa formen, som findes i (16).

2F2/x

U+ 16
Ua u 207i (16)

Vi ser fgrst pa stgrrelsen af de to vindvektorer, som
er at finde i (17).

:é‘+savy/2v @

Den sidste ligning siger, at den geostrofiske approxima-
tion bliver mere og mere ungjagtig jo lavere bredden er.
Approximationen er udmerket i narheden af Polerne,
hvor /x er naer ved 1, men jo lavere bredde vi betragter
des mindre er fi. For /i =0.1 (bredden = 5.7 grader)
finder vi vg = 1.0370V, medens ji1 = 0.01 (bredden=
0.57 grader) giver Vg = 2.92V.

Afsluttende bemarkninger

Flovedformalet har veret at give en ny og anderledes
behandling af tilneermelsen til geostrofisk ligeveegt. |
modsatning til andre behandlinger bruges en model
med bade ydre pavirkninger og dissipation, og det viser
sig i den mest almindelige model, som tager hensyn til
de ikke-linezre advektionsprocesser, at man er nzgr ved

26

geostrofisk ligeveegt efter en integration svarende til 2-
3 dggn. En fuldstendig geostrofisk ligevaegt opnas, nar
integrationen gennemfgres til en stationer tilstand. Den
anvendte model bruges farst til enkle formuleringer,
som kun har een dimension i rummet i vest-gst eller
syd-nord retningen. Senere anvendes modellen i to
rumdimensioner.

| forrige afsnit findes en behandling af de linezre til-
faelde under antagelse af en stationeer tilstand. Medens
en sadan analyse er ret let at gennemfare, bemarkes det,
at analysen ikke er generel, fordi bidragene fra de ikke-
lingere processer er udeladt.
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