1.1 Caratteristiche generali dello Strato Limite Atmosferico

Lo strato limite atmosferico (ABL) pud essere diviso, secondo una sezione verticale, in
diverse zone le cui proprieta variano nel tempo (Fig. 1). Il diagramma mostrato in
figura e caratteristico dell’evoluzione dell’ABL su suolo e in condizioni di alta
pressione. Non si deve pero credere che I’ABL si evolva allo stesso modo negli stessi
momenti del giorno e in ogni luogo e condizione. Il parametro di controllo piu
importante e la differenza di temperatura tra la superficie della terra e I’aria. Se la
superficie € piu calda si sviluppera comungue uno strato rimescolato (ML, B in Fig. 1)

indipendentemente dall’ora del giorno.
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Figura 1. Strato limite atmosferico su suolo

(S1) Profili verticali dei valori medi di diverse grandezze al tempo S1 in cui lo strato convettivo é al suo
massimo sviluppo. Hv = temperatura potenziale virtuale media; g = umidita specifica (solo vapor
acqueo), M = velocita media orizzontale totale del vento, W'ﬁv' = flusso cinematico turbolento
medio di calore; w’q' = flusso cinematico turbolento medio di umidita; uw = flusso cinematico
turbolento medio di quantita di moto; v = rapporto di mescolamento del vapor acqueo; ¢ =
concentrazione media di un inquinante. Da Driedonks e Tennekes (1984).

(82, S3) e (52-S3) Profili verticali di vento e temperatura ai tempi S2 e S3 notturni, in presenza di
stratificazione stabile in basso e residuale sopra. Qv = temperatura potenziale virtuale media, M
= velocita orizzontale totale media del vento. _

(S4, S5 e S6) Profili verticali della temperatura potenziale virtuale media QV nella fase di crescita
diurna dello strato convettivo per erosione degli strati stabile e residuale.
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Allo stesso modo suoli piu freddi dell’aria genereranno uno strato limite stabile (SBL,
D). L’estensione spazio-temporale dei diversi strati, e persino la loro stessa esistenza,

dipendono dai valori dei parametri di controllo.
In Figura 2 vengono mostrate due possibili evoluzioni dell’ABL, una estiva (Fig. 2a) e

I’altra invernale (Fig. 2b), tipiche della media latitudine, su suolo, in giorno sereno.
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Figura 2. Strutture tipiche dell’ABL in estate (a) e in inverno (b) con sovrapposti profili di temperatura
potenziale a diverse ore del giorno. FA = Atmosfera libera;, ML = Strato rimescolato;, RL = Strato
residuale; SBL = Strato stabile; CI = Strato d’inversione; EZ = Zona di entrainment.

Come si vede la struttura dell’ABL & abbastanza diversa nei due casi. Per di piu la
situazione descritta nella Fig. 2b potrebbe rappresentare un ABL con in ascissa

I’estensione spaziale orizzontale anziché quella temporale, sempre ad una latitudine
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intermedia, d’inverno, per aria che soffia su un terreno coperto di neve con un lago non
ghiacciato al centro, in corrispondenza del ML. Se il lago € piu caldo dell’aria sopra di
€ss0 Si generera uno strato rimescolato che aumenta in altezza con il passaggio dell’aria
avvettiva, e cio si puo verificare anche a mezzanotte.

Su mare I’ABL é meno strutturato e varia molto piu lentamente nello spazio e nel
tempo a causa dell’intenso rimescolamento delle acque superficiali e dell’alta capacita
termica di esse, che produce un effetto termostatico sull’atmosfera a contatto. Per cui la
maggior parte dei cambiamenti nell’ABL marino sono causati dai processi sinottici a
mesoscala i quali mobilitano masse d’aria con differenti caratteristiche. In assenza di
avvezione I’altezza dell’ABL marino varia al massimo del 10% su una distanza
orizzontale di 1000 km, ad eccezione di zone in cui vi siano correnti con diversa
temperatura.

In ogni caso I’ABL sia su mare che su suolo e caratterizzato dal fatto che il trasporto
turbolento € uno dei meccanismi decisivi per la spiegazione delle sue proprieta
dinamiche e termodinamiche.

Le zone piu rilevanti dell’ABL sono lo strato rimescolato (ML, B), lo strato residuale
(RL, E) e lo strato stabile (SBL, A). Infine si possono ancora distinguere uno strato

superficiale e un microstrato.

1.2 Lo strato rimescolato

Nello strato rimescolato (ML, B) per lo piu la turbolenza é di origine convettiva, ma si
genera anche in prossimita di gradienti di vento. Le sorgenti convettive sono il suolo
caldo, che trasferisce calore all’aria a contatto con esso generando flussi di aria calda
che salgono, e I’emissione radiativa all’altezza dello strato nuvoloso (H), che produce
un flusso piu freddo verso il basso (termiche di aria fredda e calda). Lo strato
convettivo cresce in altezza e in intensita della turbolenza a partire dall’alba per effetto
dell’entrainment, ovvero per il trascinamento verso il basso di aria relativa a quote
maggiori, meno turbolenta, che viene rimescolata con quella che proviene dal basso.

Profili tipici per diverse grandezze al tempo S1, quando lo strato convettivo € al suo
massimo sviluppo, sono mostrati nei corrispondenti riquadri (Fig. 1) nei quali si nota

che nel ML il profilo della temperatura potenziale virtuale media ¢ & pressoché

adiabatico, ma essendo superadiabatico nello strato superficiale (SL, A) cio produce

condizioni di instabilita statica, ossia di intenso rimescolamento alto-basso. Il vento

orizzontale totale medio, A =U?+7?, & abbastanza costante e subgeostrofico. Il
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flusso turbolento cinematico medio di calore w ¢ decresce linearmente con I’altezza.

Alla sommita di tale strato vi € la zona d’entrainment (C) in cui spesso si forma
un’inversione termica e per questo € detta anche strato d’inversione. Nella fascia

d’inversione si sviluppa un gradiente positivo di vento e di temperatura mentre il flusso
turbolento cinematico medio di calore w' @, diviene negativo, ovvero il flusso va verso

il basso. Il profilo della concentrazione media ¢ degli inquinanti rilasciati in tale strato
diminuisce solo lievemente con I’altezza e cio significa che essi tendono a sparpagliarsi
in tutto lo strato a causa delle termiche. Infatti i fumi emessi in questo strato dalle
ciminiere presentano delle forti oscillazioni verticali. In condizioni di cielo sereno, alla
massima altezza dello strato convettivo, si possono formare, se vi € sufficiente umidita,
delle nuvole (H) dette appunto di origine convettiva. Invece se c’e una densa copertura
nuvolosa lo strato rimescolato potrebbe essere anche non turbolento e neutralmente

stratificato (ossia senza convezione).

1.3 Lo strato residuale

Lo strato residuale (RL, E) comincia a formarsi poco prima del tramonto (circa
mezz’ora prima), momento intorno al quale le termiche cessano di formarsi (in assenza
di aria fredda avvettiva). Lo strato residuale si stratifica neutralmente e la turbolenza si
riduce progressivamente d’intensita e diviene isotropa. | fumi emessi dalle ciminiere
fluiscono orizzontalmente allargandosi in modo uniforme lateralmente e verticalmente
(effetto coning). Gli inquinanti non passivi presenti in questo strato possono reagire tra
loro e generare dei composti. Alcune specie chimiche gassose reagendo fra loro
possono formare aerosoli o particolato che precipita. Lo strato residuale va avanti per
tutta la notte e permane per diverso tempo anche dopo il sorgere del sole per cui la
radiazione solare puo dar luogo a reazioni fotochimiche con i composti dispersi in esso.
Col passare del tempo lo strato residuale viene risucchiato (entrained) nello strato
rimescolato che lo erode e cosi cresce. Eventuali fumi e sostanze intrappolati nel RL,
allo svilupparsi dell’attivita convettiva, vengono richiamati verso il basso potendo
giungere fino al suolo (fumigazione) e dando cosi luogo ad un forte inquinamento.

Per quanto concerne I’'umidita essa si comporta spesso come un tracciante passivo,
infatti nel corso dei giorni si puo accumulare nello strato residuale e I’entrainment
dell’aria umida nello strato rimescolato puo produrre delle nuvole (H) come abbiamo

gia accennato. Nei diagrammi S2 e S3 di Fig.1 sono mostrati dei profili di temperatura
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potenziale virtuale media e_v dello strato RL in cui si vede che il suo gradiente &

pressoché adiabatico mentre il vento ha un gradiente negativo e tende al valore
geostrofico che possiede nell’atmosfera libera (FA, G). Lo strato residuale pur
possedendo un gradiente termico adiabatico come lo strato rimescolato &, al contrario di
quest’ultimo, neutralmente stratificato a causa del gradiente subadiabatico del
sottostante strato stabile (SBL).

1.4 Lo strato stabile

Nelle ore notturne la zona inferiore dello strato residuale, che € a contatto col suolo, si
trasforma nello strato limite stabile (SBL, D). Il suolo, non piu irradiato dal sole, si
raffredda piu rapidamente dell’aria e si produce un’inversione termica nello strato a
contatto con la superficie. Questo strato e caratterizzato da una turbolenza debole e
sporadica che si manifesta in modo impulsivo. Mancando la sorgente convettiva la
turbolenza é di origine meccanica, dovuta ai gradienti di vento. Infatti, il profilo
verticale del vento nelle ore notturne si presenta (Fig.1, S2 ed S3) con velocita deboli
nei pressi della superficie ma aumenta con la quota sino a diventare anche
supergeostrofico con velocita che possono giungere a 10+30 m/s (low-level jet o
nocturnal jet) nei pressi del confine (in realta non ben definito) con lo strato residuale,
per poi ridiminuire in quest’ultimo strato tendendo al suo valore geostrofico che é
quello che possiede nell’atmosfera libera (FA, G).

| forti gradienti di vento sono accompagnati anche da rapidi cambi di direzione, percio
un inquinante rilasciato dentro questo strato tende a disperdersi rapidamente in
orizzontale (fanning) presentando, a bassi regimi di velocita, sensibili sbandamenti
ovvero ondulazioni laterali (meanders). In presenza di rilievi, a qualche metro d’altezza
dal fondovalle, si possono avere venti orizzontali dell’ordine del metro al secondo, detti
catabatici, che consistono in aria piu fredda che scende dal rilievo verso valle per
gravita. Un’implicazione pratica di questo fenomeno é che se si vuole misurare il vento
sinottico a terra non bisogna mettere le stazioni meteo nei fondovalle in quanto il vento
catabatico é scorrelato con quello sinottico.

Un altro fenomeno caratteristico dello strato stabile € un gradiente positivo di
temperatura e I’innescarsi di onde sia di gravita che di frequenza piu alta: sono state
osservate fluttuazioni ondose verticali di piu di 100 metri di ampiezza. Uno strato
stabile si puo anche formare durante il giorno per I’avvezione, ad esempio, di un fronte

caldo o vicino a linee costiere.
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1.5 Lo strato superficiale

Lo strato superficiale (SL, A) si estende per un’altezza che va dal 5% al 10%
dell’intero spessore dell’ABL, approssimativamente per il primo centinaio di metri
sopra il suolo. Esso € caratterizzato dal fatto che i flussi turbolenti e lo stress variano in
altezza di poco (meno del 10% dei loro valori medi) in tutto lo strato per cui esso si
dice anche a flusso costante (constant flux layer). La velocita del vento ha un profilo
verticale approssimativamente logaritmico, crescente dal suolo verso I’alto.

Infine, c’@ un sottile strato (non rappresentato in Fig.1) a contatto col suolo, spesso
alcuni centimetri, detto strato interfacciale o microstrato, in cui il trasporto molecolare

e dominante rispetto al trasporto turbolento.

1.6 Modellazione dell’ABL

Modellare I’evoluzione dell’ABL significa, date le condizioni iniziali e al contorno,
risolvere un sistema di equazioni alle derivate parziali in cui le incognite sono le tre
componenti della velocita del vento, la temperatura, I’umidita ed eventualmente la
concentrazione di un inquinante (detto anche tracciante o scalare, passivo o attivo).

Scriviamo le equazioni per i valori istantanei delle grandezze summenzionate in cui
ij=1,2,3 e per gli indici si adotta la convenzione einsteiniana per la sommatoria. Per i
dettagli riguardanti la notazione, le definizioni, i valori di costanti e parametri, si veda

I’ Appendice.
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Equazione di siato

p= PRI, (1
Conservazione dellamassa
ou
dp _0p 4 Op _ p— (2)
di ot J ax, ox
Conservazione della quantita dimaoio
du.  oUu oU o*U
oy T g+ fa U -1 T (3)
dr ot T ox, sl poox Ox,
Conservazione dell'umidita
d o o 2 N
QT: QTJ’_U QT: v acz+ a7 (4)
dt ot J ox, ? o
Conservazione del calore
2 60" L E
ﬁ:%+Ujﬁ: V‘gang 1 jS P (5)
dt ot dx, ox”  pC, ox  pC,
Conservazione diuna quantita scalare
2
dc _oC L oC v 2%, s, (6)
di ot "o, O,
I I 1 IAY Y VI VII VI

Ad eccezione dell’equazione di stato, le colonne individuate dai numeri romani
identificano termini il cui significato € il seguente.
Il termine | & la variazione locale temporale della grandezza considerata, il Il &
I’avvezione della stessa da parte del vento medio, il 1ll prescrive che la gravita agisca
verticalmente verso il basso, il 1V & I’accelerazione di Coriolis, il V & I’accelerazione
prodotta dalle forze di pressione, il VI tiene conto della diffusivita, il VII & un termine
netto di sorgente, I’VIII tiene conto dei cambiamenti di fase.
Nello scrivere le equazioni di conservazione di quantita di moto, umidita e quantita
scalare, si  assunta la condizione d’incompressibilita
ou; _
Ox;

che e valida per i moti turbolenti piu piccoli della mesoscala (minori di 10 km circa) e

0

che sostituisce anche I’equazione della conservazione della massa. Inoltre per la (3) si &
assunto anche che I’atmosfera si possa considerare un fluido newtoniano.

Poiché si puo scrivere gr = g+qi; Syr= S,+S, separando I’'umidita specifica del vapor
d’acqua ¢ dall’umidita specifica del non-vapore g, la (4) si riscrive come una coppia di

equazioni
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dq %9 . % _, % S E
d o o, ‘' op o op
dg, 0 gy 04 _ L Su E
dr 8t 7 ox, o P

Nella seconda equazione manca, al secondo membro, il termine diffusivo che in un
non-vapore (ossia liquido o solido) é trascurabile rispetto agli altri. 1l termine E ¢ la
massa di vapor acqueo che si genera per unita di volume e per unita di tempo da un
cambiamento di fase da solido o da liquido a vapore. | termini S, e S,; sono termini
netti di sorgente d’umidita per processi non inclusi negli altri.

Il sistema di equazioni 1+6 non é risolubile analiticamente se non per situazioni
estremamente semplificate ma anche I’approccio numerico presenta diverse difficolta.
Vi sono due principali alternative nel trattamento numerico del sistema in questione. Le
grandezze istantanee in esame non sono completamente deterministiche in quanto
soggette a fluttuazioni spaziali e temporali di carattere aleatorio, dette turbolenza, che
quindi vanno analizzate con i metodi della statistica. Si pone percio il problema di
eseguire su tali grandezze un’analisi al fine di separare le componenti spettrali a grande
scala, piu deterministiche, da quelle a piccola scala che sono aleatorie. Ad iniziare da
Reynolds, sono state formulate condizioni sempre piu precise cui deve soddisfare la
media da eseguire. Comunque é abbastanza intuitivo che I’intervallo di media deve
essere lungo rispetto ai periodi caratteristici delle quantita fluttuanti e breve rispetto ai
periodi delle quantita mediate. Le osservazioni sperimentali di fluidi condizionati
artificialmente in laboratorio mostrano che, in certe condizioni, e possibile separare in
modo abbastanza netto i picchi degli spettri sinottici e turbolenti intorno al periodo di
un’ora, questa separazione e detta gap spettrale. Tuttavia questi risultati non sono
sempre applicabili ai casi reali sia su suolo che su mare; ad esempio la separazione
degli spettri all’interno di nubi non e ben definibile e percid quest’ultima situazione &
piu difficile da modellare.

Ad ogni modo, ammettendo di poter utilizzare le proprieta del gap spettrale, si puo
eseguire una media delle grandezze, intorno all’intervallo di un’ora, in modo da
separare i contributi delle due scale e ottenere un valor medio rappresentativo dei moti
a grande scala, che possono essere modellati deterministicamente, e un termine
perturbativo rappresentativo dei moti a piccola scala, ossia della turbolenza, che non
viene modellata direttamente ma approssimata con metodi stocastici.

Un altro approccio consiste nel cercar di risolvere le equazioni per i valori istantaneli, il

che equivale a tentare una predizione deterministica della turbolenza. Naturalmente
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dovremo fornire condizioni iniziali e al contorno che tengano conto il piu fedelmente
possibile dello spettro della turbolenza. Si pud perd dimostrare che se anche queste
condizioni fossero esatte, la predicibilita dell’evoluzione delle strutture non potrebbe
essere piu lunga della vita lagrangiana delle stesse che €, ad esempio, di 5+15 minuti
per le termiche e di pochi secondi per i vortici piu piccoli. Pertanto, con un modello di
questo tipo, durante [I’evoluzione temporale perderemo successivamente e
gradualmente le capacita predittive per le diverse strutture alle diverse scale: questo € il
problema della predicibilita strutturale. C’e perd una via d’uscita in quanto la statistica
ricavata da tale modello (ossia i valori dell’energia cinetica media turbolenta, TKE, dei
flussi turbolenti medi, ecc.) é invece realistica, ossia corrisponde ai dati osservati,
sempre nei limiti di precisione del modello numerico in cui, ad esempio, la risoluzione
della griglia spazio-temporale ¢ finita e percio il comportamento dei vortici sub-griglia
va comungue approssimato.

Qui ci occuperemo del primo tipo di approccio nel quale si scinde ogni variabile in

termine medio e termine turbolento nel modo che segue:

p=p+p; T,=T,+T; p=P+p, U, =U, +u}; ¢, =q,+q; 0=0+0"; C=C+c'

Dopo aver praticato, sulle equazioni 1+6, semplificazioni e approssimazioni
generalmente valide nell’ABL, si sostituiscono le relazioni di cui sopra ai valori
istantanei. Sulle relazioni risultanti si applica la media alla Reynolds, su un intervallo
temporale che va scelto per ottenere una sufficiente statistica delle quantita turbolente.

Infine si perviene alle equazioni per i valori medi
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Equazione di stato
£ _RT, (1.1)
2
Condizione d'incompressibilita
oU
=0 (2.1)
ox,
Conservazione della quantita di moto
dU  dU — U — J(uju’)
Fra P e A e ox, G3-1a)
v o —av o a(ujv")
di a1 7 ax, Je(Ue—U) dx, (3-10)
Conservazione dell'umidita
dg, 9q, = dq S o(u'q;
S _Zr g, o _oluyar) (4.1)
dt ot Ox P Ox
Conservazione del calore
6 06 — a6 20, | au'g’
d6 06 g7 96 __ 1 {Lvm QJJ_ (36 (5.1
di at ox, rC, dx, dx,
Conservazione di una quantita scalare
_ — = PYorr
dczac+Ujac: L5, _9(ue) (6.1)
dt at ox, dx
I I1 VII X

| termini 7, 11 e VII hanno lo stesso significato di quelli per i valori istantanei mentre il
X e la divergenza del flusso turbolento cinematico medio delle diverse quantita. Si
osservi che anche in un modello di previsione per i valori medi intervengono termini

dipendenti dalla turbolenza.

Nell’equazione di stato manca il termine additivo p'7 in quanto trascurabile rispetto a

/_)7 Per avere un’idea degli ordini di grandezza si noti che, in molte situazioni

! ! !

dell’ABL, %:10’4 e L ~3.33-10"°, il che permette anche di scrivere 2 = -2

T, P 0,

equazione che consente di sostituire le fluttuazioni di densita con quelle di temperatura
che sono piu facili da misurare.
L’equazione di conservazione della massa e stata semplificata nella condizione

d’incompressibilita, valida nell’ABL, e che inoltre permette, all’occorrenza, di scrivere
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o(&U .
i termini avvettivi U j% come U ,a—fzM detta forma flusso, essendo la

ax_ ; 8xk f Oox :

quantita (SU,) il flusso cinematico istantaneo di &. Un’analoga eguaglianza sussiste

’ a ’ !A
per le fluttuazioni per cui si ha u;%:ﬂ

ox : Gx_ ;

Nella conservazione della quantita di moto manca I’equazione per W in quanto si é

fatta I’ipotesi di assenza di subsidenza, ovvero W =0 ai soli fini della conservazione

della quantita di moto. Invece la  va ritenuta nell’equazione di conservazione della

massa e nei termini d’avvezione. Si € posto U, :—i_@; Ve :+i_@ che sono
f.p oy f.p ox

le componenti medie del vento geostrofico e in cui f. € il parametro di Coriolis. Infine é

2_7

da notare che il termine laplaciano di w', s’intende sommato sui tre valori

21
J

dell’indice j=1,2,3, ossia

2.1 ’ 2_r 2.1 2.1
ow a(an—aW+aw+6W (vedi Appendice)

2 T2 2 2
ox;”  Ox, | O, ox oy 0z
Accanto alle equazioni per i valori medi si ricavano quelle per le sole fluttuazioni, per

le varianze e per i flussi che, insieme a quella per il bilancio dell’energia cinetica

turbolenta, servono per studiare il comportamento della turbolenza in sé.

Per le fluttuazioni, che sono una misura della variabilita della turbolenza, si ha

Fluttuazione della quantita di moto

L~ ou U, / / C O
%+Uj% u’.ai+u’4 Ou; =0, i g+fcgil3u’.—éa£+va—u2’+u
ot ox, ox, ox ) T opox, ox ox;
Fluttuazione dell 'umidita specifica (per il solo vapor acqueo)

r_ ' — ' 2 1 a u" !
% +Uja—q+u'.a—q+u’48—q:v 2 qz +M
ot ox, ‘ox; Tox; 7ox ox;

Fluttuazione del calore

00 — 00 ,00 00 1 00] 89 o)
— U, —+u;,—+u; =—— —t+V, 5+
ot Ox; Ox; ox; pC, 0Ox, Ox; ox

J

Fluttuazione di una quantita scalare

o’ — o ,8C ,oc 8% o)
—+U, —+u,—+u —=v,—+
ot ox, 'ox; 7 ox ox; x,

Per le varianze, che sono una misura dell’intensita della turbolenza, si ha
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Varianza delle velocita

2 _ 2 '’ o
o’ g o _2513( eJ U, @ud 2 8Gdp) o

ot ox, C o, ox, p Ox
Varianza dell'umidita specifica (per il solo vapor acqueo)
2 7 a ror2
04" 7 04" _ a7 s owyq™) .
ot ox; ax ; Cox, ; !
Varianza del calore
02 Ap2 o(u' 9" 600"
00" 5,99" _ 5, ,e,ae ) EPYR Y
ot Ox, Ox; Ox; pC, Ox
Varianza della concentrazione di una quantita scalare
) _ 2 0 r 12
oc 1T, oc W ,8_C_ (uc”) 2.
ot ox; i~ ox; ox;

Le divergenze dei flussi turbolenti, le quali compaiono nelle equazioni dalla (3.1a) fino
alla (6.1), verranno discusse nell’ambito del problema della chiusura di tale sistema.

1.7 Il problema della chiusura

E’ opportuno sottolineare che nelle equazioni per i valori medi il numero delle

incognite é superiore al numero di equazioni. Infatti incogniti sono i termini turbolenti

del tipo &, detti correlazioni doppie, covarianze o momenti statistici del secondo

ordine, e il cui significato fisico & quello di un flusso cinematico turbolento medio della

grandezza turbolenta &'. Queste quantita possono essere misurate oppure occorre

scrivere delle equazioni per esse in termini di quantita note e di incognite gia incluse
nel sistema, in modo da eguagliare il numero delle incognite a quello delle equazioni.
Purtroppo nello scrivere queste equazioni non si puo evitare che compaiano momenti
statistici del terzo ordine che sono a loro volta incogniti. Se si scrivono altre equazioni
per i momenti del terzo ordine compaiono momenti incogniti del quarto ordine e cosi
via all’infinito. Questo e il problema della chiusura, riconosciuto per la prima volta nel
1924 da Keller e Friedmann, che dipende dalle caratteristiche non lineari della
turbolenza e rimane uno dei problemi insoluti della fisica classica.

Pertanto occorre interrompere tale procedura e parametrizzare i momenti di ordine piu
alto rimasti, ossia approssimarli in funzione di valori medi o comunque di quantita note

o che rientrano tra le incognite gia utilizzate nel sistema.
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Si dice chiusura di ordine » la parametrizzazione dei momenti di ordine n+1.

Esistono anche chiusure di ordine zero, di ordine un mezzo, uno e mezzo e cosi Via,
delle quali pero non ci occupiamo qui. Inoltre la chiusura puo essere locale o non
locale. Nella chiusura locale i momenti da parametrizzare vengono espressi in funzione
di quantita calcolate nello stesso punto dello spazio, ovvero si assume che la turbolenza
sia analoga alla diffusione molecolare. Invece nella chiusura non-locale i momenti
vengono parametrizzati in funzione di quantita calcolate in zone estese dello spazio,
ovvero si assume che la turbolenza sia una sovrapposizione di vortici con diverse scale

spaziali. Infine vi sono altri tipi di chiusure quali, ad esempio, i metodi di similarita.
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1.7.1 Chiusura locale del 1° ordine

Si parametrizzano direttamente le covarianze. Ci sono molti modi per fare questo. Uno

dei modi piu semplici € di far uso della teoria K in cui si pone &’ = —Ka—é:, essendo
. "

J

K il coefficiente di diffusivita turbolenta. A sua volta K va determinato con

esperimenti. Si ha

ﬁ:—Kma—U; uy'=-— m@_V
ox, ox,
Y 65 W] aq—
O =K o =K g
J J
we -k, ¢
Ox

J
Assumendo che le altre quantita siano note, il sistema ai valori medi € chiuso (humero

equazioni = numero incognite) per cui, date le condizioni iniziali e al contorno, si puo

risolvere per U, V, g,, 0 e C.

Considerazioni basate sulla teoria della lunghezza di rimescolamento di Prandtl
suggeriscono che i K non sono delle costanti ma devono dipendere almeno dal flusso.
Comunque valori tipici in atmosfera sono K,, = 0.1+2000 m’s™; inoltre, vi sono
evidenze sperimentali che si abbia K = Kz = 1.35 K,,..

Lo svantaggio principale della teoria K risiede nel fatto che assume una diffusione
locale turbolenta di tipo down-gradient, ovvero che il flusso di calore vada dal caldo al
freddo, che il flusso d’umidita vada dall’umido al secco, e cosi via. In tal modo i
coefficienti K sono positivi rendendo consistente I’analogia con la viscosita molecolare.
Tuttavia in atmosfera, in taluni casi, il flusso & contro-gradiente. Ad esempio, in
condizioni convettive, i grandi vortici associati alle termiche trasportano calore
indipendentemente dal segno del gradiente locale. Per descrivere questa situazione con
la teoria K bisogna ricorrere anche a valori negativi dei K il che implica un flusso di
calore dal freddo al caldo, cio che appare in contrasto con i nostri concetti sulla
diffusione. La teoria K é percio adatta alla scala dei piccoli vortici piu che ai grandi che
predominano invece nella convezione. Un altro inconveniente € che i valori dei K non
sono noti con grande precisione. L’unico vantaggio di questa parametrizzazione ¢ la

sua semplicita.
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1.7.2 Chiusura locale al 2° ordine

Solo a titolo esemplificativo si riporta di seguito un esempio di chiusura al secondo

ordine in cui si scrivono le equazioni prognostiche per le covarianze, ovvero i flussi

cinematici, e si parametrizzano i momenti del terzo ordine. Si ha

Flusso cinematico turbolento medio della quantita di moto

i k) >y v

ot ey ox, ox, ox;
Flusso cinematico turbolento medio dell'umidita specifica (solo vapore)

v

J i

ot ! X, x, ox, ox, '
Flusso cinematico turbolento medio di calore

Y2}

J ()

ot 6xj ox y 8xj
Flusso cinematico turbolento medio della concentrazione di uno scalare

o), o)
J

v

J J J v

aW)@a(;?):-(w)a_i—(ma—g—@%@gﬁ(

U, (oC o) (Gg) (1Y
Py o =—(cuj)§—(uiuj)g_ (ax/ )+é;3(c§ Jg+(5j[p

Ox,

.
Ox,

ox,

e o L e M P

p'%] - 2814,0

2e

u;c

o) -2t :_(W)@_(ﬁ)a_i__a(”"”%){ £ j(skﬁ+@3m)+%[%’+%j—2%

A titolo d'esempio scriviamo l'equazione per la covarianza della sola componente

verticale w' della velocita del vento. Scelto un sistema di coordinate allineato con il

vento medio, M =U per cui ¥ =0, trascurando la subsidenza, W =0, e assumendo

I’omogeneita orizzontale (aﬂ/ax = aﬂ/ay = 0) , Si ottiene

v

ot 2

0z Oz 0z

v

In Fig.3 sono mostrati dei profili notturni per il flusso u'w'.
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Figura 3. (a) Profili verticali modellati del flusso turbolento medio di quantita di moto u'w' durante la
notte 33-34 a Wangara (LT = local time). (b) Fascia di variabjlita dei profili adimensionali del flusso
turbolento medio di quantita di moto di notte —u'w’/uf;z/ff) in cui u« e la velocita d’attrito e h é
I"altezza dello strato stabile (SBL). Dati da André et al. (1978) e Caughey e al. (1979).

Per completare I’operazione di chiusura occorre infine parametrizzare i momenti del

terzo ordine che appaiono nelle equazioni di cui sopra. Ad esempio si ha

e ? m m "
uu'6' = _EA_i o’ M o a(u"g) i 6(‘9'”1{)
2 e 2 0x,, ox,, ax,
Da Deardorff (1973)

in cui A, & una lunghezza di scala ed ezg(u'2+v’2+w'2) ¢ I’energia cinetica

turbolenta istantanea. Allo stesso modo si procede per gli altri momenti incogniti del
terzo ordine.

1.8 Energia cinetica turbolenta

L’energia cinetica per unita di massa associata al vento si puo scindere, come abbiamo
fatto per le altre quantita, in energia cinetica media

MKE =%((72 +7° +W2)
e in energia cinetica turbolenta istantanea

1
e= E(u'z +v% 4 w'z)
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Per definire le caratteristiche statistiche dello strato in osservazione si considera

I’energia cinetica turbolenta media

TKEEE:%(uQﬂ?—i—w’Z)
che altro non é che la semisomma delle varianze delle componenti turbolente del vento,
per cui e da aspettarsi che I’energia cinetica turbolenta media giochi un ruolo
fondamentale nell’evoluzione dell’ ABL.
Si puod scrivere un’equazione di bilancio per la TKE in cui compaiono i termini di
distruzione e produzione della turbolenza, la cui analisi ci dira se in certe condizioni
I’ABL evolvera in senso piu turbolento o meno.

L’equazione di bilancio per la TKE &

¢ — e (a0 -—dU e 1y
a_ew,@_e:@,{”fivj U106y
ot Ox; ox, oOx, p Ox
I I " v \% VI VII
Il termine | € la variazione locale di e, il Il € I’avvezione di essa prodotta dal vento
medio, il 1l & la produzione o la dissipazione da forze di galleggiamento (buoyancy);

esso e positivo se lo e il flusso cinematico di calore «6). Generalmente durante il

giorno, su suolo, il Il & positivo mentre e negativo di notte. Il termine IV ¢é la

produzione o dissipazione di energia meccanica da gradiente (shear production/loss).
Normalmente il flusso di quantita di moto turbolento u'_u'] ha segno opposto al

gradiente del vento medio, inoltre tale flusso é diretto usualmente verso il basso per cui
il prodotto col segno meno risulta per lo piu positivo. Il termine V rappresenta il
trasporto di TKE, ossia descrive come la TKE venga redistribuita dai vortici turbolenti

;. 11'VI e il termine di correlazione per le fluttuazioni di pressione e quantifica la

redistribuzione della TKE da parte delle fluttuazioni di pressione. Tale termine & spesso
associato ad oscillazioni dell’aria come onde di gravita o di galleggiamento
(buoyancy). Il VII termine e la dissipazione viscosa di TKE, ovvero la sua conversione
in calore. Infatti bisogna tener bene a mente che la turbolenza e un processo dissipativo
sempre in atto a meno che, ovviamente, la TKE non sia in partenza nulla. La turbolenza
tende a decrescere nel tempo se non intervengono sia fenomeni locali che avvettivi a
sostenerla. Insomma la TKE non € una quantita conservativa per cui I’ABL puo essere

turbolento solo se si verificano in esso specifici processi fisici che generano turbolenza.
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1.9 Utilizzo dei dati SODAR

L’impiego del sistema RASI, sia con il set di basse frequenze che con il set di alte
frequenze, permette di stimare i profili del vettore vento con una risoluzione spaziale e
temporale sufficiente per poter eseguire almeno alcune delle analisi della dinamica
dell’ ABL precedentemente descritte. Dalle serie temporali dei valori istantanei delle tre
componenti della velocita del vento, U(t,z), V(t,z) e W(t,z), Si ricavano per ogni quota i
valori medi U(z), 7 (z)eW(z) e le fluttuazioni «!(z,z) tale che U, (t,z) = U, (z) +u!(t,z)
con i = 1,2,3. L’intervallo temporale su cui mediare va scelto in modo che la serie
risulti stazionaria, ovvero a media costante (indipendente dal tempo). In linea generale
I’intervallo di tempo sara compreso fra 30 e 60 minuti, come suggerito dalle proprieta
del gap spettrale.

Pertanto occorre analizzare la serie temporale ed eliminare qualsiasi tipo di trend che si
sovrapponga alle fluttuazioni. Cid puo essere fatto sia nel dominio del tempo che in

quello delle frequenze.
Per ogni u/(¢,z) si calcolano le varianze u/*(z) mediando su un tempo che deve essere

sufficiente ad assicurare una statistica significativa.

Le varianze forniscono informazioni sull’intensita della turbolenza presente negli strati
dell’ABL per cui é utile rappresentare il loro profilo verticale per le diverse ore di
un’intera giornata (Fig.5a e Fig.5b).

Se i diagrammi sono espressi in forma adimensionale (sulla base della teoria della
similaritd) si nota che i valori tendono a concentrarsi in una fascia o banda intorno ad
un andamento medio; in questo modo si pongono in evidenza caratteristiche tipiche
degli strati analizzati. Occorre pero ricordare che le relazioni di similarita hanno
un’origine empirica, basata su esperimenti in campo o di laboratorio, non sono
conseguenza necessaria dei principi fisici primi, percio esse sono valide solo sotto
determinate condizioni.

Ad esempio, nel caso di convezione diurna, alcune delle variabili di scala sono
z, = altezza dell’inversione

3
W, = {%(w’@v’) } velocita di scala convettiva.

v

Per calcolare w. occorre conoscere z,,6,(z) e il flusso cinematico turbolento di calore

al suolo (w'&v') che in condizioni convettive non deve essere mai negativo.
N
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12 12
Nella Fig.4 sono illustrati i diagrammi tipici di —2;i Mi
Wiz, e z

_ 1 ¥ . L . s g
e= E(u’z +v"% + w’z) & I’energia cinetica turbolenta media (per unita di massa).

(a) T T T T (b)

w? £ et O L]’ ] i 1
- 1.3{31] [1 osf] | |
1.0 10k d
z z | -
Zi Z| 2 i
05 osk d
o 01 02 03 04 05 06 %02 04 06 08 10 12

T 2 —

w'2/w? w'/e

Figura 4. (a) Fascia di variabilita dei profili verticali adimensionali della varianza della velocita
verticale durante il giorno (w’z Iwiizl Z{_) in cui w= e la velocita di scala convettiva e z; é l’altezza dello

strato rimescolato (ML): la formula mostrata nel grafico é il best fit dei profili e si riferisce alla curva
disegnata nella zona centrale della fascia: W2 w2 :1_8(2/ z, )% [1_0,8(2/ z, )]2 (b) Fascia di variabilita dei

profili adimensionali (W /E;Z / Zi)' Dati da Deardorff (1974), Lenschow et al. (1980), André et al.
(1978), Therry and Lacarrére (1983) e Smedman and Hégstrom (1983).

I metodi di similarita si possono usare proprio per calcolare il flusso cinematico

turbolento medio di calore (wer) =0

— 2 )
' 3

W_2:1_8 Z 1 l1-082% .
Wy z, z,

Utilizzando I’espressione di w.” ricaviamo la

Si ha (cfr. Fig.4)

(—,z)a
gé(w’ev’ )s -, 3
’ 1.822(1—0.82]

Z

il cui membro di sinistra e detto flusso di galleggiamento (buoyancy). Se poi si conosce

la 6 (z) all’altezza considerata si ricava il flusso cinematico medio turbolento di calore
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alla superficie. Poiché nello strato rimescolato (ML) i profili dei flussi sono lineari con
I’altezza, si puo scrivere la seguente relazione di similarita per il flusso cinematico

turbolento medio di calore in funzione dell’altezza

e, - (1_ ag}(m)s

in cui «=1.2+1.5. Tale relazione e pero valida in assenza di shear di vento o altra

forzante nella zona d’entrainment o inversione.

2

. . . . o= J
Se si vuole misurare I’effettivo flusso turbolento di calore sensibile Q,, in {—} ad
m-s

una certa altezza, si puo utilizzare la

0, =pC, |:W'T’ +0.84T(w’q'ﬂ
dove C,, ¢ il calore specifico dell’aria secca a pressione costante.
In unita cinematiche

_ O [
T '”[KJ

incui C, e il calore specifico dell’aria umida.

Per il calcolo del flusso cinematico turbolento medio di calore si puo usare anche il
metodo delle relazioni flusso-profilo, ad esempio tramite la teoria K, misurando il

gradiente termico fra due quote. Si ha

wo -k, 20
Az

incui K, osiassume noto o si deduce da altre relazioni. Poiché &

i =K, %Y
Ox;
wv -k L
ox

si ricava, da una delle due, il K, e si utilizza la relazione empirica K, = K,, =1.35K .

Per calcolare un flusso turbolento conoscendone un altro si puo utilizzare il metodo del

profilo similare. Ad esempio, per w'q’, in cui compare ¢’ che & notoriamente difficile

da misurare direttamente, si puo scrivere
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In situazioni notturne, all’interno dello strato stabile, si utilizzano le seguenti variabili
di scala

h = altezza dello strato stabile

0. = [(W)j o

Una difficolta di questo calcolo risiede nella stima dell’altezza 4 difficile da valutare

v’w’) } velocita d’attrito.

con precisione a causa dell’incertezza del suo posizionamento rispetto alla discontinuita

termica e al massimo del vento (Fig.1l, S2-S3). | diagrammi da rappresentare sono

(L?/u*z;zlh) ,(V'Z/u*z;zlh) e (w’zluf;z/h) come illustrato nelle Figg. 5a e 5b.

(a) TTT T T T T T T T T T Trimm (b) 1
Might

z(m)

>IN

0 . xy
w10 m’s?)

Figura 5a. (a) Profili verticali modellati della varianza della velocita verticale durante la notte 33-34 di
Wangara: LT = local time, [’ascissa cambia da lineare a logaritmica al valore 10.

(b) Fascia di variabilita dei profili verticali adimensionali (W/ u?; z/h) della varianza della velocita

verticale di notte in cui u~ é la velocita d’attrito e h [’altezza dello strato limite stabile (SBL). Dati da
André e al. (1978) and Caughey e al. (1979).

Anche per la TKE possiamo utilizzare efficaci rappresentazioni adimensionali mediante

diagrammi del tipo (#;z;con parametro €), (e;z); (;€), Figg. 6, 7ae 7b.
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(a) (b) (c)

2 Neutral 2 Neutral 2 Neutral

TN

[ 5 10 0 1 2 3

u? /u? vZ/ u? w2/ u2
Figura 5b. (a, b e ¢) Fascia di variabilita dei profili verticali adimensionali delle varianze delle
componenti della velocita del vento in condizioni di neutralita statica e in cui h (=2km) é [’altezza dove

v =0. Simulazione large-eddy da Mason e Thomson (1987) con U, = 10 ms™ Ve=0eus=04 ms™.

Per le situazioni diurne, piu specificamente nel ML, in presenza di venti non troppo

forti, si puo usare la rappresentazione (w_'e/wf;i], (Fig.8), dove we @ il flusso
Z;

cinematico verticale medio di energia cinetica turbolenta istantanea.

Nell’equazione del bilancio della TKE il termine & in [mzs’3] rappresenta la velocita

di dissipazione viscosa della TKE, ossia la velocita della sua conversione in calore.

ST 1 17 T T T T T T T 1 | —
10 -
£
x
=
Ry
(]
T
05 —
05—
/ﬂ.il-’
9.30 (
£
- ' (—":“0) 1
0 I3
. Day 35 —]

Figura 6. Modellazione dell’evoluzione spazio-temporale dell’energia cinetica media turbolenta
e [m2S72] a Wangara. Da Yamada e Mellor (1975).
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Time =16 ;
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Figura 7. (a) Le linee mostrano i profili verticali modellati dell’energia cinetica turbolenta media
e [mzs—z:' durante il giorno 33 a Wangara (da Therry e Lacarrére, 1983). La fascia campita in grigio
riguarda il contributo simultaneo di gradienti (shears) e spinta di galleggiamento (buoyancy) (da
Hechtel, 1988). (b) Fascia di variabilita dell’evoluzione temporale di E[mzs_z:' nello strato

superficiale a Novembre. Da Louis et al. (1983).

La velocita di dissipazione é tanto piu grande quanto piu piccoli sono i vortici. Il
calcolo di & € molto critico se eseguito direttamente in quanto va ricavato

dall’equazione del bilancio della TKE per differenza.

Per una sua stima semplificata con questo metodo si puo utilizzare la

Oe _( Hng_u,w,é_U_ﬁ(we)_ia(wp)_8

o E 0z 0z p Oz

ottenuta dall’equazione generale del bilancio della TKE, scegliendo un sistema di

coordinate allineato col vento medio, U =M e quindi ¥ =0, assumendo I’omogeneita

o) _a

orizzontale —<= = —) =0 e trascurando la subsidenza, W =0.
ox oy

. . . . . . Oe . .
Se inoltre supponiamo di essere in uno stato stazionario, > =0, e di poter trascurare il
t

. . 1 ow'p'
trasporto turbolento di pressione, — wp
p 0Oz

=0, si ottiene

della quale sappiamo calcolare tutte le quantita del membro destro.
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Rappresentazioni significative per & sono (z;¢), per I’evoluzione temporale ad una

data quota; nel ML, in pratica nelle ore diurne si ha (gz,/wf;z/z,), mentre di notte,

nello SBL, si puo usare la (¢/2/u.;z/ ), come mostrato in Fig.9.

.05 .
we/w? w

wo 3

@

-

c
*

Figura 8. Fasce di variabilita dei profili verticali adimensionali del flusso verticale di energia cinetica
turbolenta utilizzando, a sinistra, lo scaling dello strato rimescolato (ML) e a destra quello dello strato
superficiale (SL) in cui L ¢ la lunghezza di Obukhov. Le formule mostrate sono il best fit dei profili e si
riferiscono alle curve disegnate nella zona centrale delle rispettive fasce.

Per la Fig8a ¢ w_'elwf=0.8(2/21)[1—0.9(2/21)]2, mentre per la Fig8b si ha

welu® = —2.3(z/L). Da Lenschow et al. (1980), André et al. (1978), Therry e Lacarrére (1983), e
Pennell e LeMone (1974).
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Figura 9. (a) Fascia di variabilita dell’evoluzione temporale della velocita di dissipazione € di e. Da
Louis e al. (1983). Fascia dei profili adimensionali di € durante il giorno in cui z; é I’altezza dello strato
rimescolato (ML) e w+ é la velocita di scala convettiva. Da Caughey e al. (1979) e Kitchen e al. (1983).
(b) Fascia dei profili adimensionali di € durante la notte in cui h é I’altezza dello strato stabile (SBL) e

ux« e la velocita d’attrito. Da Caughey e al. (1979).
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Un metodo alternativo di calcolo di & € quello spettrale insieme all’analisi di

similarita. Date le proprieta del sub-range inerziale dello spettro turbolento si ha

2 -5

S(k)=a,ek?®

K

in cui S(x) e la densita spettrale di potenza della grandezza in esame in funzione del

1 . . . .
numero d’onda K:Z e a, € la costante di Kolmogorov. Se si ha lo spettro in

frequenza f:% dove P ¢ il periodo dell’armonica, mediante I’ipotesi di Taylor di

turbolenza congelata deve essere f = M « dove M ¢ il vento medio orizzontale totale.

| metodi spettrali possono essere applicati anche al calcolo di altre grandezze e inoltre

sono utili per evidenziare le caratteristiche connesse alle singole frequenze dei vortici.
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1.10 APPENDICE

Le unita di misura sono in S| se non diversamente indicato.

TEMPERATURA

T temperatura assoluta in “K

T,=T(1+0.61r) temperatura virtuale per aria insatura in cui & il rapporto di
mescolamento in [g/g].
Per I’aria satura & 7, = T'(1+0.61r,, —r, ) dove r,

sat sat

e il rapporto di mescolamento alla
saturazione e r, il rapporto di mescolamento dell’acqua in fase liquida

0.286
0= T(&J =T +0.0098 z temperatura potenziale in cui p € la pressione alla quota
p

considerata e p, una pressione di riferimento, usualmente a 100 kPa (1000 mb) ola
pressione alla superficie.

0 = 9(1+ 0.61r) temperatura potenziale virtuale per aria insatura in cui » € il
rapporto di mescolamento in [g/g].

Per I’aria satura & 6, =¢0(1+0.61r,, —r, ) dove r,, & il rapporto di mescolamento alla

sat sat

saturazione e r, il rapporto di mescolamento dell’acqua in fase liquida

UMIDITA

umidita totale specifica dell’acqua in qualsiasi fase (vapore, liquido,
solido),
{massa totale di acqua in qualsiasi fase (vapore, liquido, solido)}

massa di aria umida

q9r=49+4q,

[g/g]o [g/ke]
umidita specifica della fase di non-vapore (liquido, solido)
q, [massa di non-vapore}

massa di aria umida

massa di vapor acqueo
massa di aria umida }
massa di vapor acqueo
massa di aria secca }
rapporto di mescolamento per la sola fase liquida
v, massa d'acqua in fase liquida
[ massa di aria secca }

q umidita specifica del solo vapor acqueo [

r rapporto di mescolamento (mixing ratio): {

Copyright © Angelo Ricotta 27132

Sintesi tratta da Stull R. B., An Introduction to Boundary Layer Meteorology, Kluwer Academic Publishers, 1988



rapporto di mescolamento del vapor acqueo saturo
v, massa di vapor acqueo saturo
massa di aria secca

termine netto di sorgente di umidita del solo vapore: sorgenti — pozzi,
S massa netta di vapor acqueo
volume x tempo

termine netto di sorgente d’umidita del solo non-vapore (liquido, solido):
massa netta di non-vapore
volume x tempo

@ |sorgenti — pozzi, {

termine netto di sorgente d’umidita qualsiasi fase (vapore, liquido,
massa netta di acqua qualsiasi fase
volume x tempo

S, =5,+5,

q

solido): sorgenti — pozzi, {

velocita di cambiamento di fase da liquido o solido in vapore
E massa di vapor acqueo
volume X tempo

densita dell’aria umida
Ad esempio, alla saturazione, al livello del mare ea 20°C & 1.194kg m™®

VARIE

Pacaa | densita dell’acqua in fase liquida 1025[kg m’3]

v |viscosita molecolare cinematica = 1.4607x10°m?2s*

=

v, |diffusivita del vapor acqueo in aria [ m®s™ |

v |diffusivita molecolare del tracciante C [ m®s™ |

g |accelerazione di gravita = 9.81ms~

P | pressione atmosferica istantanea

SR | costante dei gas per I’aria secca 287.04[m2s*2 K *1]

k, diffusivita termica molecolare = 2.06x10°° [mzs‘l]

K, |conduttivita termica molecolare = 2.53x10 [ W m™ 'K |

0, intensita componente della radiazione netta nella direzione j [W/nf]

) ] massa
C concentrazione tracclante
volume

termine residuale netto di sorgente di C (incluse reazioni chimiche ecc.),
S massa sostanza
volume x tempo

Le velocita di dissipazione o distruzione
£ = velocita di dissipazione dell’energia cinetica turbolenta
.= velocita di distruzione della varianza della concentrazione di un tracciante a causa
di processi molecolari
¢,= Vvelocita di distruzione della varianza dell’'umidita a causa di processi molecolari

&, = velocita di distruzione della varianza della temperatura a causa di processi
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molecolari
Le quantita del tipo ¢, . rappresentano la velocita di distruzione del flusso di

& lungo u, (componenti velocita del vento).

CALORE

calore specifico a pressione costante per I’aria umida: C,=C,, (1+ O.84r)
I:mzs—z °K_1]

C,, =1004.67 [mzs_z °k‘1} calore specifico dell’aria secca a pressione
costante

calore latente associato ai cambiamenti di fase E
Ad esempio, a 0°C si ha:
L,=2.50x10°| J kg | calore latente di vaporizzazione

L, =2.83x10°[ J kg™ | calore latente di sublimazione

L, =3.34x10° [J kg’l] calore latente di fusione
a20°Ce L, =245x10°Jkg" |

In funzione di 7 siha L, = [2.501—o.00237T(°c)}c106 [Jkg™ ]

VENTO

componenti istantanee del vento
’ U,=Ul(asse x); U, =V (assey), U, =W (asse z)

u' componenti turbolente del vento u; =u'; u, =V'; u; =w'

componenti istantanee del vento geostrofico U, = O V. = +i5_p

fpdy * fipox

assi cartesiani x, =x; x,=y; X, =2

5, |versoridegliassi 6,=i; 8,=/; &, =k
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FLUSSI

Per flusso di una certa quantita (massa, calore, umidita, quantita di moto e inquinante)
s’intende il trasferimento di detta quantita per unita d’area e unita di tempo. | flussi
cinematici invece hanno le dimensioni del prodotto di una quantita per una velocita.
Esempi di flussi cinematici sono:

flusso cinematico verticale avvettivo istantaneo di calore: W 6

flusso cinematico lungo x avvettivo istantaneo di calore: U 8
flusso cinematico verticale avvettivo istantaneo di umidita: W g
flusso cinematico verticale avvettivo istantaneo di U : WU

Ogni componente istantanea si puo scindere in valore medio piu valore turbolento.
Ad esempio

UO=U+u)O+0)=U0+U0 +u'0 +u'0'

Eseguendo la media alla Reynolds si ottiene:

UO0=U+u)0+0)=U0+00'+u'0 +u'0' =08 +u'0'
La quantitd U@ & il flusso cinematico medio avvettivo di calore lungo x

La quantita »'6’ & il flusso cinematico medio turbolento di calore lungo x
Lo stesso avviene per tutti gli altri flussi.

M flusso di massa [kg m’zs’1]

M flusso cinematico di massa M =—; [m s’l}
P

0, flusso di calore sensibile [J m’zs’l}

0, flusso cinematico di calore sensibile 0, =0, /(pC, );| ‘Kms™]

flusso di calore latente O, =L R;[Jm™s™ | che & I’equivalente calorico

Qs del flusso d’umidita e in cui L, = 2.45x10°[ J kg™* | dlestate a 20°C

0, flusso cinematico di calore latente 0, =0, /(pC,) | ‘Kms™]

7 flusso d’umidita [ kg,,,m s |
. . s ~ kg weona
R flusso cinematico d’umidita R=R/ p; {g—“’ﬂ}
kgar[a s
i kg(ms?)| [N
. flusso della gquantita di moto | ————=|=|—; | che sono le stesse
F m's m
unita di misura dello stress o di una pressione
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flusso cinematico della quantita di moto F = F'/ p; [mzs*]

Come si vede il flusso cinematico della quantita di moto ha le
dimensioni del prodotto di due velocita; poiché ogni velocita ha tre
componenti esso possiede nove componenti, ovvero & un tensore del

u: uv uw
F secondo ordine: | VU V®> VW | Comunque le componenti
wu wv  w?

numericamente indipendenti del tensore in oggetto sono solo sei, come si
puo verificare: le tre diagonali e le tre coppie simmetriche intorno ad
essa. Un vettore si puo definire tensore di primo ordine e uno scalare di

ordine zero.
o kS inqui
7 flusso di un inquinante {g‘]—z’}
m-Ss
. . . . . ~ kg inquinante m
4 flusso cinematico di un inquinante y = ¥/ p; kq——
garia N

STRESS DI REYNOLDS

Lo stress € una forza che tende a produrre una deformazione del corpo cui & applicato,
esso ha dimensioni [forza/area] come una pressione.
Gli stress di Reynolds sono gli stress cinematici turbolenti di quantita di moto cambiati

di segno e moltiplicati per la densita dell’aria: essi hanno le dimensioni di un’energia
cinetica turbolenta media per unita di volume.

Ad esempio, una delle componenti e: z,, =—pu'w'.

Stress viscoso presente solo se ci sono gradienti di velocita nel fluido

) . oU. oU. 2 \oU
er un fluido newtoniano é 7, = u| —+—=L |+ +— ks
P i ”{axj ax) (”B 3”) ox, 7

1

viscosita molecolare dinamica 1.789x10°° [kg m™* s_l]

viscosita di massa (bulk viscosity). E nulla per gas monoatomici a bassa densita e
comunque piccola per gas densi e liquidi.

CORIOLIS

f. =2Qsin(p) =(1.45x10 s )sin ()

@ = latitudine

£, =0.89x10"* alla latitudine ¢ =38’
Q=7.27x10"s" velocita angolare della terra

parametro di Coriolis
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NOTAZIONE EINSTEINIANA PER LA SOMMATORIA

ou, U, oU, U, oU,
ox, ox, 0x,
ou, U, ou, ‘U, ou,
ox, ox, Ox,
U, ou, U, oU, U, oU,
ox, ox, Ox;,
Regole: a) Se due indici uguali appaiono nello stesso monomio, ad es. come ; di

sopra, essi implicano la sommatoria di tale monomio su tutti i valori dell’indice.

b) Se un indice appare singolo in un monomio, ad es. come i di sopra, €sso
deve apparire isolato anche in tutti gli altri monomi dell’espressione. Inoltre
I’espressione si scinde in tante espressioni diverse quanti sono i valori dell’indice
singolo.

c) Lo stesso indice non puo apparire piu di due volte nello stesso monomio.
2

Nota: Nell’equazione (3), benché I’indice ; appaia singolo nel termine v 0 UZ" :

j
trattandosi di una derivazione doppia rispetto a tutte le componenti x; con j=1,2,3,

Ul

Esempio: U, —zU” coni,j=1,2,3=>4U,
X
J

: 0 | ou,
ossia v— = | esso segue la regola a), ovvero va sommato:

8xj X,

o’U, o, aZU,.+ o°U,

14
2 2 2 2
Ox, ox, ox, Ox,

+1lperi=j

0. |simbolo di Kronecker = { o
Operi#j

+1 ijk=123,231,312
tensore alternante unitario = < -1 ijk = 321,213,132
0 per due o piu indici uguali
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