BÖLÜM  I
GİRİŞ
Atmosferik hareketler bireysel moleküllerin gelişigüzel hareketlerinden tüm atmosferi kaplayan ortalama zonal sirkülasyona kadar uzanan uzunluk ve zaman olarak çok geniş bir ölçek spektrumu üzerinde meydana gelir. Dinamik meteoroloji, hava ve iklimle ilgili atmosfer hareketlerinin incelenmesidir. Bu hareketlerin tümü için atmosfer sürekli bir akışkan ortamı olarak kabul edilebilir. Bu sürekli ortamda, göz önüne alınan atmosferik hacimle karşılaştırıldığında çok küçük olan bir “nokta ” hacim elemanı olarak kabul edilir. Böyle bir noktayı göstermek için hava parseli ve hava parçacığı ifadelerinin her ikisi de yaygın olarak kullanılır. Atmosfere sürekli bir ortam olarak bakmanın başlıca avantajı, atmosferin durumunu tanımlayan basınç, yoğunluk, sıcaklık ve hız gibi fiziksel büyüklüklerin yer ve zamanla sürekli fonksiyonlar ve  atmosferik ortamın her noktasında tek değere sahip olduklarının kabul edilmesidir. Yer ve zamanla sürekli olarak değişen büyüklüklere ALAN DEĞİŞKENLERİ veya kısaca ALANLAR denir. Basınç, yoğunluk ve sıcaklık skaler alanlar, hız ise bir vektör alandır.Bundan başka, bu alan değişkenleri ve onların türevlerinin de yer ve zamanın sürekli fonksiyonları olduğu kabul edilir. 
Dinamik meteorolojinin başlıca amacı hava ve iklimi anlamak ve öngörüsünü yapmak için atmosfere hidrodinamik ve termodinamik yasaları uygulamaktır. Atmosferin hareketlerini idare eden yasalar alan değişkenleri ve alan değişkenlerinin türevlerini içeren diferansiyel denklemler şeklinde ifade edilebilirler.

 Atmosferin hareketlerini idare eden genel kısmı türevli diferansiyel denklemler takımı son derece karmaşıktır ve genel çözümleri bilinmemektedir. Gözlenmiş hava ve iklimin belirlenmesinde, atmosferik hareketlerin fiziksel rolünün anlaşılması için bu temel denklemlerin sistematik olarak basitleştirilmesine dayanan modeller geliştirmek gereklidir. Daha sonra gösterileceği gibi özel atmosferik hareket sistemlerine uygun modellerin geliştirilmesi hareketin ölçeğinin dikkatli bir şekilde incelenmesini gerektirir. Özel atmosferik hareket sistemlerine uygun modellerin geliştirilmesi bu sistemlerdeki hareketlerin ölçeklerinin dikkatli olarak incelenmesini gerektirir.

FİZİKSEL BOYUTLAR ve BİRİMLER
Atmosferin hareketlerini idare eden temel yasalar, boyutsal olarak bağımsız dört özelliğe (uzunluk, zaman, kütle ve termodinamik sıcaklık) bağlı olan fiziksel büyüklüklerin (alan değişkenleri ve koordinatlar) çarpımları ve oranları vasıtasıyla ifade edilebilirler. Tüm atmosferik alan değişkenlerinin boyutları bu dört temel özelliğin çarpımları ve oranları vasıtasıyla ifade edilebilirler. Hareket yasalarındaki terimlerin ölçeklerini belirlemek ve karşılaştırmak amacıyla bu dört temel özellik için bir ölçüm birimleri takımı tanımlanmalıdır.

Biz derslerimizde hemen hemen sadece uluslararası birim sistemini (SI) kullanacağız. Bu dört temel özellik Tablo 1.1’de gösterilen SI temel birimleri vasıtasıyla ölçülür. Diğer bütün özellikler temel birimlerin çarpımları veya oranlarından oluşmuş olan SI türetilmiş birimleri vasıtasıyla ölçülür. Örneğin, hız metre/saniye (m s-1) türetilmiş birimine sahiptir. Türetilmiş önemli birimlerin birçoğu özel isim ve sembollerle gösterilirler. Bunların dinamik meteorolojide yaygın olarak kullanılanları Tablo 1.2’de gösterilmiştir. Ayrıca, SI sisteminde açısal hızı (rad s-1) ifade etmek için düzlem açıyı gösteren ilave bir birim-radyan (rad)-gereklidir.

Tablo 1.1    S I   Temel  Birimleri 
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Sayısal değerleri uygun sınırlar içinde tutmak için SI birimlerinin  üst-katlarını ve ast-katlarını kullanmak adettir. Üst-katları ve ast-katları göstermek için kullanılan ön ekler Tablo 1.3’de verilmiştir. Tablo 1.3’de verilen önekler, kilogram hariç temel veya türetilmiş SI birimlerinin herhangi birine eklenebilir. Kilogram zaten ön ek almış bir birim olduğundan, kütlenin üst-katları ve ast-katları kilogramın (kg) değil, gramın (g) başına önek konularak oluşturulmuştur.

Tablo 1.2   Özel  İsimleri   olan  SI  Türetilmiş  Birimleri 


Özellik                            İsim                             Sembol


Frekans                          Hertz                          Hz  ( s - 1 ) 

Kuvvet                           Newton                       N ( kg m s -2 )

Basınç                            Pascal                         Pa ( N m -2 )

Enerji                             Joule                           J ( N m )

Güç                                Watt                           W ( J s -1 ) 


Tablo 1.3  SI Birimlerinin  Üst-katları  ve  Ast-katları için

Ön Ekler
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SYMBOL 109 \f "Symbol"
Her ne kadar bundan sonra SI olmayan birimlerin kullanımından genellikle kaçınılacaksa da birkaç istisna vardır :

(1) Bazı durumlarda büyüklükleri uygun sayısal değerlerle ifade etmek için saniye yerine zaman birimi olarak dakika (dak), saat (sa) ve gün kullanılabilir.

(2) SI birim sisteminde basınç birimi için kilopascal (kPa) tercih edilir. Bununla beraber, birçok meteorolojist 100 Pa veya 0,1 kPa’a eşit olan milibar (mb) kullanmaya alışıktır. Böylece, kolaylık için basınçlar genellikle arkasında milibar eşdeğeri olan kilopaskal olarak verilecektir. Örneğin, standart deniz seviyesi basıncı 101,325 kPa (1013,25 mb)’a eşittir. Bununla beraber, geleneksel meteorolojik uygulamaya uymak için yukarı seviye haritalarında milibar kullanılacaktır (örneğin,  500 mb  yüzeyi).

(3) Gözlenmiş sıcaklıklar genellikle termodinamik sıcaklık ölçeğiyle



 

şeklinde ilişkili olan Celcius sıcaklık ölçeği ile ifade edilecektir. Burada [image: image4.wmf]T
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 derece Celcius SYMBOL 40 \f "Symbol"

SYMBOL 176 \f "Symbol"C ) olarak ifade edilir, T Kelvin (K) olarak termodinamik sıcaklıktır ve [image: image5.wmf]T
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 = 273,15 K Kelvin ölçeğinde suyun donma noktasıdır. Bu bağıntıdan, bir Kelvin biriminin bir derece Celcius’a eşit olduğu açıktır.

ÖLÇEK ANALİZİ
Ölçek analizi veya ölçekleme, özel bir hareket tipini idare eden denklemlerdeki çeşitli terimlerin hesaplanması için uygun bir tekniktir. Ölçeklemede, aşağıdaki büyüklüklerin tipik beklenen değerleri tayin edilir: 
 (1) Alan değişkenlerinin büyüklükleri, 
(2) Alan değişkenlerindeki salınımların genlikleri
 (3) Bu salınımların meydana geldiği karakteristik uzunluk, derinlik ve zaman ölçekleri.
Bu tipik değerler denklemlerdeki çeşitli terimlerin büyüklüklerini karşılaştırmak için kullanılır. Örneğin, tipik bir orta enlem sinoptik
 siklonunda, yüzey basıncı 2000 km’lik yatay uzaklıkta 2 kPa (20 mb) salınmalıdır. Yatay basınç salınımının genliği SYMBOL 100 \f "Symbol"p ile ve yatay ölçek L ile gösterilerek yatay basınç gradyanının büyüklüğü   ( p = 2 kPa  ve  L = 2000 km  konularak hesaplanabilir.


 
Benzer büyüklükteki basınç salınımları tornadolar, sağanak
[image: image6.wmf]hatları ve harikeynler gibi çok farklı ölçekli diğer hareket sistemlerinde de meydana gelir. Böylece, yatay basınç gradyanının büyüklüğü meteorolojik olarak ilgilenilen sistemler için çeşitli büyüklük mertebelerine sahip olabilir. Benzer düşünceler diğer alan değişkenlerini içeren türev terimleri için de geçerlidir. Bu nedenle, denklemlerdeki hakim terimlerin tabiatı önemli ölçüde hareketlerin yatay ölçeğine bağlıdır. Özellikle, birkaç kilometre veya daha küçük yatay ölçekli hareketler, dünyanın dönüşünü içeren terimler ihmal edilebilecek kadar kısa zaman ölçeklerine sahiptirler. Oysa bu terimler daha büyük ölçekler için çok önemlidir.

Tablo  1.4  Atmosferik  Hareketlerin  Ölçekleri

______________________________________________________

Hareket  tipi                                                          Yatay ölçek  ( m )

______________________________________________________

Moleküler ortalama serbest yol
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______________________________________________________

Atmosferik hareketlerin karakteri kesin olarak yatay ölçeğe bağlı olduğundan, bu ölçek hareket sistemlerinin sınıflandırılması için uygun bir metot sağlar. Tablo 1.4’de, 10(7 den 107 m’ye kadar olan spektral bölge için çeşitli hareket tiplerine ait örnekler yatay ölçek vasıtasıyla sınıflandırılmıştır. Ölçek analizi bundan sonraki bölümlerde, hareket sistemlerinin çeşitli tiplerinin modellenmesinde kullanılan denklemlerin basitleştirilmelerinde geniş ölçüde kullanılacaktır.
TOPLAM DİFERANSİYEL
Atmosferik hareketler üç temel fiziksel prensip ile idare edilirler: kütlenin korunumu, momentumun korunumu, enerjinin korunumu. Bu yasaları ifade eden matematiksel bağıntılar akışkan içinde sonsuz küçük bir kontrol hacmi için kütle, momentum ve enerji bütçeleri gözönüne alınarak çıkarılabilir. Akışkan dinamiğinde yaygın alarak iki tip kontrol hacmi kullanılır. Eulerian eksen takımında kontrol hacmi, konumu koordinat eksenlerine göre sabit, kenarları SYMBOL 100 \f "Symbol"x,SYMBOL 100 \f "Symbol"y,SYMBOL 100 \f "Symbol"z olan bir hacim elemanından meydana gelmiştir. Kütle, momentum ve enerji bütçeleri, kontrol hacminin sınırlarından geçen akışkan akışından dolayı olan akılara bağlı olacaktır. Bununla beraber, lagrangian eksen takımında kontrol hacmi belirli akışkan parçacıklarından oluşmuş sonsuz küçük akışkan kütlesinden meydana gelmiştir. Böylece, kontrol hacmi daima aynı akışkan parçacıklarını ihtiva edecek şekilde hemen hemen akışkanın hareketini takip ederek hareket eder.

Lagrangian eksen takımı özellikle korunum yasalarının çıkarılışı için faydalıdır, çünkü böyle yasalar akışkanın özel bir kütle elemanı vasıtasıyla en basit şekilde ifade edilebilirler. Bununla beraber, eulerian sistem birçok problemin çözümü için daha ugundur, çünkü bu sistemde alan değişkenleri birbirlerine bağımsız değişkenleri x,y,z,t koordinatları olan bir kısmı diferansiyel denklem takımıyla bağlıdırlar. Diğer taraftan, lagrangian sistemde, çesitli bireysel akışkan parselleri için alanların zamansal evrimini takip etmek gereklidir. Böylece bağımsız değişkenler xo, yo, zo ve t`dir, burada xo, yo, zo özel bir parselin to referans zamanında geçmiş olduğu konumu  gösterir. 

Dinamik Meteoroloji derslerinde çıkaracağımız korunum yasaları özel akışkan parsellerinin hareketi takiben birim hacimdeki kütle, momentum, ve termodinamik enerjilerinin birim zamandaki değişimlerine ait ifadeler içerecektir. Denklemlerdeki bu tip terimlerin anlamlarını daha iyi anlayabilmek için bir alan değişkeninin  hareketi takiben birim zamandaki değişimi ve sabit bir noktadaki birim zamandaki değişimi arasında bir bağıntı çıkarmak ve bu matematiksel terimlerin fiziksel anlamlarını açıklamak faydalıdır. Bunlardan birincisine maddesel veya toplam türev  sonuncusuna lokal türev (sadece zamana göre kısmi türev) denilir.

Toplam türev ve lokal türev arasında bir bağıntı çıkarmak için f(x, y, z, t ) gibi herhangibir fonksiyon gözönüne alalım. Rüzgarla birlikte hareket eden bir balonda f(x, y, z, t ) fonksiyonunun xo, yo, zo noktasında to anında ölçülen değerinin fo olduğunu kabul edelim. Eğer balon bir dt zaman artımı esnasında x+SYMBOL 100 \f "Symbol"x, y+SYMBOL 100 \f "Symbol"y, z+SYMBOL 100 \f "Symbol"z noktasına hareket ederse, bu durumda balonda kaydedilen  f(x, y, z, t ) fonksiyonun değişimi  df
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şeklinde bir Taylor serisi açılımıyla ifade edilebilir. Burada, (f , f fonksiyonunu   gradyanıdır ve
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 r zamanın fonksiyonu ise tüm terimler dt ile bölünerek 
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yazılabilir. Burada,
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şeklini alır. Bu türeve hareketi takiben türev, Euler türevi, bireysel türev veya parçaçık türevi denir. Bu türevde belirli yani özel bir parseldeki değişim inceleniyor demektir.


[image: image15.wmf]c

t

d

r

d

r

r

=

alındığında türev

[image: image16.wmf]f

.

c

t

f

t

d

f

d

Ñ

+

¶

¶

=

r


şeklini alır. Bu türeve bağıl türev denir. Bu türev meteorolojide büyük bir öneme sahiptir. Haritalarımızda analiz ettiğimiz sistemlerin (örneğin, Alçak basınç merkezi, yüksek basınç merkezi, isobar ve izallobar gibi) hız ve ivmelerinin hesaplanmasında kullanılır.

İki koordinat sistemi gözönüne alalım. Bunlardan biri, hava haritamıza yani yere bağlı sabit koordinat sistemi, diğeri hareket eden koordinat sistemi olsun. f  gibi bir büyüklüğün haritaya bağlı sabit koordinat sistemindeki değişimi
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                                                                   ( 1.1 ) 
dir. Burada  
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, sabit koordinat sistemine göre hareket eden bir parseldeki f’in zamansal değişimidir. 
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, f’ in sabit koordinat sisteminde sabit bir noktadaki zamansal değişimidir. Bu değişime local değişim veya tandans da denir. Bu değişimde (x, y, z ) = Sabit,   t  değişkendir. 
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, parselin sabit koordinat sistemine göre olan hızıdır, yani 
[image: image21.wmf]V

r

 rüzgar hızıdır. (f  ise f’ in gradyanıdır.
f’ in hareket eden koordinat sistemindeki zamansal değişimi
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                                                                  (1.2 )
şeklinde ifade edilir. Burada 
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, hava parselinin hareket eden koordinat sistemine göre olan hızıdır. 
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, f’ in hareket eden koordinat sisteminde sabit bir noktadaki zamansal değişimidir. Yani 
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, hareket eden koordinat sistemindeki local değişimdir (bu değişim  
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 şeklinde de gösterilebilir). Böylece,
x, y, z    sabit koordinat sistemi

x, y, z    hareketli koordinat sistemi olmak üzere


[image: image27.wmf]z

,

y

,

x

r

z

,

y

,

x

t

d

f

d

,

t

f

¢

¢

¢

÷

÷

ø

ö

ç

ç

è

æ

÷

÷

ø

ö

ç

ç

è

æ

¶

¶


şeklindedir. 
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 ve (f  koordinat sistemlerinin seçimine bağlı olmadığından her iki sistemde de aynıdırlar. Böylece (1.1) ve  (1.2) eşitliklerinden
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                                                        (1.3)
elde edilir.  
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 ile gösterelim. Burada 
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, hareket eden koordinat sisteminin sabit koordinat sistemine göre olan hızıdır. Hareket eden koordinat sistemini basınç sistemine bağlayacak olursak  
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  hızı bir siklon veya antisiklonun hızı olacaktır. 
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, sabit koordinat sistemindeki hız yani rüzgar hızı olduğundan  
[image: image36.wmf]c

V

V

r

r

r

r

-

=

  hava parselinin hareket eden koordinat sistemine göre olan hızıdır. Böylece (1.3) eşitliğinden
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                                                                (1.4)
operatörü elde edilir. Bu operatöre bağıl türev operatörü denir.
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olduğundan, özel olarak 
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 olursa, yani parselin hareket eden koordinat sistemine göre olan hızı sıfır ise parselin sabit koordinat sistemine göre olan hızı 
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 yani rüzgar hızı hareket eden koordinat sisteminin hızına eşit olur. Böylece, 
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                                                                  (1.5)
elde edilir. Bu eşitlik daha önce gösterildiği gibi sabit koordinat sistemindeki bireysel değişim yani hareketi takiben türev operatörüdür.
Sonuç : Hareketi takiben türev bağıl türevin özel halidir. Bağıl türev genel haldir.
Durumu biraz daha açıklamak için bir örnek verelim :
Bir nehir gözönüne alalım, içinde balıklar olsun. Motorlu bir kayığa binip nehirde gelişigüzel dolaşalım ve bu dolaşma esnasında nehirdeki balık konsantrasyonunu inceleyelim. Bu durumda farklı bölgelerdeki balık konsantrasyonunu inceliyoruz demektir. Bu örnekte, sabit koordinat sistemini yeryüzeyine, hareketli koordinat sistemini nehirdeki suya bağlayalım.
Bu durumda, 
[image: image43.wmf]V
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motorun sahile göre olan hızı, 
[image: image44.wmf]r
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motorun nehire göre olan hızı ve 
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 nehirin sahile göre olan hızıdır. Bu durumdaki değişim
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eşitliği ile incelenir. Şimdi kayığın motorunu durduralım, kayığı nehirde suyun akışına bırakalım. Bu durumda, kayığı sürükleyen yani birlikte hareket ettiğimiz su parçasındaki balık konsantrasyonunu inceliyoruz demektir. Bu durumda, Vr = 0 olup, suyun sahile göre olan hızı c ile motorun sahile göre olan hızı V birbirine eşittir. Bu durumda zamansal değişim
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ile incelenir.

Köprünün üzerinde sabit bir noktada durarak (yani, x,y,z = sabit) nehirdeki balık konsantrasyonunun zamanla değişimini incelediğimizde bu da lokal değişimi yani 
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 yi gösterir.
Elde edilen bu eşitlikler herhangibir alan değişkenine uygulanabilir. Sabit koordinat sistemindeki (yani dünyaya bağlı koordinat sistemi)
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operatörü  T sıcaklığına uygulanırsa
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                                    (1.6)
yazılabilir. Burada, 
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 lokal sıcaklık değişimi (örneğin, bir meteoroloji istasyonundaki sıcaklığın zamanla değişimi), 
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 hareket eden bir hava parselindeki sıcaklığın zamanla değişimi 
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 hız vektörü, (T  sıcaklık gradyanıdır.
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 terimine sıcaklık adveksiyonu denir. Bu terim hava hareketinden dolayı lokal sıcaklık değişimine olan katkıyı verir. Örneğin, rüzgar soğuk bir bölgeden sıcak bir bölgeye doğru esiyorsa 
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 negatif olacak (soğuk adveksiyon) ve adveksiyon terimi lokal sıcaklık değişimine negatif katkıda bulunacaktır. Böylece, lokal sıcaklık değişim hızı, hareketi takiben sıcaklık değişimi (yani, bireysel hava parsellerinin ısınması veya soğuması) ve advektif sıcaklık değişiminin toplamına eşittir.

Sıcaklık için verilen (1.6) bağıntısı alan değişkenlerinin herhangibiri için kullanılabilir. Ayrıca, toplam türev gerçek rüzgar alanından başka bir hareket alanını takiben tarif edilebilir. Örneğin, bu durumda 
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, hareket eden bir gemi üzerindeki bir barometre ile ölçülen basınç değişimini, 
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 geminin yolu üzerindeki herhangibir meteoroloji istasyonunda barograftan okunan basınç değişimini (lokal basınç değişimi) gösterir. 

Örnek. Yüzey basıncı doğuya doğru  0,3 kPaSYMBOL 47 \f "Symbol"180 km azalmaktadır. Doğuya doğru 10 km/sa hızla giden bir gemi 0,1 kPa/3 sa 'lik bir basınç düşüşü ölçmektedir.Geminin yolu üzerinde bulunan bir adadaki basınç değişimi nedir ? 
x-ekseni doğuya doğru  yönlenmiş olarak alınırsa, bu durumda ada üzerinde basıncın lokal olarak birim zamandaki değişimi
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 EMBED Equation.3  [image: image61.wmf]x
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dir. Burada 
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 gemi üzerinde gözlenilen basınç değişimi, 
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 adada gözlenilen basınç değişimi ve u geminin hızıdır. Böylece,
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olup ada üzerinde ölçülen basınç düşüşü, hareket eden gemi üzerinde ölçülen basınç düşüşünün sadece yarısıdır.

Bir alan değişkeninin toplam türevi sıfır ise, bu durumda alan korunumlu bir büyüklüktür. Bu durumda lokal değişim tamamen adveksiyondan dolayıdır. Bir alan değişkeninin lokal türevi sıfır ise (
[image: image65.wmf]0
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) alan daimidir veya stasyonerdir denir. 

Bir izobarik yüzey üzerindeki hareket için  
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 dır.
Bir izotermal yüzey üzerindeki hareket için  
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 dır.
Adyabatik hareket veya izantropik hareket için  
[image: image68.wmf]0
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 dır.
BÖLÜM  II

HAREKET DENKLEMİ

Atmosferin hareketleri kütle, momentum ve enerjinin temel fiziksel korunum yasalarıyla idare edilir. Newton’un ikinci hareket yasası uzayda sabit koordinatlara göre ölçülmüş bir cismin momentumunun birim zamandaki değişiminin (yani, ivme) bu cisme etki eden tüm kuvvetlerin toplamına eşit olduğunu ifade eder. Bu kuvvetler kütle kuvvetleri veya yüzey kuvvetleri şeklinde sınıflandırılabilir. Kütle kuvvetleri akışkan parselinin kütle merkezinden etkirler ve parselin kütlesiyle orantılı büyüklüklere sahiptirler. Yerçekimi, kütle kuvvetine bir örnektir. Yüzey kuvvetleri akışkan parselini çevresinden ayıran sınır yüzeyine etkirler ve bunların büyüklükleri parselin kütlesinden bağımsızdırlar. Basınç kuvveti yüzey kuvvetine bir örnektir. Yani

Momentum değişimi  =  Dış kuvvetlerin toplamı

Meteorolojik olarak ilgilenilen atmosferik hareketler için başlıca kuvvetler basınç gradyanı kuvveti, çekim kuvveti ve sürtünmedir. Uzaydaki sabit eksen takımına atalet eksen takımı veya Newtonian eksen takımı denir ve Newton’un ikinci hareket yasası bu sabit eksen takımına göre uygulanabilir.
Diğer taraftan, standart meteorolojik gözlemler dünya üzerindeki sabit noktalarda bulunan meteoroloji istasyonlarında yapılmaktadır. Bu istasyonlarda sıcaklık, basınç ve nem gibi atmosferin fiziksel durumunu tayin eden meteorolojik değişkenler ölçülmektedir.Benzer olarak, yatay rüzgar havanın dünyaya göre olan yatay hareketidir.
Eğer, her zaman olduğu gibi hareket dünya ile dönen bir koordinat sistemine göre incelenirse, bu durumda, cisme etkiyen kuvvetler arasına merkezkaç kuvvet ve Coriolis kuvvet gibi belli görünen kuvvetler dahil edilmek koşuluyla Newton'un ikinci hareket yasası yine uygulanabilir.

Atalet eksen takımına göre olan hız ve ivmeye mutlak hız ve mutlak ivme denir ve (a) alt indisi ile gösterilir 
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  dönen dünyaya bağlı yani dünya ile birlikte dönen eksen takımına göre ölçülen hız ve ivmeye ise bağıl hız ve bağıl ivme denir ve (r) alt indisi ile gösterilir   
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MOMENTUM DEĞİŞİMİ

Bir cismin kütlesi  m (kg) ve hızı  
[image: image71.wmf]V
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  (m s-1) ise bu cismin momentumu

Momentum  =  m 
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Atmosferde bir hava parseli göz önüne alalım. Bu parselin t0 anındaki hızı 
[image: image73.wmf]V
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0 ve kütlesi  m  olsun

Bu hava parselinin (t zaman zarfında  (1) konumundan (2) konumuna geldiğini kabul edelim. Bu hava parselinin hızının  (t  zaman zarfında  (
[image: image74.wmf]V
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  kadar değiştiği kabul edilirse, (2) konumunda bu hava parselinin hızı 
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  olur. Bu durumda,

(1) konumunda hava parselinin momentumu   m 
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(2)konumunda hava parselinin momentumu   m(
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0 + (
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dir. Hava parselinin (t  zaman zarfındaki momentum değişimi

Momentum değişimi  = m(
[image: image80.wmf]V
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0 + (
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) - m 
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=  m (
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  (kg m s-1)                                    olur. 

Birim zamandaki momentum değişimi = m 
[image: image84.wmf]t
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(t → 0 için

Birim zamanda birim kütledeki momentum değişimi =   
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d

V

d

r

  = ivme   (m s-2)

Böylece Newton’un ikinci hareket yasası
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                                        (2.1)
şeklinde ifade edilebilir. Burada eşitliğin sol tarafı mutlak ivme sağ tarafı ise birim kütle üzerine etkiyen gerçel kuvvetlerin toplamını gösterir.

TEMEL KUVVETLERr

BASINÇ


Atmosfer içinde bir levha düşünelim. Hava molekülleri iç moleküler hareketlerinden dolayı bu levhaya her yönde çarpacaklar ve yansıyacaklardır.

Moleküller bu levhaya çarpmalarından dolayı bu levhaya bir kuvvet uygulayacaklardır. Bu kuvvetin levhaya teğet ve normal olmak üzere iki bileşeni vardır. Bu kuvvetlerin sadece normal bileşenleri düşünülüp bunların toplamına (F denilirse ((F’in birimi SI birim sisteminde Newton (N) veya kg m s-2 dir),  (F levha alanı (A ile orantılıdır. (F ile (A arasındaki orantı katsayısına Basınç  denir.
(F = p (A              
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Bu eşitliğe göre basınç şu şekilde tanımlanabilir : 
Bir yüzeyin üzerine etki eden kuvvetin yüzeye normal bileşeninin yüzey alanına oranına basınç  denir. Birim alana dik olarak etkiyen kuvvete basınç denir. 

Deneysel olarak akışkan içinde verilen bir noktada basıncın tüm yönlerde aynı olduğu gösterilebilir.

SI birim sisteminde basınç birimi paskal (N m-2) dir.Meteorolojide sık sık basınç birimi olarak milibar kullanılır.

1 mb = 102 N m-2 = 102 Pa  = 1 hPa  =  10-1  kPa
dır.

Herhangibir seviyedeki atmosferik basınç, o seviyeden atmosferin tepesine kadar olan birim kesitli hava sütununun ağırlığıdır. Atmosferde yükselindiği zaman birim kesitli hava sütununun içindeki hava kütlesi azalacağından sütunun ağırlığı da azalacaktır. Bu nedenle, atmosferde basınç yükseklikle daima azalır.
BASINÇ  GRADYANI  KUVVETİ  

Şekil 2.1’de gösterildiği gibi, atmosferde merkezi  xo, yo, zo  noktasında bulunan ve kenarları (x, (y, (z, hacmi (V = (x (y (z  olan sonsuz küçük bir hacim elemanı gözönüne alalım. Molekülerin gelişigüzel hareketlerinden dolayı civar hava tarafından bu hacim elemanın yüzeylerine sürekli olarak bir kuvvet uygulanır. Birim alana uygulanan bu kuvvet civar hava tarafından hacim elemanının yüzeyleri üzerine uygulanan  basınçtır. Eğer hacim elemanının merkezindeki basınç 
[image: image88.wmf]p
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 ile gösterilirse Şekilde A ile gösterilen yüzey üzerine etkiyen basınç
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 yüksek mertebeden terimler 

şeklinde Taylor serisi açılımıyla ifade edilebilir. Bu açılımdaki yüksek mertebeden terimler ihmal edilerek, hacim elemanının A yüzeyine etkiyen basınç kuvveti 

Şekil 2.1 Bir akışkan elemanı üzerine etkiyen  basınç gradyanı kuvvetinin x-bileşeni
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dir. Burada SYMBOL 100 \f "Symbol"y SYMBOL 100 \f "Symbol"z, A yüzeyinin alanıdır. Benzer olarak hacim elemanının B yüzeyi üzerine etkiyen  kuvvet
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dir. Bu nedenle, hacim elemanı üzerine  etkiyen basınç kuvvetinin  net   x-bileşeni
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dir. Sonsuz küçük hacim elemanının kütlesi m, yoğunlukla hacmin çarpımıdır 

. Böylece, birim kütledeki basınç gradyanı kuvvetinin  x-bileşeni
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dir. Benzer olarak, birim kütledeki basınç gradyanı kuvvetinin y ve z bileşenlerinin
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oldukları kolaylıkla gösterilebilir. Böylece, birim kütledeki toplam basınç gradyanı  kuvveti
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                                                        (2.2)
dir. Burada şunu belirtmek önemlidir; Bu kuvvet basıncın kendisiyle değil basınç alanının gradyanıyla orantılıdır.Basınç gradyanı kuvveti atmosfer basıncının yersel değişiminden ortaya çıkar.

Üç boyutlu basınç gradyanı -(p, izobarik yüzeylere ( sabit basınç yüzeyleri ) dik olup yönü azalan basınçlara doğrudur. Yatay basınç gradyanı -(Hp, izobarik yüzeylerle yatay düzlemin arakesit eğrilerine yani izobarlara dik olup yönü alçak basınca doğrudur. 
ÇEKİM  KUVVETİ
Newton'un üniversal çekim yasası, boşluktaki iki kütle elemanının birbirlerini kütleleriyle doğru, kendilerini ayıran uzaklığın karesi ile ters orantılı bir kuvvetle çektiğini ifade eder. Böylece, eğer iki kütle elemanı M  ve  m ,  r SYMBOL 186 \f "Symbol" SYMBOL 231 \f "Symbol"r SYMBOL 231 \f "Symbol" ( r vektörü Şekil ’de gösterildiği gibi  m’e doğru yönlenmiştir) uzaklığı ile ayrılmış ise çekimden dolayı M kütlesi tarafından  m  kütlesi  üzerine  uygulanan  kuvvet
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                                                  (2.3)

dir. Burada G çekim sabiti denilen üniversal bir sabit olup değeri,

G = 6,673 x 10-11 N m2 kg-2  dir.

Sonlu büyüklükteki cisimler için R cismin bir kısmından diğer tarafına değişeceğinden (2.3)’de ifade edildiği şekliyle çekim yasası gerçekte sadece farazi "nokta" kütlelere uygulanır. Bununla beraber, eğer SYMBOL 231 \f "Symbol"
[image: image98.wmf]R
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( sonlu büyüklükteki cisimler için cisimlerin kütle merkezleri arasındaki uzaklık olarak alınırsa (2.3) yine uygulanabilir. Böylece, M dünyanın kütlesi ve m atmosferin bir kütle 
Şekil  2.2  Merkezleri arasındaki uzaklık  R  olan iki küresel kütle.
elemanı olarak alınırsa atmosferdeki birim kütleye dünyanın çekimi tarafından uygulanan kuvvet
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dır.

Dinamik meteorolojide düşey koordinat olarak ortalama deniz seviyesi üzerindeki yükseklik kullanılır. Dünyanın ortalama yarıçapı a ve ortalama deniz seviyesi üzerindeki yükseklik  z  ile gösterilirse dünyanın şeklinin küresellikten olan küçük sapması ihmal edilerek R = a+ z yazılabilir. Bu nedenle  ( 2.4 )
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şeklinde yazılabilir. Burada 
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= ( (GM/a2)(r/r) çekim kuvvetinin ortalama deniz seviyesindeki değeridir. Meteorolojik uygulamalar için  z SYMBOL 60 \f "Symbol"

SYMBOL 60 \f "Symbol" a olup, ihmal edilebilir bir hata ile g*= 
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 alınabilir ve basit olarak çekim kuvveti bir sabit olarak kabul edilebilir.
SÜRTÜNME  VEYA  VİSKOZİTE  KUVVETİ
Viskozite iç sürtünme demektir. Bütün akışkanlar sürtünmeye sebep olan viskoziteye sahiptirler. Bu sürtünme akışkanın tipi, fiziksel yapısı ve akış şekline bağlıdır. Sürtünme, viskozite ve türbülanstan dolayı artar.
Kabaca, viskozite akışkan harekette olduğu zaman akışkan moleküllerinin birbiri üzerinde kaymasına karşı akışkanın gösterdiği direncin bir ölçüsüdür.
Viskoz kuvvetin tam bir irdelemesi oldukça karmaşık ise de, temel fiziksel kavram basit bir deneyle gösterilebilir. Şekil 2.3’de gösterildiği gibi bir l uzaklığı ile ayrılmış iki yatay levha arasında sıkıştırılamaz bir akışkan tabakası gözönüne alalım. Alt levha sabittir ve üst levha x yönünde sabit bir uo hızıyla hareket etmektedir. Viskozite tabaka içinde levha ile temas halindeki akışkan parçacıklarını levha hızıyla hareket etmeye zorlar. Böylece, akışkan 
z = l  de       u ( l ) = uo hızıyla hareket eder ve z = 0 da hareketsizdir.
Bu durumda, levhalar arasındaki hız dağılışı lineerdir ve hız ifadesi,

u = a z                              a = sabit
şeklindedir.

Şekil  2.3  Bir- boyutlu  daimi  viskoz  kayma akışı

z = l     için    u = uo  olduğundan     
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Böylece bir boyutlu daimi akışta hız kayması sabittir. Bununla beraber, daimi olmayan harekette hız profili parobolik olabilir.

Tanım olarak ;
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Böylece, herhangibir akışkan elemanının birim alanındaki sürtünme kuvvetleri viskoz gerilmeler olarak olarak tanımlanır. Fiziksel olarak bu sürtünme kuvvetleri viskoziteden yani akışkan molekülleri arasındaki iç sürtünmeden dolayı ortaya çıkar. Tek bir dilimin sınırındaki sürtünme kuvveti dilim üzerine sınıra bitişik akışkanın bağıl hızı yönünde etki eder.

Böylece her akışkan elemanının üst yüzeyi  x- yönünde, alt yüzeyi x’in ters yönünde bir viskoz gerilmeye maruz kalır.
Newton’un viskozite yasasına göre   Bir akışkanda herhangibir düzlemdeki viskoz gerilme hız kayması ile orantılıdır. Orantı sabiti  (  ile gösterilirse, viskoz gerilme bir dilimin sınırındaki bağıl hızın yönüne göre
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dir. Burada,

(zx  :  z = sabit  düzleminde  x- doğrultusundaki

(zy  :  z = sabit  düzleminde  y- doğrultusundaki
viskoz gerilmeyi gösterir.

(’ ye Dinamik viskozite katsayısı denir ve birimi  N m-2 s’ dir.   (  gazlarda sıcaklığın fonksiyonu olarak yavaşça artar. Su için  (  sıcaklık arttıkça azalır.

x – yönünde bir boyutlu akış için gerilmenin büyüklüğü
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dir.
Moleküler bakış açısından, bu kayma gerilmesi moleküllerin gelişigüzel hareketleri vasıtasıyla aşağı doğru net bir momentum taşınımından ortaya çıkar. Çünkü ortalama x-momentumu yükseklikle artar, böylece herhangi bir anda bir yatay düzlemden aşağı doğru geçen moleküller bu düzlemden yukarı doğru geçen moleküllerden daha fazla momentum taşır. Böylece, aşağı doğru net bir x momentumu taşınımı vardır. Birim alandan birim zamanda aşağı doğru olan bu momentum  taşınımı basit olarak kayma gerilmesidir .

Benzer şekilde, gelişigüzel moleküler hareketler ortalama sıcaklık gradyanı yönünde ısı ve ortalama karışma oranı gradyanı yönünde trace bileşenleri taşıyacaktır. Bu şekildeki taşınmaya moleküler difüzyon denir. Moleküler difüzyon daima alandaki düzensizlikleri azaltacak şekilde etki eder.

Yukarıda verilen basit iki-boyutlu daimi hareket örneğinde herbir akışkan elemanının üst sınırına etkiyen kayma gerilmesi alt sınırına etkiyen kayma gerilmesine tamamen eşit ve zıt yönlü olduğundan akışkan elemanları üzerine etkiyen net viskoz kuvvet yoktur. Sıkıştırılamaz bir akışkanda daimi olmayan iki boyutlu kayma akışının daha genel durumu için net viskoz kuvvet Şekil 1.4’de gösterildiği gibi kenarları SYMBOL 100 \f "Symbol"x ,SYMBOL 100 \f "Symbol"y ,SYMBOL 100 \f "Symbol"z olan ve merkezi (x,y,z) de bulunan sonsuz küçük bir hacim elemanı gözönüne alınarak hesaplanabilir. Eğer akışkanın merkezinde x yönünde etkiyen kayma gerilmesi SYMBOL 116 \f "Symbol"zx ile gösterilirse, bu durumda üst sınırda altındaki akışkan üzerine etkiyen kayma gerilmesi yaklaşık  olarak
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şeklinde yazılabilir. 

 Şekil  2.4  Bir akışkan elemanındaki düşey kayma gerilmesinin x  bileşeni

Oysa alt sınırda üzerindeki akışkan üzerine etkiyen kayma gerilmesi


[image: image112.wmf]ú

û

ù

ê

ë

é

d

¶

¶t

-

t

-

2

zx

zx

z

z


dir.(Bu kuvvet alt sınırda alttaki akışkan üzerine etkiyen gerilmeye eşit ve zıt yönlüdür.)  Bu durumda, hacim elemanı üzerine x yönünde etkiyen net viskoz kuvvet üst sınırda altındaki akışkan üzerine etkiyen kayma gerilmesi ve alt sınırda üzerindeki akışkan üzerine etkiyen kayma gerilmesinin toplamıyla verilir :
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Bu ifade (SYMBOL 100 \f "Symbol"x SYMBOL 100 \f "Symbol"y SYMBOL 100 \f "Symbol"z kütlesiyle bölünerek hareketin x yönündeki bileşeninin düşey kaymasından dolayı birim kütledeki viskoz kuvvet
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bulunur. Sabit SYMBOL 109 \f "Symbol" için yukarıdaki eşitliğin sağ tarafı SYMBOL 110 \f "Symbol" (2u/SYMBOL 182 \f "Symbol"z2 şeklinde basitleştirilebilir. Burada SYMBOL 110 \f "Symbol" = SYMBOL 109 \f "Symbol" /SYMBOL 114 \f "Symbol" kinematik viskozite katsayısı denir. Standart atmosfer şartları için deniz seviyesinde SYMBOL 110 \f "Symbol" = 1.46 ( 10-5 m2 s-1 dir. Diğer yönlerde etkiyen viskoz gerilmeler Şekil 2.4 de gösterilenlere benzer olarak çıkarılabilir. Üç kartezyen koordinat yönünde birim kütledeki sürtünme kuvvetleri
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100 km’ nin altındaki atmosfer için SYMBOL 110 \f "Symbol", o kadar küçüktür ki, moleküler viskozite düşey kaymanın çok büyük olduğu yeryüzeyinin birkaç santimetresi içindeki ince bir tabakanın dışında ihmal edilebilir. Bu moleküler sınır tabakadan uzakta momentum esas olarak  türbülanslı girdap hareketleriyle taşınır. 

Böylece, temel kuvvetler için elde edilen ifadeler Newton’un hareket yasasında yerine konursa, atalet eksen takımındaki hareket denklemi
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                        (2.6)
şeklinde ifade edilebilir.

DÜNYAYA BAĞLI EKSEN TAKIMINDA HAREKET DENKLEMİ

Meteoroloji istasyonlarında ölçülen rüzgar hızları havanın dönen dünyaya göre hareketi yani bağıl hızlar olduğundan, atmosfer dinamiğine ait yasaların formülasyonunda dönen dünyaya bağlı bir eksen takımı kullanmak doğaldır. Newton'un birinci hareket yasası uzayda sabit bir koordinat sistemime göre üniform harekette olan bir kütlenin herhangi bir kuvvet olmaması durumunda üniform hareketine devam edeceğini ifade eder. Bu tip harekete atalet hareketi denir. Buradaki sabit eksen takımı atalet veya mutlak eksen takımıdır. Bununla beraber, dönen dünyaya göre sakin veya uniform harekette olan bir cisim uzaydaki sabit koordinat sistemine göre sakin veya üniform hareket halinde olmayacağı açıktır. Bu nedenle, dönen dünyaya bağlı eksen takımındaki bir gözlemciye atalet hareketi olarak görünen bir hareket gerçekte ivmelenmiş bir harekettir. Bu sebepten, dönen eksen takımı atalet eksen takımı değildir. Böyle bir eksen takımında Newton'un hareket yasaları ancak koordinatların ivmesi gözönüne alınırsa uygulanabilir. Koordinat ivmesinin etkilerini dahil etmenin en tatminkar yolu Newton'un ikinci yasasının ifadesine "görünen" kuvvetleri dahil etmektir. Bu görünen kuvvetler koordinat ivmesinden ortaya çıkan atalet reaksiyon terimleridir. Üniform olarak dönen bir koordinat sistemi için, böyle iki görünen kuvvet, merkezkaç kuvvet ve Coriolis kuvvettir. 

DÜNYANIN AÇISAL HIZI

Dünya kutuplarını birleştiren eksen etrafında batıdan doğuya doğru sabit bir açısal hızla döner. Açısal hız bir vektördür ve 
[image: image117.wmf]W
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 ile gösterilir. 
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Şekil 2.5’den görüldüğü gibi, dünya güneş etrafında dönerken güneş ışınlarının dünya üzerindeki bir P noktasının meridyeninden geçtiğinde dünya O noktasında bulunsun. Dünyanın kendi ekseni etrafında 2( radyan dönerek P noktası P( noktasına geldiğinde dünya güneş etrafındaki yörüngesi üzerinde O( noktasına gelsin. Bu noktada güneş ışınları P noktasının meridyeninden geçmez. Güneş ışınlarının P noktasının meridyeninden geçebilmesi için dünyanın kendi 
Şekil 2.5
ekseni etrafında ( açısı kadar daha dönerek P( noktasının Q noktasına gelmesi gerekir. Tanım olarak, 24 saat veya bir güneş günü, güneş ışınlarının dünya üzerindeki bir noktanın meridyeninden ard arda iki defa geçmesi için gerekli olan zaman aralığıdır ve bu aralıkta dünya kendi ekseni etrafında (2( + () radyan döner. Dünyanın güneş etrafındaki yörüngesinin elips olması ve dünyanın bu yörünge üzerindeki hızlarının günden güne farklı olması nedeniyle ( açıları günden güne değişir. Dünya güneş etrafında bir tam devir yaptığında ( açılarının toplamı 2( radyan olur.
Dünyanın kendi ekseni etrafında 2( radyanlık bir dönüş yapması için geçen zaman aralığına da bir yıldız günü denir. 

Bir yıl veya bir yıldız yılı, dünyanın güneş etrafında bir tam dönüş yapması için geçen zamandır. Bir yıldız yılı içinde 365,242 güneş günü, 366,242 yıldız günü vardır. Tanıma göre, yıldız günü 2( radyanlık bir dönüş için geçen zaman olup 
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 saattir. Güneş günü ise 24 saattir. Bu tanımlardan
365,242  güneş günü  =  366,242  yıldız günü

365,242 x 24 saat  =  366,242 x 
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bulunur.

Ayrıca dünya kendi ekseni etrafındaki bir tam dönüşünü  23 saat  56 dakika 42 saniye ( 86164 s ) de tamamlar. Böylece,
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bulunur.

SAKİN HAVANIN HAREKETİ
Rüzgar olmadığı zaman bile, hava dünyanın dönüşü nedeniyle mutlak uzayda hareket halindedir. Rüzgar yok dediğimiz zaman, bunun anlamı dünyaya göre hareket yok demektir. Atmosfer de mutlak uzayda dünya ile birlikte 
[image: image124.wmf]W
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 açısal hızıyla döner.
Şekil 2.6’da gösterildiği gibi enlemi ( olan bir P noktasındaki hava hareketini inceleyelim. P noktasının yer vektörü 
[image: image125.wmf]R
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 olsun ve 
[image: image126.wmf]R
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 vektörünün başlangıcı dünyanın merkezinde bulunsun.

Dünya batıdan doğuya doğru dönerken P noktası yarıçapı r olan enlem dairesi boyunca hareket eder. Şekilden görüleceği gibi

r = R cos (                                              dir.
Şekil 2.6
P noktasının hareketinin hız vektörüne 
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 enlem dairesine teğettir ve doğuya doğru yönlenmiştir, büyüklüğü ise, 
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dir. Vektörel çarpım özelliğinden,
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yazılabilir. Bu vektörel çarpımın sonucu olan vektör, sağ el kaidesine göre sayfa düzlemine dik ve sayfanın içine doğru yani doğuya doğru yönlenmiştir. Böylece,
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yazılabilir.

DÜNYAYA GÖRE HAREKET
Enlemi ( ve yer vektörü  
[image: image133.wmf]R
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 olan A noktasında bir hava parseli gözönüne alalım (Şekil 2.7).
Şekil 2.7
Bu hava parselinin çok kısa bir (t zaman zarfında B noktasına geldiğini kabul edelim. Dünya dönmemiş olsa idi  
[image: image134.wmf]AB

  vektörü 
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 vektörleri arasındaki fark olacaktı. Bu vektörü 
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 ile gösterelim. Burada a alt indisi mutlak hareketi gösterir.
Dünyanın dönüşü gözönüne alınacak olursa, bu durumda A noktasındaki hava parseli (t zaman zarfında doğuya doğru  
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 mesafesi kadar hareket ederek 
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 noktasına gelir ve bağıl hareket 
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 EMBED Equation.3  [image: image141.wmf]B

A

¢

 yönünde olur.
Şekilden,
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yazılabilir.Burada, 
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 vektörünün dünya üzerinde ölçülen bağıl değişimidir. Bu eşitliğin her iki tarafı (t ile bölünürse,
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veya
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elde edilir. Burada, 
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 mutlak hız, 
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(2.8) eşitliğinden
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operatörü elde edilebilir. Bu operatör 
[image: image151.wmf]a

V

r

’ya uygulanırsa,


[image: image152.wmf])

(

)

(

a

a

r

a

a

V

t

d

V

d

t

d

V

d

r

v

r

r

´

W

+

=



[image: image153.wmf])

(

R

V

2

t

d

V

d

t

d

V

d

r

r

r

a

a

r

r

r

r

v

r

r

´

W

´

W

+

´

W

+

=

                      (2.10)

elde edilir. (2.10) eşitliğinden görüleceği gibi mutlak ivme 
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 dünyada ölçülen üç terimin toplamından meydana gelmiştir.
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 : Dünyaya göre ölçülen bağıl hızın birim zamandaki değişimi olup bağıl ivmedir.
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 vektörü Şekil 2.8’den görülebilir.
Şekil 2.8
Şekil 2.8’den görüleceği gibi (
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 vektörlerinin herbirine diktir ve 
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 vektörünün soluna doğru yönlenmiştir.
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 vektörüne Coriolis kuvvet denir. Coriolis kuvvet bağıl hız 
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  vektörüne merkezcil ivme denir. Şekil 2.9 dan görüleceği gibi merkezcil ivme 
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 vektörü, P noktasında enlem dairesine teğet ve doğuya doğru yönlenmiş 
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 vektörüne dik ve 
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 vektörünün soluna doğru yönlenmiştir. Böylece, (
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Şekil 2.9

- (
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)  terimine merkezkaç ivme veya merkezkaç kuvvet denir. Merkezkaç kuvvet de P noktasından geçen meridyen düzlemi içindedir, dünyanın eksenine dik fakat dışa doğru yönlenmiştir. Merkezkaç kuvvet hava hareketi olmaksızın dünyanın kendi ekseni etrafında dönüşünden ortaya çıkar.

Merkezkaç ivmenin büyüklüğü
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dir. Burada, r = R cos (  dir. Böylece, 
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 dönme eksenine dik ve enlem dairesinin merkezinden dışa doğru yönlenmiş enlem dairesinin yarıçap vektörü olmak üzere merkezkaç kuvvet
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yazılabilir. Dünyanın dönüş eksenine dik ve dışa doğru etkiyen merkezkaç kuvvet hareket doğrultusunda bir bileşene sahip olup dönen koordinatlara göre hava parselinin hızının şiddetini arttırır yani bir ivme meydana getirir.
Merkezkaç kuvveti daha iyi açıklamak için bir ipe bağlanmış kütlesi m olan ve yarıçapı r olan bir daire etrafında SYMBOL 119 \f "Symbol" açısal hızı ile döndürülen bir top düşünelim (Şekil 2.10). Sabit uzaydaki bir gözlemcinin görüş açısından topun hızının şiddeti sabittir, fakat topun hareket yönü sürekli olarak değişir, böylece hızı sabit değildir. İvmeyi hesaplamak için, Şekil 2.10’da gösterildiği gibi topun  SYMBOL 100 \f "Symbol"

SYMBOL 113 \f "Symbol" açısı kadar dönmesi esnasındaki bir SYMBOL 100 \f "Symbol" t zaman artımı için hızda meydana gelen 
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 değişimini düşünelim. SYMBOL 100 \f "Symbol"

SYMBOL 113 \f "Symbol"  aynı zamanda 
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 vektörleri arasındaki açı olduğundan 
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dır. Bu eşitlik SYMBOL 100 \f "Symbol" t ile bölünerek ve SYMBOL 100 \f "Symbol" tSYMBOL 174 \f "Symbol" 0 limit durumunda 
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elde edilir.
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elde edilir.
Bu nedenle, sabit koordinatlardan gözlenen hareket, ivmesi  dönme eksenine doğru yönlenmiş ve açısal hızın karesi ile dönme ekseninden olan uzaklığın çarpımına eşit olan üniform ivmeli bir harekettir. Bu ivmeye merkezcil ivme denir. Bu ivmeye topu çeken ipin kuvveti sebep olur.

Şekil  2.10   Merkezcil  ivme

Şimdi hareketi topla birlikte dönen koordinat sisteminden gözlediğimizi düşünelim. Bu dönen sistemde top hareketsizdir, fakat hala top üzerine etkiyen, yani ipi çeken bir kuvvet vardır. Bu nedenle, bu dönen koordinat sistemine göre hareketi tanımlamak için Newton’un ikinci yasasının uygulanmasında topa bağlı ipin kuvvetini dengeleyen ilave bir görünen kuvvet, merkezkaç kuvvet, dahil etmek gerekir. Böylece, merkezkaç kuvvet, topun ip üzerindeki atalet reaksiyonuna eşdeğer ve merkezcil ivmeye tamamen eşit ve zıt yöndedir.

Özetlersek: Sabit bir sistemden gözlenen dönen top ip tarafından uygulanan kuvvete karşılık olarak üniform bir merkezcil ivmeye maruz kalır. Kendisiyle birlikte dönen bir sistemden gözlenen top hareketsizdir ve ip tarafından uygulanan kuvvet merkezkaç kuvvet ile dengelenir.
BAĞIL HAREKET DENKLEMİ

Atalet eksen takımındaki hareket denklemi
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şeklindedir. Bu denklemde mutlak ivme için bulunan ifade yerine konursa,
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          (2.11)
elde edilir. (2.11)’den görüleceği gibi eşitliğin sol tarafında bağıl ivme, sağ tarafında ise kuvvet terimleri vardır. Bu kuvvetler sırasıyla,
1) Basınç gradyanı kuvveti
2) Coriolis kuvvet

3) Gravitasyonel çekim kuvveti

4) Merkezkaç kuvvet

5) Sürtünme kuvveti
dir. Coriolis kuvvet ve merkezkaç kuvvet gerçek kuvvet değildir, mutlak ivmenin bileşenleridir. Bu kuvvetler dünyanın dönüşünden dolayı ortaya çıkarlar.
YERÇEKİMİ  KUVVETİ

Dünya ile birlikte dönen bir eksen takımında gözlenen yeryüzeyine göre hareketsiz birim kütleli bir parçacık büyüklüğü 
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 olan bir merkezkaç kuvvete ve büyüklüğü 
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 olan bir çekim kuvvetine maruzdur. Bu iki kuvvet de aynı meridyen düzlemi içinde etki ederler. Merkezkaç kuvvet dünyanın eksenine dik ve dışa doğru yönlenmiştir, çekim kuvveti dünyanın merkezine doğru yönlenmiştir (Şekil .2.11)
Şekil 2.11’den görüldüğü gibi merkezkaç kuvvet çekim kuvvetini kısmen dengelediğinden, yeryüzeyindeki hareketsiz  m  kütleli bir parçacığın ağırlığı, genel olarak çekim kuvveti  m
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şeklinde bir yerçekimi kuvveti 
[image: image192.wmf]g
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 (basit olarak yerçekimi) tanımlayarak çekim kuvveti ve merkezkaç kuvvetin etkilerini birleştirilebilir.
Şekil  2.11 Çekim 
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  arasındaki bağıntı ve dünyanın şekli.

Çekim kuvveti dünyanın merkezine doğru, merkezkaç kuvvet ise dönüş ekseninden dışa doğru yönlenmiştir. Bu nedenle, yerçekimi kuvveti kutuplar ve ekvatorun dışında dünyanın merkezine doğru yönlenmez. Şekil 2.11’de gösterildiği gibi, dünya tam bir küre olsaydı, yerçekimi kuvveti dünya yüzeyine paralel ekvatora doğru bir bileşene sahip olacaktı. Dünya, ekvatora doğru olan bu kuvvet bileşenini dengelemek için ekvator bölgesi şişkin yaklaşık bir sferoid şekline uymuştur. Böylece 
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, heryerde yeryüzeyine normal olarak yönlenir. Sonuç olarak, dünyanın ekvatordaki yarıçapı kutuplardaki yarıçapından yaklaşık olarak 21 km daha büyüktür. Ayrıca, 
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 ’ye paralel olarak alınan lokal "düşey", ekvator ve kutuplar hariç dünyanın merkezinden geçmez. Yerçekimi ivmesine dik olan yüzeye “Yatay Düzlem” denir. Bununla beraber, birçok meteorolojik problem için dünya küresel olarak kabul edilebilir.
Yerçekimi, jeopotansiyel denilen, potansiyel fonksiyon (’nin gradyanı vasıtasıyla gösterilebilir:
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Jeopotansiyelin değeri ortalama deniz seviyesinde sıfır alınırsa, z yüksekliğindeki jeopotansiyel ((z), birim kütleyi ortalama deniz seviyesinden  z yüksekliğine yükseltmek için gerekli iştir :
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Çekim kuvveti 
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 ve merkezkaç kuvvet 
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 aynı doğrultuda oldukları zaman 
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’nin büyüklüğü kolaylıkla hesaplanabilir. Çekim kuvveti ve merkezkaç kuvvet aynı doğrultuda değilse, yerçekimi kuvvetini hesaplamak için 
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 doğrultusundaki bileşeninin büyüklüğünün bulunması gerekir. Genel durumda, ortalama deniz seviyesinden z’ yüksekliğindeki birim kütle üzerine etkiyen kuvvetler gözönüne alınırsa (Şekil 2.12),
R = a + z,       r = (a + z) cos (        (a ; dünyanın ortalama yarıçapı)

olup 
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 doğrultusundaki bileşeninin büyüklüğü,
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Şekil 2.12
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elde edilir. Ortalama deniz seviyesindeki birim kütle için (2.14) eşitliği
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şeklini alır. (2.15) eşitliğinde 
[image: image215.wmf]*

o

g

  yerine konularak g’nin ölçülmüş değerlerinden dünyanın kütlesi hesaplanabilir.
Ortalama deniz seviyesinde,
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olup,
Dünyanın kütlesi                  M = 5,977 x 1024 kg

Gravitasyonel sabit               G = 6,673 x 10-11 N m2 kg-2

Dünyanın ortalama yarıçapı  a = 6,371 x 106 m
alınırsa,
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olup ortalama deniz seviyesi için


[image: image219.wmf])

cos

10

45

,

3

1

(

g

g

2

3

o

o

j

´

-

=

-

*

                       (2.16)

elde edilir.

Böylece, merkezkaç kuvvet ve çekim kuvveti yerine yerçekimi kuvveti konulursa,
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şeklinde bağıl hareket denklemi elde edilir. Bu eşitlikte hız vektörlerinin altındaki r indisleri kaldırılmıştır. Çünkü bu denklemde verilen hızların tümü dünyaya göre olan hızlar yani bağıl hızlardır.
CORIOLIS  KUVVET

Dönen sisteme göre hareketsiz olan bir cismi tanımlamak için, cismin üzerine etkiyen kuvvetler arasına görünen bir kuvvet olan merkezkaç kuvvet dahil edilmek koşuluyla, dönen koordinatlarda Newton’un ikinci hareket yasası uygulanabilir. Eğer cisim dönen sisteme göre hareket ediyorsa, Newton’un ikinci yasasının geçerli kalması için ilave bir görünen kuvvet, Coriolis kuvvet gereklidir.

Bir cismin atalet koordinat sistemine göre düzgün doğrusal bir harekete başladığını kabul edelim. Eğer cismin dönme ekseni hareket düzlemine dik olan dönen bir sistemden gözlenirse, yol Şekil 13’ de gösterildiği gibi eğrilmiş olarak görünecektir. Böylece, dönen bir koordinat sisteminde gözlenildiğinde atalet hareketindeki bir cismi doğru-çizgi yolundan saptıran görünen bir kuvvet vardır. Meydana gelen yol koordinat dönüş yönünün zıt yönünde eğrilir. Bu saptırıcı kuvvet Coriolis kuvvettir. Dönen sistemden gözlenen bağıl hareket, ivmesi Coriolis kuvvet ve merkezkaç kuvvetin toplamına eşit olan ivmelenmiş bir harekettir. Hız vektörüne dik olarak etkiyen Coriolis kuvvet sadece hareketin yönünü değiştirebilir. Bununla beraber radyal olarak dışa doğru etkiyen merkezkaç kuvvet hareket yönü boyunca bir bileşene sahiptir. Bu bileşen dönen koordinatlara göre parçacığın hızının şiddetini arttırır. 

Şekil 2.13   Bir atalet eksen takımından (düz çizgi) ve dönen bir eksen takımından (eğrisel çizgi) gözlenmiş atalet hareketi .

Kuzey yarımkürede yatay olarak hareket eden cisimlerin sağa doğru saptırılmış olarak gözlenmesi, kuzey yarımküredeki yatay düzlemlerin lokal zenit yani z-ekseni etrafında saat ibrelerinin ters yönünde dönmesinden dolayıdır. Bu dönüşü açıklayabilmek için önce açısal hız kavramının fiziksel açıklamasını yapalım.

Açısal hız, vektörel bir büyüklüktür ve açısal hız vektörüne dik bir düzlemin, açısal hız vektöründen geçen bir eksen etrafında açısal hızın büyüklüğüne eşit bir açısal hızla döndüğünü gösterir.

Şekil 2.14’den görüleceği gibi Kuzey Yarımkürede herhangi bir ( enleminde dünyanın açısal hız vektörü 
[image: image221.wmf]W

r

’nın lokal kartezyen koordinat sistemindeki bileşenleri
(x =  0

(y =  ( cos (
(z =  ( sin (
dir. Böylece, xy düzlemi , yani yatay düzlem z-ekseni etrafında saat ibrelerinin ters yönünde ( sin ( açısal hızıyla döner. Görüldüğü gibi, yatay düzlemin          z-ekseni etrafındaki dönüşünün açısal hızı enlem açısının sinüsü ile orantılıdır.
Şekil 2.14  Dünyanın açısal hız vektörü 
[image: image222.wmf]W
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’nın bileşenleri
Böylece, bu dönüş kutuplardaki bir günde 360o lik maksimum değerinden ekvatora doğru sürekli olarak azalır ve ekvatorda sıfır olur. Bu sebepten Coriolis sapması kutuplardan ekvatora doğru azalır.
Bu dönüş dünya üzerindeki herhangi bir noktayı dünyanın merkezine birleştiren yarıçapa dik bir yatay düzlem göz önüne alınarak gösterilebilir         (Şekil 2.15). Noktayı dünyanın merkezine birleştiren eksen sadece kutuplarda dünyanın dönme ekseni ile çakışıktır. Böylece, kutuptaki yatay düzlem  N  bir günde 360o lik tam bir dönüş yapar. Orta enlemlerdeki  M  düzlemi LL  enlem dairesi boyunca döner. Dünya dönerken bu düzlemin içinden geçen enlem ve boylam dairelerine göre yönlenişini ve sabit bir yıldıza doğru yönlenmiş ve yönünü koruyan kalın oka göre durumunu karşılaştıralım. M’den M ‘ye dönüşte bu düzlemin kenarları enlem ve boylam dairelerine göre aynı yönünü korur, fakat uzayda sabit bir noktaya yönlenmiş oka göre yönünde bir değişim meydana gelir. Dünya üzerindeki bir gözlemciye göre, dünyanın dönüşü ile bu düzlemde herhangibir değişim meydana gelmez. Dünyanın dışında uzaydaki bir gözlemciye göre bu düzlem MC ekseni etrafında dönmüştür. Böyle bir gözlemciye göre, bu düzlemin dünyanın dönüşünden dolayı M’den M ‘ye gelirken merkezi etrafında da döndüğü görülecektir (Şekil 2.15’in sağındaki diyagram).
Şekil 2.15
Uzaydaki bir gözlemci, rüzgarı (veya serbest olarak hareket eden bir cismi) düz bir çizgi boyunca hareket ediyor olarak ve alttaki yüzeyi (M düzlemi gibi) lokal zenit etrafında dönüyor olarak görür. Fakat biz dünya üzerinde bu dönüşün farkına varamayız. Bize, alttaki yüzey hareketsiz ve rüzgar, kuzey yarımkürede, hareketin sağına doğru sapmış olarak görülür. Bu sapma Coriolis sapması olarak bilinir. Şekil 2.15’den görüleceği gibi, ekvatörde, düzlem E’den E ’ye gelirken, CE ekseni etrafında bir dönüş meydana gelmez. Bağıl hareket şeklin sağındaki diyagramlarda gösterilmiştir.
Coriolis kuvvetten dolayı olan sapmanın iki görüş noktasından açıklaması yapılabilir.

1) Kuzey kutupta kuzey-güney yönünde hareket eden rüzgarların davranışının özel durumu göz önüne alınarak,
2) Bu özel sonuçların herhangi bir enlemde ve herhangi bir yönde hareket eden rüzgarların sapmasının genel durumuna genişletilerek
Daha kolay gözlenebilmesi nedeniyle, rüzgar hareketi yerine önce bir merminin hareketini inceleyelim.
1) Kuzey Kutupta Sapma : Kutuplar etrafındaki küçük bir dünya alanıbir düzlem yüzey olarak düşünülebilir. Şekil 2.16’de gösterildiği gibi PX verilen bir anda gözlemcinin meridyeninin yönü olsun. P’den PX meridyeni boyunca bir merminin atıldığını ve bu merminin bir saat sonra X’e ulaştığını kabul edelim. Bu zaman aralığında başlangıçta PX’de bulunan meridyen doğuya doğru 15o dönecek PY konumunu alacaktır. Mermi bu dönüşe katılmayacak, PX doğrusu boyunca hareketine devam edecek, ancak ateş eden gözlemciye PX eğrisel çizgisiyle gösterilen eğrisel yol boyunca sağa doğru gittikçe daha fazla saptırılmış olarak görünecektir. Dünya üzerindeki herhangi bir gözlemci hiçbir zaman alttaki yüzeyin dönüşünün farkına varamaz ve mermiyi (b) şeklinde kesikli çizgi ile gösterilen eğrisel yol boyunca hareket ediyor olarak görür. Kuzey Yarımkürede sapmanın yönü her durumda hareket yönünün sağına doğrudur.
Şekil 2.16
2) Herhangi bir enlemdeki durum benzer şekilde açıklanabilir. Bu durumda sadece alttaki yatay düzlemin açısal hızını büyüklüğü kutuplardakinden daha küçüktür ve bu nedenle sapma daha azdır.
Yatay düzlemlerin lokal zenit etrafında döndüğü FOUCAULT SARKACI deneyi ile deneysel olarak da gösterilmiştir. Bu deney 1851 yılında Paris’teki PANTHEON katedralinde yapılmıştır. Katedralin kubbesinin ortasına uzun bir telin ucuna bir ağırlık asılmış ve bunun ucuna da sivri bir uç takılmış ve altına bir kum havuzu konulmuştur. Ucunda ağırlık olan tel, bir sarkaç gibi sallanmış ve ağırlığın ucundaki sivri uç kum havuzunda çizgi çizmeye başlamıştır. Bir müddet sonra sivri ucun aynı çizgi üzerinden geçmediği görülmüştür. Bu durum alttaki kum havuzunun döndüğünü göstermiştir. Çünkü, bir sarkacın altındaki düzlem sarkacın sallandığı eksen etrafında döndüğü zaman sarkacın salınım düzleminin değişmediği bilinmektedir. 


Paris’te alttaki yatay düzlem bir tam dönüşünü 32 saatte tamamlamıştır. Aynı deney Londra’da Science Müzesinde yapıldığında alttaki yatay düzlemin bir tam dönüşünü 31 saatten biraz daha az bir zamanda tamamladığı görülmüştür.
Birim kütledeki üç boyutlu Coriolis kuvvet

[image: image223.wmf]V

2

C

r

r

r

´

W

-

=

                                                     (2.18)
dir. (2.18  ) eşitliğinden görüleceği gibi Coriolis kuvvet her noktada 
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 açısal hız vektörüne ve 
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 bağıl hız vektörüne diktir ve kuzey yarımkürede bağıl hız vektörünün sağına doğru yönlenmiştir. Coriolis kuvvet bağıl hız vektörüne dik olduğundan rüzgar şiddetini değiştirmez sadece rüzgarı doğrultusundan saptırır. Bu nedenle, Coriolis kuvvete dünyanın dönüşünden dolayı ortaya çıkan saptırıcı kuvvet de denir.
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şeklinde ifade edilebilir. Hareket yatay olduğu zaman w = 0 ve 
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ile gösterilir ve  f’ ye Coriolis parametresi denir. Fiziksel olarak, Coriolis parametresi yatay düzlemin dünyanın dönüşünden dolayı lokal düşey etrafındaki açısal hızının iki katı olarak tanımlanabilir. Çünkü,  (z = ( sin ( ‘dir. Böylece yatay Coriolis kuvvet
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şeklinde ifade edilebilir. (2.20) eşitliğinden görüleceği gibi, kuzey yarımkürede
( ( 0   (   f ( 0

olduğundan, yatay Coriolis kuvvet yatay hız vektörüne diktir ve yatay hız vektörünün sağına doğru yönlenmiştir. Güney yarımkürede ise,
( ( 0   (   f ( 0

olduğundan yatay hız vektörünün soluna doğru yönlenmiştir (Şekil 2.17).
Yatay Coriolis kuvvetin büyüklüğü,
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dır. Yatay Coriolis kuvvet ekvatorda sıfırdır.

Coriolis kuvvetin düşey bileşeni normal olarak yerçekimi kuvvetinden çok daha küçüktür. Etkisi sadece, cismin doğuya veya batıya doğru hareket edişine bağlı olarak cismin görünür ağırlığında çok küçük bir değişime sebep olur.
Şekil 2.17
(2.17) ile verilen bağıl hareket denklemindeki her bir terimin lokal kartezyen koordinatlardaki bileşenleri yerine konularak bağıl hareket denkleminin lokal kartezyen koordinat sistemindeki bileşenleri, 
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z-bileşeni   
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şeklinde ifade edilebilir. Sinoptik ölçekli hareketlerde düşey hız  w  oldukça küçüktür (1 – 10 cm s-1). Hemen hemen yatay akımda (yani büyük ölçekli ve sinoptik ölçekli atmosferik akımda) 
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şeklinde yaklaşık hareket eşitlikleri elde edilir. (2.22) eşitliklerinden yatay hareket bileşenleri
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olup vektörel olarak,
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şeklinde ifade edilebilir. Yeryüzeyi üzerindeki 300 m’lik tabakada
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büyüklük mertebesindedirler. (2.23) denkleminin vektörel gösterilişi Şekil 2.18’ de verilmiştir.
Şekil 2.18  (2.23) denkleminin vektörel gösterilişi
KÜRESEL KOORDİNATLARDA BAĞIL HAREKET DENKLEMİNİN BİLEŞENLERİ

Lokal kartezyen koordinat sisteminin başlangıcı gelişigüzel seçilebilir.Fakat bu başlangıç noktası (orijin) bir kere saptandıktan sonra sabittir değişmez      (Şekil 2.19).
Şekil 2.19
Şekil 2.19’dan görüleceği üzere, orijinden uzaklaştığımız zaman xy-düzlemi yani yatay düzlem dünya yüzeyinden sapmaya başlar. Bu nedenle, yatay kartezyen koordinat sistemi yatay ölçeği çok büyük olmayan hareketlerin incelenmesi için uygundur. Buna karşın, yatay ölçeği dünyanın yarıçapı ile mukayese edilebilir mertebede olan planeter dalgalar gibi büyük-ölçekli hareketleri incelediğimiz zaman, bu tip büyük ölçekli hareketlerin esas olarak dünyanın şeklini takip etmeleri nedeniyle ve meteorolojik amaçlar için dünyanın şeklinin küresellikten olan sapması tamamen ihmal edilebilir olduğundan, hareket denklemlerinin küresel koordinatlardaki ifadelerini elde etmek gerekir.
Küresel koordinatlarda bir hava parselinin konumu boylam (, enlem ( ve dünyanın merkezinden olan radyal uzaklık r vasıtasıyla tayin edilebilir          (Şekil 2.20).
Şekil 2.20
Boylam (, normal olarak Greenwich’ten doğuya doğru ölçüldüğünde pozitif ve Greenwich’te (= 0 dır. Enlem (, ekvatorda sıfır kuzey kutbunda + (/2, güney kutbunda  ( (/2 dir. Radyal uzaklık  r = a + z  şeklinde ifade edilebilir, burada  a  dünyanın ortalama yarıçapı,  z  ortalama deniz seviyesinden olan yüksekliktir.     x  ve  y  küre boyunca doğuya ve kuzeye doğru olan eğrisel uzaklıklardır. z  ise lokal düşey boyunca olan uzaklıktır. Şekil 2.20’den hız bileşenleri  u,  v  ve  w aşağıdaki şekilde ifade edilebilir.
          dx = r cos ( d(,                  dy = r d(,                         dr = dz
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Troposfer içinde,  z << a  olduğundan (troposfer içinde z/a ( 0,002  dir) (2.24) eşitliklerinde  % 0,2 hata sınırı içinde r’nin türetilmediği yerlerde  r = a alınabilir. Böylece,
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yazılabilir.
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 birim vektörü enlem dairesi boyunca doğuya doğru, 
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 birim vektörü lokal düşeye doğru yönlenmiş dik birim vektör üçlüsü olmak üzere bağıl hız vektörü 
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şeklinde ifade edilebilir. Burada şu noktayı belirtmek gerekir ki, bu şekilde tanımlanan (x,y,z)-koordinat sistemi kartezyen koordinat sistemi değildir. Lokal kartezyen koordinat sisteminde 
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 EMBED Equation.3  [image: image260.wmf]j
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 birim vektörleri sabit birim vektörlerdir. Küresel koordinatlarda ise, hava parseli hareket ederken 
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 EMBED Equation.3  [image: image263.wmf]j
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 birim vektörlerinin yönleri değişir. Bu nedenle, bu birim vektörler zamanın fonksiyonudurlar. İvmeyi elde etmek için hız vektörünün zamana göre hareketi takiben türevinin alınması gerekir. 
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                (2.26)
yazılabilir. Hareket denkleminin bileşenlerini elde etmek için önce birim vektörlerin hareketi takiben türevlerini bulmak gerekir.
Önce 
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(2.27) eşitliğinde 
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Şekil 2.21
y  ve  z-eksenleri boyunca olan hareket esnasında 
[image: image275.wmf]i

r

’nin yönü değişmez. A, B ve C noktalarında 
[image: image276.wmf]i

r

 birim vektörü sayfa düzlemine dik ve içeriye doğru yönlenmiştir. Böylece


[image: image277.wmf]x

i

u

t

d

i

d

¶

¶

=

r

r


elde edilir. Şekil 2.22’den görüleceği gibi,
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Şekil 2.22   
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Ayrıca 
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elde edilir.
Benzer şekilde,
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olup, bu eşitlikte       
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Şekil 2.25  
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Ayrıca 
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elde edilir. Elde edilen değerler (2.29) eşitliğinde yerine konulursa,
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elde edilir.
Sonuç olarak, Şekil 2.27 ve Şekil 2.28 yardımıyla benzer irdelemelerle
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olduğu gösterilebilir.
(2.28), (2.30) ve (2.31),  (2.26)’ da yerine konularak ve terimler yeniden düzenlenerek bağıl hareketi takiben ivmenin küresel koordinatlarda açılımı elde edilir.
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Şekil 2.27                                                    Şekil 2.28
Basınç gradyanı kuvveti, Coriolis kuvvet, yerçekimi kuvveti ve sürtünme kuvveti daha önce çıkarıldığı gibidir. Bununla beraber, küresel koordinatlarda x ve y eğrisel uzaklıkları gösterir. Bu değerler yerine konularak hareket eşitliğinin küresel koordinatlardaki bileşenleri elde edilir.
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(2.33), (2.34) ve (2.35) denklemlerinin sol tarafındaki 1/a ile orantılı terimlere eğrilik terimleri denir, çünkü bu terimler dünyanın eğriliğinden dolayı ortaya çıkarlar. Eğrilik terimleri orta enlem sinoptik ölçekli hareketler için önemsizdir. 
Yukarıdaki eşitliklerde  y  (’ ye   
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 eşitliği ile bağlıdır. Bu nedenle, yukarıdaki eşitliklerde hem (, hem de f  değişkendir. Ayrıca, 
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olduğundan, küresel koordinatlardaki hareketi takiben türev operatörü
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şeklinde yazılabilir.

HAREKET DENKLEMLERİNİN ÖLÇEK ANALİZİ
Ölçek analizi ile hareket denklemlerindeki bazı terimlerin elenmesi sadece matematiksel bir basitleştirme sağlamaz aynı zamanda istenmeyen bir hareket tipini (yani meteorolojik olarak ilgilenmediğimiz bir hareket tipini) tam olarak ortadan kaldırmaya veya süzmeye de yardım eder. Tam hareket denklemleri (2.33), (2.34) ve (2.35) tüm tip ve ölçekteki atmosferik hareketleri tanımlar. Örneğin, ses dalgaları bu denklemlerin tam olarak geçerli bir çözümüdür. Bununla beraber, ses dalgaları meteorolojik problemler için ihmal edilebilir önemdedir. Bu nedenle, eğer ses dalgalarının oluşumuna sebep olan terimleri ihmal edebilirsek ve bu istenmeyen hareket sınıfını süzebilirsek belirgin bir avantaj sağlamış oluruz.

Sinoptik ölçekli hareketlerde (2.33), (2.34) ve (2.35)’i basitleştirmek için, orta enlem sinoptik sistemlerine ait alan değişkenlerinin gözlenmiş değerlerine dayanan aşağıdaki karakteristik ölçekler tanımlanır.

     U  SYMBOL 126 \f "Symbol" 10 m s                yatay hız ölçeği

     W SYMBOL 126 \f "Symbol"  1 cm s                düşey hız ölçeği

     L  SYMBOL 126 \f "Symbol"  106 m                 uzunluk ölçeği SYMBOL 91 \f "Symbol" SYMBOL 126 \f "Symbol" 1/SYMBOL 40 \f "Symbol"2SYMBOL 112 \f "Symbol"

SYMBOL 41 \f "Symbol" dalgaboyuSYMBOL 93 \f "Symbol"
     H  SYMBOL 126 \f "Symbol"  104  m               derinlik ölçeği

(P/SYMBOL 114 \f "Symbol"  SYMBOL 126 \f "Symbol"  103 m2 s-2          yatay basınç salınımı ölçeği

  L/U  SYMBOL 126 \f "Symbol"  105 s                 zaman ölçeği

(P ve SYMBOL 114 \f "Symbol"  nun her ikisi de yükseklikle yaklaşık olarak eksponansiyel olarak azalmasına rağmen troposferde bütün yüksekliklerde geçerli bir ölçek hesabı oluşturmak için yatay basınç salınımı (P, SYMBOL 114 \f "Symbol" ile normalize edilmiştir. (P/SYMBOL 114 \f "Symbol" jeopotansiyel birimine sahiptir. Buradaki zaman ölçeği, sinoptik ölçekli hareketlerde gözlenildiği gibi, hemen hemen yatay rüzgar hızıyla hareket eden basınç sistemleri için uygun olan advektif zaman ölçeğidir. Böylece L/U, U hızıyla bir L uzaklığı kadar hareket etmek için gerekli olan zamandır, ve böyle hareketler için toplam diferansiyel operatörü d / d t ~ U / L  dir.

Burada şunu belirtmek gerekir ki, sinoptik ölçekli düşey hız doğrudan ölçülebilen bir büyüklük değildir. Bununla beraber, w nin büyüklüğü yatay hız alanına ait bilgilerden çıkarılabilir.

Bundan sonra, verilen bir enlemde sinoptik ölçekli hareketler için (2.33) ve (2.34) ’deki her bir terimin büyüklüğü hesaplanabilir. Bozulmaların, (0 = 45o enleminde merkezlendiğini kabul edilirse,
 fo =  2SYMBOL 87 \f "Symbol" sin(o = 2SYMBOL 87 \f "Symbol" cos (o SYMBOL 64 \f "Symbol" 10-4 s-1

olur. Hareket denkleminin yatay bileşenlerindeki ((2.33) ve (2.34)( terimlerin büyüklükleri Tablo 2.1 verilmiştir. 

Tablo 2.1  Yatay Hareket Denklemlerinin Ölçek Analizi

    A        B               C              D             E                   F         G

x -bileşeni      
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Ölçekler          
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Moleküler sürtünme terimi o kadar küçüktür ki yüzey yakınındaki en küçük-ölçekli türbülanslı hareketler hariç tüm hareketler için ihmal edilebilir. Yüzey yakınında rüzgar kaymaları çok büyük olabilir ve moleküler sürtünme terimi korunmalıdır 

JEOSTROFİK   YAKLAŞIM  VE  JEOSTROFİK   RÜZGAR

Tablo 2.1’den görüleceği gibi, orta enlem sinoptik ölçekli bozulmalar için Coriolis kuvvet (B terimi) ve basınç gradyanı kuvveti (F terimi) yaklaşık olarak dengededir. Bu nedenle, (2.33) ve (2.34)’de ilk yaklaşım olarak sadece bu iki terim tutularak, jeostrofik bağıntı elde edilir. 
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                                (2.36)

Jeostrofik denge büyük-ölçekli tropikler dışı sistemlerde basınç alanı ve yatay hız arasında yaklaşık bir bağıntı veren diagnostik bir ifadedir. (2.36) yaklaşımı zamana bağlı değildir. Bu nedenle, hız alanının gelişiminin öngörüsünü yapmak için kullanılamaz. Bu sebepten jeostrofik bağıntıya diagnostik bağıntı denilir.

(2.36) eşitliklerini sağlayan yatay hız alanına jeostrofik rüzgar denir. Böylece, herhangi bir anda verilen bir basınç dağılışı için (2.36) eşitlikleri kullanılarak jeostrofik rüzgarı elde etmek mümkündür. Tablo 2.1 de kullanılan ölçekler için, orta enlemlerde jeostrofik rüzgar  % 10 - 15  gerçek yatay rüzgara yaklaşır.
Jeostrofik rüzgar teorik bir rüzgardır, fakat gerçek rüzgara çok kullanışlı bir yaklaşımdır. Jeostrofik rüzgar şu kabullerle elde edilir.

1) Hareket yatay ve ivmesiz         w = 0  ve   
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2) Sürtünme yok   
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Bu kabuller altında şu sonuç çıkar; Basınç gradyanı sadece Coriolis kuvvetle dengelenir. Atmosferde tam bir denge nadiren mevcuttur, fakat bu kabuller yüzey sürtünmesinden doğrudan etkilenen tabakanın (sürtünme tabakası) üzerindeki büyük ölçekli akımlarda hemen hemen gerçeklenir. Bu kabuller altında (2.21) hareket denklemlerinden
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şeklinde jeostrofik rüzgar eşitlikleri elde edilir. Burada g alt indisi rüzgarın jeostrofik olduğunu gösterir.

Böylece, 
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  veya vektörel olarak
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şeklinde tanımlanır. (2.39) eşitliğinden görüleceği gibi, jeostrofik rüzgar vektörü 
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, yatay basınç gradyanı vektörü 
[image: image324.wmf]p

H

Ñ

-

’ye dik olup izobarlara paraleldir ve kuzey yarımkürede, jeostrofik rüzgar vektörünün solunda alçak basınç sağında yüksek basınç bulunur (Şekil 2.29).
Şekil 2.29
Sonuç olarak ;

a) Kuzey Yarımkürede rüzgarın geldiği yöne sırtımızı dönersek, solumuzda alçak basınç sağımızda yüksek basınç kalır.

b) Güney Yarımkürede rüzgarın geldiği yöne sırtımızı dönersek, solumuzda yüksek basınç sağımızda alçak basınç kalır.

Bu iki kurala Buys-Ballot yasası denir.
Jeostrofik rüzgarın şiddeti,
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şeklinde ifade edilebilir. Burada,
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olup yatay basınç gradyanının büyüklüğüdür. (2.40) eşitliğinden görüleceği gibi jeostrofik rüzgar şiddeti yatay basınç gradyanının büyüklüğü ile doğru, yoğunluk ve Coriolis parametresi ile ters orantılıdır.

Jeostrofik rüzgar sadece ekvatordan uzaktaki büyük-ölçekli hareketler için gerçek yatay rüzgar alanına bir yaklaşım olarak kullanılmalıdır. Çünkü, ekvatorda

sin ( = 0  (   f = 0

olup jeostrofik rüzgar şiddeti sonsuz olur ki, bu fiziksel olarak mümkün değildir.

Jeostrofik rüzgar aşağı yukarı 20o den daha yukarı enlemlerde, 1000 m yükseklikten daha yukarı seviyelerde normal olarak gerçek rüzgar için yeterli bir yaklaşımdır. Şu koşulla ki, haritalardaki izobarlar veya konturlar yaklaşık olarak doğrusal olmalıdır. Çünkü izobarların eğriliği nedeniyle rüzgar yönü değişirse 
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 olur ve jeostrofik rüzgar koşulu sağlanmaz.
YATAY BASINÇ GRADYANI
(2.40) eşitliğinden görüleceği gibi jeostrofik rüzgar şiddeti basınç ile değil yatay basınç gradyanı ile orantılıdır. 

Yatay olarak birim uzaklıktaki basınç değişimine yatay basınç gradyanı denir. Yatay basınç gradyanı izobarlara diktir ve yüksek basınçtan alçak basınca doğru yönlenmiştir. Basınç gradyanının anlamı;

a) Basınç gradyanının yönü

b) Gradyanın dikliği veya basınç değişiminin miktarı

göz önüne alınarak daha açık olarak anlaşılabilir.

Basınç gradyanı basınç değişiminin en büyük olduğu çizgi boyunca, yani izobarlar arasındaki en kısa uzaklık boyunca yani izobarlara dik yönde ölçülür.
Aktüel olarak gradyan topograflardan alınmış bir terim olup bir yüzeyin eğimini göstermek için kullanılır (Şekil 2.30). ABCD yüzeyinin gradyanı, eğimi yönünde aşağı doğru ölçülür. Aynı şekilde basınç gradyanı da basıncın azaldığı yönde ölçülür. Şekildeki kesikli çizgiler eğimli yüzey üzerindeki yükseklikleri eşit olan noktaları gösterir. Buradaki gradyan eşit yükseklik çizgilerine dik olduğu gibi basınç gradyanı da eşit basınç çizgilerine yani izobarlara diktir.

İki nokta arasındaki basınç değişiminin büyüklüğü basınç gradyanının dikliği olarak tanımlanır. Şekil 2.31’de aynı yatay uzaklıkta birinci şekildeki yüzey 50 metre, ikinci şekildeki yüzey ise 100 metre eğilmiştir. Eğer bu yüzeyler üzerine
Şekil 2.30
Şekil 2.31
10 metrelik düşey aralık ile eş yükseklik çizgileri çizilecek olursa, bu çizgiler ikinci yüzey üzerinde birinci yüzey üzerindekinden çok daha fazla sayıda ve birbirlerine çok daha yakın olacaktır. Bu durum gradyanın dikliğini gösterir.

Benzer olarak, atmosferik basınç durumunda, iki nokta arasındaki basınç gradyanı büyük olduğu zaman bu iki nokta arasındaki izobarlar çok sayıda ve birbirlerine yakın olacaklardır (Şekil 2.32). Şekil 2.32’den görüleceği gibi, ikinci şekildeki basınç gradyanı birinci şekildeki basınç gradyanının iki katıdır ve bu nedenle izobarlar çok daha sık ve sayıları da daha fazladır. Yatay oalarak DE boyunca taşınan bir barometre ikici durumda birinci durumdakinden iki kez daha hızlı düşer.
Şekil 2.32
Atmosfer durumunda, Şekil 2.30 ve Şekil 2.31’deki yüzeyler izobarik yüzeyleri yani sabit basınç kartlarını gösterir. Bu yüzeyler üzerindeki eş yükseklik çizgileri sabit basınç kartları üzerindeki jeopotansiyel yükseklik konturlarıdır. Böylece, izobarik koordinatlarda (x,y,p), yatay basınç gradyanı basınç yüzeyleri üzerindeki jeopotansiyel yükseklik gradyanı vasıtasıyla ifade edilebilir. 
Şekil 2.33’de gösterildiği gibi izobarik yüzeylere dik bir düşey düzlemdeki izobarik yüzeylerin düşey kesitlerini gözönüne alalım. P izobarik yüzeyi üzerinde aralarındaki düşey uzaklık (z, yatay uzaklık (n olan A ve B noktalarını gözönüne alalım. Şekil 2.33’de gösterildiği gibi, izobarik yüzeylerin eşit (p artımı için eşit aralıklı paralel düzlemler olduğunu kabul edelim. A ve B noktalarındaki basınçlar arasındaki fark
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şeklinde ifade edilebilir. A ve B aynı izobarik yüzey üzerinde olduğundan (p = 0 dır ve noktaları ayıran uzaklık sıfıra yaklaşırken limit durumunda,(n ( dn  ve   (z ( dz   yazılabilir. Böylece,
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olup, herhangi bir noktada, yatay basınç gradyanının düşey basınç gradyanına oranı bu noktadan geçen  izobarik  yüzeyin  lokal  eğimine  eşittir.  Büyük ölçekli
Şekil 2.33
atmosferik bozulmalarda izobarik yüzeylerin eğimleri nadiren 1/1000’ den daha büyüktür. Bu nedenle, bu sistemlerde yatay basınç gradyanı kuvveti tipik olarak, düşey basınç gradyanı kuvvetinden üç mertebe daha küçüktür.

(2.41) eşitliğinden görüleceği gibi, 
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 sabit kalmak koşuluyla, izobarik yüzeylerin eğimi arttıkça yatay basınç gradyanı (
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) artar. Benzer şekilde, izobarik yüzeylerin eğimleri sabit kalmak koşuluyla, izobarik yüzeyler sıklaştıkça
(
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 arttıkça ) yatay basınç gradyanı artar.
Atmosferde bağıl yatay hareketi başlatan temel kuvvet yatay basınç gradyanı kuvvetidir. Yatay basınç gradyanı kuvvetine maruz kalan bir hava parseli, yatay basınç gradyanı yönünde harekete başlar. Rüzgar hareketi meydana gelince, büyüklüğü  fV  olan yatay Coriolis kuvvet kuzey yarımkürede hareketi sürekli olarak sağa doğru saptırır (Şekil 2.34). Yatay basınç gradyanına maruz kaldığı sürece rüzgar şiddeti ve bunun sonucu olarak yatay Coriolis kuvvet artar. Daima rüzgar yönüne dik olan Coriolis kuvvet basınç gradyanının ters yönünde etkir. Sürtünme olmaması durumunda, maksimum sapma meydana geldiğinde yani rüzgar izobarlara paralel olduğu zaman yatay Coriolis kuvvet, yatay basınç gradyanı kuvveti ile aynı büyüklükte fakat zıt yönlüdür, böylece teorik bir denge oluşur. Doğrusal veya çok az eğrilmiş izobarlar durumunda Coriolis kuvvet ve yatay basınç gradyanı kuvveti arasındaki bu dengeden oluşan rüzgara Jeostrofik Rüzgar denir.
Şekil 2.34
YAKLAŞIK   PROGNOSTİK  EŞİTLİKLER  ; ROSSBY   SAYISI

Öngörü eşitlikleri elde etmek için (2.33) ve (2.34) de ivme terimini korumak lazımdır. Bu durumda yaklaşık yatay hareket denklemleri
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                                   (2.43)
olur. Burada, basınç gradyanı kuvvetini jeostrofik rüzgar vasıtasıyla yazmak için (2.36) eşitlikleri kullanılmıştır. (2.42) ve (2.43) deki ivme terimleri gerçek rüzgar ve jeostrofik rüzgar arasındaki farkla orantılı olduklarından, ölçek analizine uygun olarak Coriolis kuvvet ve basınç gradyanı kuvvetinden yaklaşık olarak bir büyüklük mertebesi daha küçüktürler. Yatay akışın yaklaşık jeostrofik dengede olması gerçeği diagnostik analiz için faydalıdır. Bununla beraber, bu durum hava öngörüsünde bu denklemlerin aktüel uygulamasını zorlaştırır. Çünkü ivme (doğru olarak ölçülmelidir) iki büyük terim arasında küçük fark olarak verilir. Böylece, hız veya basınç gradyanının birinin ölçümündeki küçük bir hata ivmenin hesaplanmasında büyük hatalara sebep olacaktır. 

Coriolis kuvvete göre ivmenin büyüklüğünün uygun bir ölçüsü ivme ve Coriolis kuvvet terimleri için karakteristik terimlerin oranı (U2 L)/(foU) teşkil edilerek elde edilebilir. Bu oran İsveçli meteorolojist C.G.Rossby [1898-1957SYMBOL 93 \f "Symbol" ye izafeten Rossby sayısı  denilen boyutsuz bir sayıdır ve
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ile gösterilir. Böylece Rossby sayısının küçüklüğü jeostrofik yaklaşımın geçerliliğinin bir ölçüsüdür.

SÜRTÜNME KUVVETİ
Hareket denklemlerindeki sürtünme kuvveti, hava parselleri ve civarı arasındaki momentum alışverişinde tüm hareketlerin toplam etkilerini temsil eder. Bunların içinde en önemlisi düşey momentum alışverişidir. Düşey rüzgar kayması 
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 ne kadar büyük olursa komşu tabakalar arasındaki düşey momentum alışverişi o kadar büyüktür. Karışımın miktarı sadece düşey rüzgar kaymasına değil, aynı zamanda karışıma sebep olan küçük ölçekli hareketlerin şiddetine de bağlıdır. Örneğin verilen bir düşey rüzgar kayması için, düşey momentum alışverişi, kuvvetli bir konveksiyona sahip adyabatik bir tabaka içinde kararlı olarak tabakalaşmış bir tabaka içindekinden çok daha kuvvetli olmaya meyleder. Aynı sebepten, pürüzlü bir arazi üzerindeki akıştaki sürtünme etkileri, düzgün bir arazi üzerindeki akıştaki sürtünme etkilerinden daha kuvvetli olmaya ve atmosfer içinde daha derinlere uzanmaya meyleder.
Atmosferin büyük bir kısmında sürtünme kuvvetleri yeter derecede küçüktürler ve ilk yaklaşımla ihmal edilebilirler. Belirgin bir istisna, atmosferin kabaca en alttaki 1 km’lik tabakası olan ve planeter sınır tabaka denilen tabakadır.Bu tabakada, alttaki hareketsiz yüzey üzerindeki akış, büyüklük olarak yatay hareket denklemlerindeki diğer terimlerle mukayese edilebilecek bir sürtünme kuvvetine maruz kalır. Bu sürtünme kuvveti oldukça basitleştirilmiş bir şekilde
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şeklinde ifade edilebilir. Burada  a,  büyüklüğü rüzgar şiddeti, alttaki yüzeyin pürüzlülüğü, statik kararlılık v.b.   ile değişen pozitif bir katsayıdır. Bu katsayıya “ Lineer Sönümlenme katsayısı ” denir.

En alttaki 1 km’lik tabaka içinde akışın sürtünme nedeniyle yavaşlatılması, rüzgar şiddetinin sürekli olarak jeostrofik rüzgar şiddetinin altında kalmasına (subjeostrofik) sebep olur. Bunun sonucu olarak, yatay Coriolis kuvvet yatay basınç gradyanını dengeleyecek yeterli büyüklükte değildir.
Şekil 2.35 Sürtünmeli üniform akışta kuvvetler dengesi
Sürtünmenin mevcut olması durumunda, Kuzey Yarımkürede üniform bir akış için ( 
[image: image339.wmf]t
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 = 0 ) kuvvetler dengesi Şekil 2.35’de gösterildiği gibidir. Hızın sabit kalması için bu üç kuvvetin dengede olması gerekir. Verilen bir basınç dağılışı için yatay basınç gradyanı kuvveti ( 
[image: image340.wmf]p

1

H

Ñ

r

-

 ) değişmeyeceğinden, basınç gradyanı kuvveti, Coriolis  kuvvet ve yatay sürtünme kuvvetinin bileşkesi ile dengelenmelidir. Diğer bir deyişle, yatay sürtünme kuvvetinin, yatay basınç gradyanı kuvveti doğrultusundaki bileşeni, yatay basınç gradyanı kuvveti ile zıt yönde olmalıdır. Bu durum ancak, gerçek rüzgarın alçak basınca doğru sapması ile gerçeklenebilir. Şekil 2.35’den,
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dir.  
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bulunur.

Lineer sönümlenme katsayısı  a  arttıkça 
[image: image346.wmf]F
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’in şiddeti artar, gerçek rüzgar şiddeti azalır. Bunun sonucu olarak gerçek rüzgarın izobarlardan olan sapması, yani (  açısı büyür. En alttaki bir kilometrelik atmosfer tabakasının üzerinde rüzgarın izobarlara paralel şekilde esme eğiliminin gözlenmesi bu seviyelerde sürtünme kuvvetinin küçük olduğunun göstergesidir.
DERİNLEŞME VE DOLMA
Bir alçak basınç merkezinde basınç azalıyorsa sistem derinleşiyor, basınç artıyorsa sistem doluyor denir. Derinleşme veya dolma deyimleri genellikle, bir basınç alanındaki gelişmeyi belirtmek için kullanılır.
Basınç sistemi ile hareket eden koordinat sisteminde, sabit bir noktadaki basıncın değişim hızı ((p/(t),  (1.3) eşitliği yardımıyla,
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şeklinde ifade edilebilir. (p/(t terimine gelişme tandansı denir. Bu terim, basınç sisteminin derinleşmesini  ( ((p/(t) < 0 (  veya doluşunu  ( ((p/(t) > 0 (  belirtir.

Gelişme tandansı, aşağıda verilen durumlarda, gözlenilen basınç tandansından doğrudan doğruya elde edilebilir :

1) 
[image: image348.wmf]c

r

 = 0  (stasyoner sistemlerde)

2) 
[image: image349.wmf]p
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 = 0  (basınç sistemlerinin merkezlerinde veya boyun noktalarında)

3) Basınç sisteminin hızı yatay basınç gradyanına dik olduğunda ( Örneğin, oluk veya sırt çizgilerinde)

HİDROSTATİK YAKLAŞIM
Hareket denkleminin yatay bileşenlerine uygulanan ölçek analizi hareket denkleminin düşey bileşenine de uygulanabilir. Basınç yüzeyden tropopoza kadar aşağı yukarı bir büyüklük mertebesi azaldığından düşey basınç gradyanı Po/H ile ölçeklenebilir. Burada, Po yüzey basıncı ve H troposferin derinliğidir. Bu durumda, hareket denkleminin düşey bileşenindeki terimler sinoptik ölçekli hareketler için hesaplanabilir (Tablo 2.2). Burada da hareket denkleminin yatay bileşenlerinde olduğu gibi, hareketlerin  45o enleminde merkezlendiği kabul edilmiş ve sürtünme ihmal edilmiştir. Ölçekleme, büyük bir doğruluk derecesiyle basınç alanının hidrostatik dengede olduğunu gösterir. Yani herhangibir noktadaki basınç basit olarak, bu nokta üzerindeki birim kesitli hava sütununun ağırlığına eşittir.

Tablo 2.2 Hareket Denkleminin Düşey Bileşeninin Ölçek analizi
	


Hareket denkleminin               
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z-bileşeni 
Bireysel terimleri  ölçekleri    
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Böylece sadece 10 m s-2 mertebesindeki terimler göz önüne alınarak
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                                               (2.47)
elde edilir. Bu eşitliğe hidrostatik eşitlik denir. Hidrostatik eşitlik sinoptik ve büyük ölçekli hareketler için geçerlidir. Hidrostatik eşitlik yatay ölçeği yaklaşık olarak 100 km’den küçük hareketler için geçerli değildir. 
L : Yatay Ölçeği göstermek üzere ölçekler şu şekilde sınıflandırılabilir;

                  L <  1 km          Mikro ölçek

      1 km < L < 100 km       Küçük ölçek      ( Oraj, lokal rüzgarlar, tornado)

  100 km < L < 1000 km     Orta ölçek, Mezo ölçek, Sinoptik altı ölçek





   ( Cepheler, konvektif bulut kümeleri)

1000 km < L < 5000 km     Sinoptik ölçek  (Alçak ve yüksek basınç alanları )

        L > 5000 km     Planeter ölçek, Makro ölçek, Büyük ölçek





   Kozmik ölçek, Gezegenler arası ölçek

Bununla beraber, hareket denkleminin düşey bileşeninin yukarıdaki ölçek analizi bir dereceye kadar yanlış bilgi verir. Sadece düşey ivmenin g’ye nazaran küçük olduğunu göstermek yeterli değildir.Yatay olarak değişen basınç alanının sadece bu kısmı, direkt olarak yatay hız alanına bağlandığından, yatay olarak değişen basınç bileşeninin kendisinin yatay olarak değişen yoğunluk alanı ile hidrostatik dengede olduğunu göstermek gerekir. Bunu yapmak için önce, her yükseklikte yatay olarak ortalaması alınmış bir standart basınç po(z), ve buna karşılık gelen bir standart yoğunluk SYMBOL 114 \f "Symbol"o(z) tanımlamak uygundur. Böylece tanımlanan po(z) ve SYMBOL 114 \f "Symbol"o(z) tam hidrostatik dengededir :


[image: image357.wmf]g

dz

dp

o

-

º

r

o

1

                                                          (2.48)

Bu durumda toplam basınç ve yoğunluk alanları

p(x,y,z,t)  = po(z) + p'( x,y,z,t)   

                                                                                                             (2.49)

SYMBOL 114 \f "Symbol" (x,y,z,t)  = SYMBOL 114 \f "Symbol"o(z) + SYMBOL 114 \f "Symbol"'( x,y,z,t) 

şeklinde yazılabilir. Burada, p' ve SYMBOL 114 \f "Symbol"' basınç ve yoğunluğun standart değerlerinden olan sapmalarıdır. Böylece, sakin bir atmosfer için p' ve SYMBOL 114 \f "Symbol"' sıfır olacaktır. (2.48) ve (2.49)  tanımları kullanılarak ve SYMBOL 114 \f "Symbol"'/SYMBOL 114 \f "Symbol"o ’ın büyüklük  olarak birden çok küçük olduğu ve bunun sonucu olarak ( SYMBOL 114 \f "Symbol"o+ SYMBOL 114 \f "Symbol"' )-1SYMBOL 64 \f "Symbol" 
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bulunur. Sinoptik ölçekli hareketler için (2.50)  deki terimler
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büyüklüklerine sahiptirler. Bunlar düşey momentum denklemindeki diğer terimlerin büyüklükleriyle (Tablo 2.2) karşılaştırılarak, çok iyi bir yaklaşımla pertürbasyon basınç alanının pertürbasyon yoğunluk alanıyla hidrostatik dengede olduğu görülür. Bunun sonucu olarak,
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dır. Bu nedenle, sinoptik ölçekli hareketler için düşey ivmeler ihmal edilebilir ve düşey hız düşey momentum denkleminden tayin edilemez. 

Hidrostatik eşitlik doğrudan şu şekilde de çıkarılabilir. Atmosferde boyutları (x, (y, (z olan hareketsiz bir hava parseli düşünelim (Şekil 2.36). Bu hava parseli hareket etmediğinden bu hava parseli üzerine etki eden kuvvetlerin dengede olması gerekir. Bu hava parseli üzerine düşey olarak yerçekimi kuvveti ve dış basınç kuvveti etki eder. Bu hava parselinin alt yüzeyine etki eden basınç p ve üst yüzeyine etki eden basınç p + (p olsun. Bu durumda,

alt yüzeye etki eden basınç kuvveti  =    p (x (y


üst yüzeye etki eden basınç kuvveti  = - ( p + (p ) (x (y

Yerçekimi aşağı doğru etki ettiğinden

Yerçekimi kuvveti  = - m g

dir. m  hava parselinin kütlesi olup  m =   ( (x (y (z    dir. Böylece

Yerçekimi kuvveti  = - g ( (x (y (z

olur. Hava parseli hareketsiz olduğundan bu kuvvetlerin dengede olması gerekir.

p (x (y  - ( p + (p ) (x (y  - g ( (x (y (z  = 0

(p = - g ( (z                                             (2.52)

olur. Bu eşitlik iki seviye arasındaki basınç farkı (p’yi verir. Bu eşitliğin her iki tarafı (z ile bölünürse,  (z → 0 limit durumunda
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elde edilir.

Şekil 2.36
Hidrostatik eşitlik diğer bir düşünce şekliyle şu şekilde elde edilebilir. Atmosfer sakin iken atmosferin birim kütlesi üzerine düşey boyunca etki eden kuvvetleri düşünelim. Bunların birincisi, yaklaşık olarak 9,81 m s-2 büyüklüğündeki yerçekimi kuvvetidir. Eğer birim kütle üzerine etkiyen kuvvet sadece yerçekimi kuvveti olsa idi, Newton’un ikinci yasasına göre atmosferin aşağı doğru bir ivme kazanması gerekecekti. Fakat gerçekte durum böyle değildir. Bu nedenle, açık olarak, atmosferde yerçekimi kuvvetini dengeleyecek ve yukarı doğru etki eden kuvvet veya kuvvetlerin bulunması gerekir. Bu kuvvetlerin kaynağı atmosferik basıncın düşey dağılışı göz önüne alınarak bulunabilir.
Pratik amaçlar için, herhangibir seviyedeki atmosfer basıncı o seviyeden atmosferin tepesine kadar uzanan birim kesitli atmosfer sütununun ağırlığıdır. Bu nedenle, düşey olarak yukarı doğru hareket edildiği zaman üstteki atmosfer sütununun yüksekliği azaldığından basınç da azalır.

Birim kesitli atmosfer sütunu üzerinde yüksekliği

(z olan küçük bir dilim düşünelim (Şekil 2.37). Bu 
dilimdeki yükseklikle basınç azalması (p dir. Bu 
basınç farkından dolayı bu dilim üzerine yukarı doğru
bir kuvvet etki eder. Bu kuvvet, basıncın birim 
yükseklikteki değişimi veya düşey basınç gradyanı
 kuvveti 
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p

¶

¶

 dir. Basınç birim alan üzerine etkiyen
 kuvvet olduğundan, 
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birim hacme etkiyen kuvvettir.            Şekil 2.37
Birim kütleye etkiyen kuvveti bulmak için bu ifadeyi ( ile bölmek gerekir.Böylece,

Birim kütleye etki eden kuvvet  =  
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olur. Bu kuvvet, atmosferde basıncın yükseklikle normal azalmasından dolayı yukarı doğru etkiyen kuvvetin büyüklüğüdür. Genel olarak bütün durumlarda bu basınç gradyanı kuvveti hemen hemen tamamen yerçekimi kuvveti ile dengelenir. Sakin durumda bu iki kuvvet arasında denge mevcuttur. Basınç gradyanı, yukarı doğru, yani z - ekseni yönünde olduğundan pozitif, yerçekimi  g  aşağı doğru yani z-ekseninin ters yönünde etki ettiğinden negatiftir. Böylece,
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elde edilir.
Hidrostatik eşitlik hernekadar hareketsiz atmosfer için geçerli ise de, pratikte tornado gibi büyük düşey ivmelerin mevcut olduğu olaylar hariç bütün meteorolojik olaylara uygulanabilir.

ORTALAMA DENİZ SEVİYESİNDEN ATMOSFERİN TEPESİNE KADAR BASINÇ NASIL HESAPLANIR
Normal olarak atmosferde yoğunluk yükseklikle azaldığından atmosferi kalınlıkları (z olan yatay tabakalara ayıralım (Şekil 2.38). Seviye yüzeylerinin yükseklikleri  z,  z+(z,  z+2(z, …….. z+n(z  ve basınçları  po,  p1,  p2, ……..pn olsun. Ayrıca bu tabakaların ortalama yoğunlukları  (1, (2, ……..(n  olsun.
Şekil 2.38

(p = ( g ( (z

olduğundan,

pn ( pn-1  = (pn =  ( g (n (z

pn-1 ( pn-2  = (pn-1 =  ( g (n-1 (z

.        .     = .       =          .

.        .     = .       =          .

.        .     = .       =          .

.        .     = .       =          .

p3 ( p2  = (p3 =  ( g (3 (z

p2 ( p1  = (p2=  ( g (2 (z

p1 ( po  = (p1 =  ( g (1 (z               Bu eşitlikler taraf tarafa toplanarak
pn ( po  =  ( g (z ( (1 + (2 + ………..+ (n-1 + (n )

elde edilir. Bu eşitliğin sağındaki terim  z’den  z+n(z  seviyesine kadar olan birim kesitli hava sütununun ağırlığıdır.

(1 + (2 + ………..+ (n-1 + (n  =  
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konularak,
pn ( po  = ( g 
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yazılabilir. n ( (  ve  (z ( 0  için eşitliğin sağ tarafı bir integrale dönüşür. Böylece,
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elde edilir. (2.53) eşitliğinde p(, atmosferin tepesindeki basınç, po ise zo seviyesindeki basınçtır. (2.53) eşitliğinin sağındaki terim birim alanlı atmosfer sütununu ağırlığıdır. zo seviyesi ortalama deniz seviyesi olarak alınırsa (zo = 0) ve atmosferin tepesinde basınç sıfır olduğundan (p( = 0) ortalama deniz seviyesindeki basınç
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                                             (2.54)
bulunur. (2.54) eşitliğinden görüleceği gibi, ortalama deniz seviyesindeki basınç, ortalama deniz seviyesinden atmosferin tepesine kadar olan birim kesitli hava sütununun ağırlığına eşittir.
SÜREKLİLİK DENKLEMİ
Bir akışkan için kütlenin korunumunu ifade eden matematiksel bağıntıya süreklilik denklemi denir. İki değişik metot kullanılarak süreklilik denklemi çıkarılabilir. İlk metot bir eulerian kontrol hacmine dayanır, ikincisi bir lagrangian kontrol hacmine dayanır.

EULERIAN  ÇIKARILIŞ

Şekil 2.39’de gösterildiği gibi kartezyen koordinat eksen takımında sabit bir hacim elemanı SYMBOL 100 \f "Symbol"xSYMBOL 100 \f "Symbol"ySYMBOL 100 \f "Symbol"z gözönüne alalım. Böyle bir sabit kontrol hacmi için yüzlerden birim zamanda giren net kütle miktarı birim hacim içinde birim zamanda biriken kütle miktarına eşit olmalıdır. Sol taraftaki yüzün birim alanından birim zamanda giren kütle miktarı
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dir. 
Şekil 2.39 x-eksenine paralel hareketten dolayı sabit bir (eulerian) konrol

hacmine kütle girişi

Oysa sağ taraftaki yüzün birim alanından birim zamanda çıkan kütle miktarı
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dır. Bu yüzlerin herbirinin alanı SYMBOL 100 \f "Symbol"ySYMBOL 100 \f "Symbol"z olduğundan, x hız bileşeninden dolayı hacim içine birim zamanda giren net kütle miktarı
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dir. y ve z yönleri için de benzer ifadeler elde edilebilir. Böylece, hacim içine birim zamanda giren net kütle miktarı
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dir ve birim hacime kütle girişi 
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 olup, bu hacimde birim zamandaki kütle artışına eşit olmalıdır. Birim hacimdeki kütle artışı lokal yoğunluk değişimi SYMBOL 182 \f "Symbol"

SYMBOL 114 \f "Symbol"/SYMBOL 182 \f "Symbol"t  dir. Bu nedenle, 
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yazılabilir. (2.55) eşitliği süreklilik denkleminin kütle diverjansı şeklidir. Süreklilik denkleminin diğer bir şekli
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vektör özdeşliği ve

[image: image379.wmf]Ñ

+

¶

¶

=

.

V

t

t

d

d

r


bağıntısı kullanılarak
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                                       (2.56)

olarak elde edilir. (2.56) eşitliği süreklilik denkleminin hız diverjansı şeklidir. Bu eşitlik, bir hava parselinin hareketi takiben yoğunluğunun birim zamandaki oransal artışının negatif hız diverjansına eşit olduğunu ifade eder. Bu eşitlik, yoğunluğun birim zamandaki lokal değişiminin negatif kütle diverjansına eşit olduğunu ifade eden (2.55) eşitliğinden farklıdır.
LAGRANGIAN  ÇIKARILIŞ

Diverjansın fiziksel anlamı (2.56) eşitliğinin aşağıdaki değişik çıkarılışıyla gösterilebilir. Akışkanla birlikte hareket eden sabit  SYMBOL 100 \f "Symbol"M kütleli bir kontrol hacmi gözönüne alalım. SYMBOL 100 \f "Symbol"V = SYMBOL 100 \f "Symbol"x SYMBOL 100 \f "Symbol"y SYMBOL 100 \f "Symbol"z hacim olmak üzere SYMBOL 100 \f "Symbol"M = SYMBOL 114 \f "Symbol" SYMBOL 100 \f "Symbol"V = SYMBOL 114 \f "Symbol" SYMBOL 100 \f "Symbol"x SYMBOL 100 \f "Symbol"y SYMBOL 100 \f "Symbol"z  hareketi takiben korunduğundan
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      (2.57)
ve (2.57) eşitliğindeki
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yazılabilir. Şekil 2.40 dan görüleceği gibi, kontrol hacminin y, z düzlemindeki yüzleri (A ve B ile gösterilen) akışkanla birlikte x-yönünde uA= dx/dt ve            uB = d(x+SYMBOL 100 \f "Symbol"x)/dt hızlarıyla taşınırlar. 
Şekil 2.40  x-eksenine paralel akışkan hareketinden dolayı
lagrangian kontrol hacmimdeki değişim
Böylece, iki yüzün hızları arasındaki fark     SYMBOL 100 \f "Symbol"u = uB - uA = d(x+SYMBOL 100 \f "Symbol"x)/dt ( dx/dt  veya  SYMBOL 100 \f "Symbol"u = d(SYMBOL 100 \f "Symbol"x)/dt dir. Benzer olarak,    SYMBOL 100 \f "Symbol"v = d(SYMBOL 100 \f "Symbol"y)/dt  ve   SYMBOL 100 \f "Symbol"w = d(SYMBOL 100 \f "Symbol"z)/dt   dir. Bu nedenle,
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olup SYMBOL 100 \f "Symbol"VSYMBOL 174 \f "Symbol" 0 limit durumunda (2.57), (2.56) süreklilik denklemine indirgenir. Böylece, üç boyutlu hız alanının diverjansı SYMBOL 100 \f "Symbol"VSYMBOL 174 \f "Symbol" 0 limit durumunda bir akışkan parselinin hacminin birim zamandaki oransal değişimine eşittir. Yatay hız alanının diverjansının, SYMBOL 100 \f "Symbol"ASYMBOL 174 \f "Symbol" 0 limit durumunda bir akışkan parselinin SYMBOL 100 \f "Symbol"A yatay alanının birim zamandaki oransal değişimine eşit olduğu gösterilebilir.
SÜREKLİLİK  DENKLEMİNİN  ÖLÇEK  ANALİZİ
Yoğunluk için (2.49) da verilen değer yerine konularak süreklilik denklemi (2.56)
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                    (2.58)
A                    B           C

şeklinde yeniden yazılabilir. Burada SYMBOL 114 \f "Symbol"', yoğunluğun yatay olarak ortalaması alınmış değerinden, SYMBOL 114 \f "Symbol"o(z), lokal sapmasını gösterir. Sinoptik ölçekli hareketler için SYMBOL 114 \f "Symbol"'/SYMBOL 114 \f "Symbol"o SYMBOL 126 \f "Symbol" 10-2 olup, sinoptik ölçekli hareketler için verilen karakteristik ölçekler kullanılarak  A teriminin
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büyüklüğüne sahip olduğu bulunur. Derinlik ölçeği H nin yoğunluk ölçek yüksekliği  H  ile mukayese edilebilir olduğu hareketler için, d ln SYMBOL 114 \f "Symbol"o/dz SYMBOL 126 \f "Symbol" H-1olup B terimi
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şeklinde ölçeklenir. C terimi kartezyen koordinatlarda açılarak
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yazılabilir. Sinoptik ölçekli hareketler için SYMBOL 182 \f "Symbol"u/SYMBOL 182 \f "Symbol"x ve SYMBOL 182 \f "Symbol"v/SYMBOL 182 \f "Symbol"y terimleri eşit büyüklükte fakat zıt işaretli olma eğilimindedirler. Böylece, bu terimler birbirlerini dengelemeye meylederler.Bunun sonucu olarak,
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olup, ayrıca
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dir. Böylece B ve C terimlerinin herbiri A teriminden bir mertebe daha büyüktür ve ilk yaklaşımla B ve C terimleri süreklilik denkleminde dengeyi oluştururlar. Böylece, 


[image: image394.wmf]0

)

ln

(

z

d

d

w

z

w

y

v

x

u

o

=

r

+

¶

¶

+

¶

¶

+

¶

¶


veya


[image: image395.wmf]0

)

V

(

.

o

=

r

Ñ

r

                                                   (2.59)

yazılabilir.

Böylece, sinoptik ölçekli hareketler için, temel durum yoğunluğu SYMBOL 114 \f "Symbol"o kullanılarak hesaplanmış kütle akısı, diverjanssızdır. Bu yaklaşım akışkan mekaniğinde sık sık kullanılan sıkıştırılamazlık idealleştirmesinin benzeridir. Bununla beraber, sıkıştırılamaz bir akışkanın yoğunluğu hareketi takiben sabittir
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Böylece, (2.56) den sıkıştırılamaz bir akışkanda hız diverjansı ortadan kalkar 
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 fakat bu (2.59) un aynı değildir. (2.59) yaklaşımı, tamamen yatay hareket için atmosferin tıpkı bir sıkıştırılamaz akışkan gibi davrandığını gösterir. Bununla beraber, düşey hareket olduğu zaman, SYMBOL 114 \f "Symbol"o' ın yüksekliğe bağlılığı ile ilgili sıkıştırılabilirlik gözönüne alınmalıdır.

TANDANS DENKLEMİ
Tandans denklemi sabit bir noktada basıncın zamanla değişimini gösteren denklemdir. Herhangi bir  z  seviyesindeki basınç
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                                       (2.60)
dir. Diğer bir deyişle, z-seviyesinden atmosferin tepesine kadar olan birim kesitli hava sütununun ağırlığıdır. Sütunun ağırlığı yoğunluğuna bağlı oladuğundan, yoğunluktaki zamanla değişme basınçta da değişmeye sebep olacaktır. Sabit bir noktada basıncın zamanla değişimi 
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yazılabilir. (2.61) denklemi süreklilik eşitliği (2.55) vasıtasıyla
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ve sağ taraftaki son terim integre edilerek
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yazılabilir. z = z(  için  ( = 0 olduğundan  
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                   (2.62)

elde edilir. Bu denkleme “ Tandans Denklemi ” denir.

(2.62) denkleminin sağındaki ilk terim, süreklilik denkleminde açıklandığı gibi, hava sütununa yatay olarak giren ve çıkan hava kütlesinden dolayı sütundaki net kütle değişimini gösterir.

Hava sütununa yatay olarak her seviyede hava giriyorsa (Şekil 2.41),
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’ ye pozitif bir katkıda bulunur. Bu durum z-seviyesinde basıncın zamanla artacağını gösterir.
Şekil 2.41                                                                 Şekil 2.42
Tersine olarak, hava sütunundan yatay olarak her seviyede hava çıkıyorsa (Şekil 2.41),
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Tandans denkleminin sağ tarafındaki son terim, z-seviyesindeki düşey hareketten dolayı hava sütununa giren veya çıkan hava kütlesini gösterir. z-seviyesinde yükselici hareket varsa (Şekil 2.43), w > 0 olup, sütunun tabanından sütuna hava kütlesi giriyor demektir. Böylece,  g ( w > 0 olup, bu terim  
[image: image409.wmf]t

p

¶

¶

’ ye pozitif bir katkıda bulunur ve z-seviyesinde basıncın zamanla artacağını gösterir.
Şekil 2.43                                                                 Şekil 2.44

Eğer, z-seviyesinde inici hareket varsa (Şekil 2.44), w < 0 olup, sütunun tabanından hava kütlesi çıkıyor demektir. Böylece,  g ( w < 0 olup, bu terim  
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’ ye negatif bir katkıda bulunur. Bu durum z-seviyesinde basıncın zamanla azalacağını gösterir. Bütün durumlarda, sütundaki hava kütlesinin değişimi incelenmektedir.

z = 0  da     w = 0  sınır koşulu kullanılarak, (2.62) tandans dekleminden z = 0 seviyesinde sabit bir noktada basıncın zamanla değişimi bulunabilir,
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                              (2.63)
TERMODİNAMİK ENERJİ DENKLEMİ
Atmosferik hareketleri idare eden temel yasalardan biri de termodinamik enerjinin korunumu yasasıdır. Termodinamiğin birinci yasası genellikle termodinamik dengede olan bir sistem gözönüne alınarak çıkarılır. Böyle bir sistem başlangıçta hareketsizdir ve sistem civarıyla ısı alışverişi ve civarı üzerine iş yaptıktan sonra da hareketsizdir. Böyle bir sistem için birinci yasa sistemin iç enerjisindeki değişimin, sisteme ilave edilen ısı ve sistem tarafından yapılan iş arasındaki farka eşit olduğunu ifade eder. Belirli bir akışkan kütlesinden meydana gelen bir lagrangian kontrol hacmine bir termodinamik sistem olarak bakılabilir. Akışkan hareketli ise termodinamik dengede olmayacaktır. Yine de termodinamiğin birinci yasası uygulanır. Kontrol hacminin toplam termodinamik enerjisinin, iç enerji (bireysel moleküllerin kinetik enerjisinden dolayı) ve akışkanın makroskopik hareketinden dolayı olan kinetik enerjinin toplamından meydana geldiği gözönüne alınarak bunun böyle olduğu gösterilebilir. Bu toplam termodinamik enerjinin değişim hızı, adyabatik ısınma hızı ve dış kuvvetler tarafından akışkan parseli üzerine yapılan işin toplamına eşittir.

Eğer  e  birim kütledeki iç enerjiyi gösterirse, yoğunluğu  SYMBOL 114 \f "Symbol"  ve hacmi SYMBOL 100 \f "Symbol"V olan bir lagrangian akışkan elemanının içerdiği toplam termodinamik enerji 
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 dir. Bir akışkan elemanı üzerine etkiyen dış kuvvetler basınç ve viskozite gibi yüzey kuvvetleri ve yerçekimi ve Coriolis kuvvet gibi kütle kuvvetlerine ayrılabilir. Basınç kuvvetinin  x bileşeni tarafından akışkan elemanı üzerine birim zamanda yapılan iş Şekil 2.45 da gösterilmiştir. Basınç birim alandaki kuvvet olduğundan ve bir kuvvetin birim zamanda yaptığı iş kuvvet ve hız vektörlerinin skaler çarpımıyla verildiğinden, y,z düzleminde iki sınır yüzeyi üzerindeki basınç kuvvetinden dolayı eleman üzerine civar akışkanın birim zamanda yaptığı iş

(pu)ASYMBOL 100 \f "Symbol"y SYMBOL 100 \f "Symbol"z - (pu)B SYMBOL 100 \f "Symbol"y SYMBOL 100 \f "Symbol"z

Şekil 2.45 Basınç kuvvetinin  x  bileşeninden dolayı akışkan elemanı üzerine birim zamanda yapılan iş.

ile verilir ( B yüzünden geçen  u  negatif olduğundan ikinci terimin önüne eksi işareti konulmuştur). Taylor serisine açılarak
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yazılabilir.Böylece hareketin x bileşeninden dolayı basınç kuvvetinin birim zamanda yaptığı net iş
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dir. Burada  SYMBOL 100 \f "Symbol"V = SYMBOL 100 \f "Symbol"x SYMBOL 100 \f "Symbol"y SYMBOL 100 \f "Symbol"z  dir.
Benzer olarak, hareketin y ve z bileşenlerinden dolayı basınç kuvveti tarafından birim zamanda yapılan iş sırasıyla
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olduğu gösterilebilir. Böylece basınç kuvveti tarafından birim zamanda yapılan toplam iş
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dir. Atmosferde bir kütle elemanı üzerine etkiyen meteorolojik olarak önemli kütle kuvvetleri sadece Coriolis kuvvet ve yerçekimidir. Bununla beraber Coriolis kuvvet 
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, hız vektörüne dik olduğundan iş yapamaz. Böylece, kütle elemanı üzerine kütle kuvvetleri tarafından birim zamanda yapılan iş sadece  
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Lagrangian kontrol hacmine enerjinin korunumu prensibi uygulanarak (moleküler viskozite etkileri ihmal edilerek)
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         (2.64)

elde edilir. Burada J radyasyon, kondüksiyon ve gizli ısının açığa çıkmasından dolayı birim kütledeki ısınma hızıdır. Zincir kaidesi yardımıyla  (2.64)
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                   (2.65)

şeklinde yazılabilir. Burada, 
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 bağıntısı kullanılmıştır. (2.56) den görüleceği gibi  (2.65) in solundaki ikinci terim sıfırdır. Böylece
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               (2.66)

elde edilir. Bu eşitlik daha da basitleştirilebilir.Eğer hareket denklemi (2.17)
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 ile skaler olarak çarpılırsa (sürtünme ihmal edilerek)
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elde edilir. (2.67),  (2.56) da yerine konursa
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elde edilir. (2.68) eşitliğini çıkarırken yok ettiğimiz (2.56) daki 
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 ve g(w terimleri akışkan elemanının hareketinden dolayı olan mekanik enerji dengesini, (2.68) eşitliğindeki terimler ise termal enerji dengesini temsil ederler.
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[image: image428.wmf]z

g

=

F

 kullanılarak

[image: image429.wmf]t

d

d

t

d

z

d

g

w

g

F

=

=


olup (2.67),


[image: image430.wmf]p

V

V

.

V

2

1

t

d

d

Ñ

-

=

÷

ø

ö

ç

è

æ

F

+

r

.

r

r

r

                                (2.69)

şeklinde yazılabilir. Bu ifadeye mekanik enerji denklemi denir. Kinetik enerji ile çekim potansiyel enerjisinin toplamına  mekanik enerji denilir. Böylece (2.69), hareketi takiben birim hacimdeki mekanik enerjinin birim zamandaki değişiminin basınç gradyanı kuvveti tarafından birim zamanda yapılan işe eşit olduğunu ifade eder.

Süreklilik eşitliği
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şeklinde ifade edilerek ve kuru hava için birim hava kütlesindeki iç enerji            e = cv T olduğundan, termal enerji denklemi (2.68) 
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şeklinde yazılabilir, burada cv (=717 J kg-1K-1) sabit hacimdeki özgül ısıdır.Bu eşitlik enerji denkleminin alışılmış şeklidir. Bu şekliyle termodinamiğin birinci yasası hareket halindeki bir akışkana uygulanabilir. Birim kütledeki akışkan sistemi tarafından birim zamanda yapılan işi temsil eden sol taraftaki ikinci terim, termal ve mekanik enerji arasındaki dönüşümü temsil eder. Güneşin ısı enerjisinin atmosferin hareketlerini sürdürmesine imkan veren bu dönüşüm işlemidir.
KURU ATMOSFERİN TERMODİNAMİĞİ
Herhangi bir noktadaki atmosferin termodinamik durumu o noktadaki basınç, sıcaklık ve yoğunluk (veya özgül hacim) değerleriyle tayin edilir. Bu alan değişkenleri birbirlerine ideal bir gazın hal denklemiyle bağlıdır. p, T, SYMBOL 114 \f "Symbol" ve SYMBOL 97 \f "Symbol" sırasıyla basınç, sıcaklık, yoğunluk ve özgül hacmi göstermek üzere, kuru hava için hal denklemi
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şeklinde ifade edilebilir. Burada  Rd  kuru hava için  gaz  sabitidir (Rd = 287 
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Hal denklemi (2.71) in toplam türevi alınarak
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yazılabilir. (2.70) de  p dSYMBOL 97 \f "Symbol"/dt yerine konularak ve cp= cv+ Rd kullanılarak termodinamiğin birinci yasası
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                                    (2.72)

şeklinde yazılabilir. Burada, cp(= 1004 J kg-1 K-1) sabit basınçtaki özgül ısıdır. Bu eşitliğin bütün terimleri T ile bölünerek ve hal denklemi kullanılarak termodinamiğin birinci yasasının antropi şekli elde edilir.
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(2.743) denklemi, termodinamik olarak tersinir bir işlem için hareketi takiben birim kütledeki antropinin değişim hızını verir. Bir sistem termodinamik durumunu değiştirdikten sonra çevresini değiştirmeden orjinal durumuna dönüyorsa bu işlem tersinir bir işlemdir. Böyle bir işlem için, (2.73) ile tanımlanan antropi  s  sadece akışkanın durumuna bağlı olan bir alan değişkenidir. Böylece, ds bir tam diferansiyeldir ve ds/dt ye toplam türev olarak bakılabilir. Bununla beraber, "ısı" bir alan değişkeni değildir ve böylece ısınma hızı  J  bir toplam türev değildir. 

POTANSIYEL  SICAKLIK

Adyabatik bir işlemde (yani, civarı ile ısı alışverişi olmayan işlem) ideal bir gaz için termodinamiğin birinci yasası
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şeklinde yazılabilir. Bu ifade, basıncın p ve sıcaklığın T olduğu bir durumdan basıncın ps  ve sıcaklığın SYMBOL 113 \f "Symbol" olduğu bir duruma kadar integre edilip ters logaritma alındıktan sonra
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şeklinde yazılabilir.Bu bağıntıya Poisson denklemi ve (2.74) ile tanımlanan sıcaklık SYMBOL 113 \f "Symbol"  ya  potansiyel sıcaklık denilir. SYMBOL 113 \f "Symbol" basit olarak, p basıncında ve T sıcaklığındaki bir kuru hava parselinin adyabatik olarak standart bir ps basıncına genişletildiğinde veya sıkıştırıldığında sahip olacağı sıcaklıktır SYMBOL 91 \f "Symbol"ps genellikle 100 kPa (1000 mb) olarak alınırSYMBOL 93 \f "Symbol". Böylece, her hava parseli tek bir potansiyel sıcaklık değerine sahiptir ve bu değer kuru adyabatik hareket için korunur. Sinoptik-ölçekli hareketler aktif yağış bölgeleri dışında yaklaşık olarak adyabatik olduklarından böyle hareketler için SYMBOL 113 \f "Symbol"  hemen hemen korunumlu bir büyüklüktür. 

(2.74) ün logaritması alınarak ve türetilerek
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bulunur. (2.73) ve (2.75) karşılaştırılarak 


[image: image441.wmf]t

d

s

d

t

d

ln

d

c

p

=

q

                                               (2.76)

elde edilir. Böylece, tersinir işlemler için oransal potansiyel sıcaklık değişimleri antropi değişimleri ile orantılıdır. Hareketi takiben antropisi korunan bir parsel bir izantropik (sabit SYMBOL 113 \f "Symbol" ) yüzey boyunca hareket etmelidir.

ADYABATIK  DÜŞEY  SICAKLIK  GRADYANI

(2.74) ün logaritması alınarak ve yüksekliğe göre türetilerek düşey sıcaklık gradyanı (sıcaklığın yükseklikle birim uzaklıktaki azalması) ve potansiyel sıcaklığın yükseklikle birim uzaklıktaki değişimi arasında bir bağıntı elde edilebilir. Hidrostatik eşitlik ve ideal gaz yasası kullanılarak
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                                         (2.77)
elde edilir. Potansiyel sıcaklığın yükseklikle sabit olduğu bir atmosfer için düşey sıcaklık gradyanı
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dir. Bu sebepten, kuru adyabatik düşey sıcaklık gradyanı aşağı troposferin her yerinde yaklaşık olarak sabittir.

STATIK  KARARLILIK

Bulut oluşumu ve yağış büyük ölçüde atmosferdeki düşey hareketlerin bir sonucudur. Bu sebepten, atmosferin kararlılığı büyük bir öneme sahiptir. Düşey kararlılığın hesaplanması için çeşitli metotlar vardır. Bu metotlardan biri ‘ Parsel Metodu ’ dur. Parsel metodunda bir hava parselinin başlangıç konumundan, hidrostatik dengede olduğu kabul edilen civardaki hava ile karışmadan düşey olarak hareket ettiği kabul edilir. Eğer yer değiştirmeden sonra hava parseli üzerine etkiyen kuvvetler hava parselini ilk konumuna döndürmeye çalışıyorsa, atmosfer Kararlı Dengede’ dir. Eğer hava parseli başlangıç konumundan uzaklaşmaya meylediyorsa, atmosfer Kararsız Dengede’ dir denilir. Eğer hava parseli üzerine etkiyen net kuvvet sıfır ise Nötr Denge mevcuttur.
Sürtünme kuvvetleri hareket başlayıncaya kadar ortaya çıkmadığından, ilk yaklaşım olarak sürtünme ihmal edilebilir. Civar atmosferin hidrostatik dengede olması düşey kuvvetler arasında bir dengenin mevcut olduğunu gösterir. Birim kütledeki düşey kuvvetler
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dir. Böylece, civar atmosfer için,
( g 
[image: image445.wmf]z

p

1

¶

¶

r

-

 = 0                                   (2.79)

yazılabilir. Bununla beraber, hava parseli hidrostatik dengede değilse, Newton’un ikinci yasasına gore bu iki kuvvetin bileşkesi hava parseline bir ivme kazandırır.
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Burada, 
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 düşey olarak yer değiştiren hava parselinin yoğunluğudur. Hava parselinin civar hava ile karışmadan hareket ettiği kabul edildiğinden, (2.80) eşitliğinde hava parseli içindeki basınç 
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 ile civar atmosfer basıncı  p  nin her seviyede birbirine eşit olduğu kabul edilmiştir (
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= p ). Böylece, (2.79) eşitliği yardımıyla (2.80) eşitliğinden,
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elde edilir. (2.81) eşitliğinin sağındaki terim hava parselinin yoğunluğu ile civar atmosferin yoğunluğu arasındaki farktan ortaya çıkan bir kuvvettir ve bu kuvvete kaldırma kuvveti denir. Böylece,
( > 
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olup hava parseli yukarı doğru bir ivme kazanır.
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olup hava parseli aşağı doğru bir ivme kazanır.

Atmosferde ölçülen bir parameter olması nedeniyle yoğunluklar yerine (2.81) eşitliğinde yoğunluklar yerine sıcaklıklar kullanılabilir. (2.71) hal denklemi kullanılarak (2.81) eşitliği
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şeklinde ifade edilebilir. Taban sıcaklığı To ve yüksekliği  zo olan bir tabakada herhangi bir z  seviyesindeki sıcaklık
T = To ( ( (z ( zo)                                           (2.83)

şeklinde ifade edilebilir. Burada, ( düşey sıcaklık gradyanıdır. (2.83) eşitliği kullanılarak (2.82) eşitliği düşey sıcaklık gradyanları cinsinden
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şeklinde ifade edilebilir. Burada, (, civar atmosferin düşey sıcaklık gradyanı, 
[image: image457.wmf]g
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, hava parselinin düşey sıcaklık gradyanıdır.

(2.84) eşitliğinde yer değiştiren hava parselinin düşey sıcaklık gradyanına ait herhangi bir sınırlama yoktur. Yer değiştiren hava parselindeki düşey sıcaklık gradyanı her değeri alabilir. İlk yaklaşım olarak, parselin yer değiştirmesinin adyabatik olduğu kabul edilebilir. Bu kabulü yapmak adyabatik olmayan etkilerden dolayı hava parselinin sıcaklık değişiminin, genişleme ve sıkışmadan meydana gelen sıcaklık değişimine nazaran küçük olduğunu kabul etmek demektir. Böylece, doymamış bir hava parseli için  
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 = (d  alınabilir ve termodinamik diyagramlardaki kuru adyabatlar yeter doğrulukla doymamış hava parselleri için genişleme eğrileri olarak kullanılabilir. Ayrıca, yükselen doymuş bir hava parseli için düşey sıcaklık gradyanı olarak doymuş adyabatik düşey sıcaklık gradyanı kullanılabilir. Yani, doymuş bir hava parseli için  
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  alınabilir. Ayrıca, parsel metodu ile kararlılık kriterlerinin incelenmesi için civar atmosfer için aktüel düşey sıcaklık gradyanı (  kullanılır.
Böylece, doymamış hava için [image: image461.wmf]g
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 yerine  (d  konularak, (2.84) eşitliği
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şeklini alır. Doymuş hava için 
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 yerine 
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 konularak, (2.84) eşitliğinden
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elde edilir. (2.85) ve (2.86) eşitliklerinden görüleceği gibi, yukarı veya aşağıya doğru yer değiştirmelerin her ikisi için de atmosfer :

Doymamış hava için                                               Doymuş hava için

( > (d                     Karasız                           ( > (s

( = (d                      Nötr                               ( = (s                     (2.87)
( < (d                     Kararlı                            ( < (s

dengededir. (2.87) ile verilen kriterlerin irdelenmesi Şekil 2.46’da gösterilmiştir.
(2.87) de verilen kriterlerden ayrı olarak ilave kriterler de kullanılır. Şöyle ki;

( < (s             Mutlak olarak kararlı

(d > ( > (s      Şartlı olarak kararlı

( > (d             Mutlak olarak kararsız

Burada kullanılan “Mutlak olarak” terimi kararlılık veya kararsızlığın nem içeriğine bağlı olmadığını, “Şartlı olarak” terimi kararlılık veya kararsızlığın nem içeriğine bağlı olduğunu göstermek için kullanılmıştır. Şartlı kararlılık durumunun irdelenmesi Şekil 2.47’de gösterilmiştir.
Şekil 2.46
Şekil 2.47  Şartlı kararlılık
POTANSİYEL SICAKLIĞA GÖRE KARARLILIK KRİTERLERİ
Potansiyel sıcaklık yüksekliğin fonksiyonu ise aktüel düşey sıcaklık gradyanı   ( SYMBOL 186 \f "Symbol" ( SYMBOL 182 \f "Symbol"T /SYMBOL 182 \f "Symbol"z adyabatik düşey sıcaklık gradyanından farklı olacaktır. Böylece, (2.77) eşitliğinden
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elde edilir. Aynı işlemler doymuş hava için uygulanırsa, (2.88)’e benzer bir ifade elde edilebilir.
(2.88) eşitliğinden görüleceği gibi, ( SYMBOL 60 \f "Symbol" (d ise SYMBOL 113 \f "Symbol" yükseklikle artar. Böylece, denge seviyesinden adyabatik bir yerdeğiştirmeye maruz kalan bir hava parseli, düşey olarak aşağıya doğru yerdeğiştirdiği zaman yukarı doğru, yukarıya doğru yerdeğiştirdiği zaman aşağıya doğru yönlenmiş bir kuvvete maruz kalacak ve bunun sonucu olarak denge seviyesine dönmeye çalışacaktır. Bu durumda, atmosfere statik olarak kararlı veya kararlı tabakalaşmıştır denir.
(2.88) eşitliğinden, doymamış ve doymuş hava için potansiyel sıcaklığa göre, (2.87)’ye benzer kararlılık kriterleri elde edilebilir:

Doymamış hava için                                               Doymuş hava için
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(2.89) ile verilen kriterlerin irdelenmesi Şekil 2.48’da gösterilmiştir.
Kararlı olarak tabakalaşmış bir atmosferde bir akışkan parselinin denge seviyesi etrafındaki adyabatik salınımlarına kaldırma salınımları denilir. Böyle salınımların karakteristik frekansı, civarıyla karışmadan düşey olarak küçük bir   SYMBOL 100 \f "Symbol" z  uzaklığı kadar yerdeğiştiren bir parsel gözönüne alınarak çıkarılabilir. 
Şekil 2.48 Doymamış ve doymuş hava parselleri için kararlılık kriterleri
Eğer hava parselini çevreleyen atmosfer hidrostatik dengede ise (2.80) eşitliği ile verildiği gibi parselin düşey ivmesi
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dir. Burada p ve 
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 parselin basınç ve yoğunluğudur. Parsel metodunda, yerdeğiştirme esnasında parselin civarı ile karışmadan hareket ettiği kabul edildiğinden, parselin basıncının her an civarın basıncıyla aynı olduğu kabul edilir (
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). Hal denklemi ve potansiyel sıcaklık tanımı kullanılarak (2.90) eşitliği 
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yazılabilir. Parsel başlangıçta potansiyel sıcaklığın SYMBOL 113 \f "Symbol"o olduğu z = 0 seviyesinde ise, küçük bir SYMBOL 100 \f "Symbol"z yerdeğiştirmesi için civarın potansiyel sıcaklığı
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şeklinde ifade edilebilir. Parselin yer değiştirmesi adyabatik ise, parselin potansiyel sıcaklığı korunur. Yani, 
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  dır. Böylece (2.91) denklemi
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şeklinde yazılabilir. Burada
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atmosferin statik kararlılığının bir ölçüsüdür. (2.92) denkleminin genel çözümü 

(z = A exp(iNt)
şeklindedir. Bu nedenle, N2 SYMBOL 62 \f "Symbol" 0 ise parsel başlangıç seviyesi etrafında periyodu 
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olan salınımlar yapacaktır. Buradaki frekans N, kaldırma frekansıdır N’ye     Brunt-Vaisala frekansı denir. Ortalama troposferik şartlar için N SYMBOL 64 \f "Symbol" 1,2 SYMBOL 180 \f "Symbol" 10-2 s-1 olup kaldırma salınımının frekansı yaklaşık olarak 9 dakikadır. N SYMBOL 61 \f "Symbol" 0 durumunda, (2.92) eşitliğinden görüleceği gibi ivmelendirici bir kuvvet olmayacak ve parsel yeni seviyesinde nötr dengede olacaktır. Diğer taraftan, N2 SYMBOL 60 \f "Symbol" 0 ise (yükseklikle azalan potansiyel sıcaklık) yerdeğiştirme zamanla eksponansiyel olarak artacaktır. 
Ayrıca, (2.85) eşitliği  
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yazılabilir. Burada, 
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dir. (2.93) denkleminin genel çözümü
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şeklindedir. Burada, C = Sabit’ tir. 
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olup genel çözüm
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                                    (2.96)
şeklinde yazılabilir. (2.96) çözümü şu şekilde irdelenebilir:
a)     ( > (d      ise     (2.95) eşitliğinde kökün içi pozitiftir ve çözüm (2.96) eşitliğinde verildiği gibidir. Bu durumda, (2.96) eşitliğinin sağındaki ilk term nedeniyle t  arttıkça (z’ de artar ve   t ( ( için  (z ( (     olur. Bu durum kararsız hali gösterir.
b)      ( < (d      ise     (2.95) eşitliğinde kökün içi negatiftir ve ( sanal bir sayıdır. Bu durumda, (2.94) denkleminin çözümü
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şeklindedir. Trigonometrik özdeşlikler yardımıyla (2.97)

(z = A (cos ( t + i sin ( t )  +  B (cos ( t ( i sin ( t )  
veya

(z = C1 cos ( t + C2 sin ( t                                      (2.98)

şeklinde yazılabilir. Burada,  C1 = A + B,  C2 = i (A ( B)  sabitlerdir.
(2.98) eşitliğinden görüleceği gibi, t  arttıkça cos ( t  ve  sin ( t  + 1 ve (1 arasında değişir. t ( ( için  (z ( (  olamaz. Bu durum kararlı hali gösterir.

Kararlı durum için, başlangıç koşulları kullanılarak sabitler bulunabilir.
t = 0   için         (z = 0         w = d((z)/dt = wo        dan
C1 = 0      ve     C2 = 
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elde edilir. (2.99) eşitliği, hava parselinin kararlı durumdaki salınımını veren denklem olup 
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 salınımın genliğidir (Şekil 2.49).

Şekil 2.49
Salınımın peryodu ( ile gösterilirse,
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dır. Elde edilen çözüm şunu ifade eder. Hava parseli  z = zo  denge seviyesi etrafında genliği 
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 olan salınımlar yapıyor demektir.

Sayısal bir örnek olarak, 

( = 0,6  oC/100 m

(d = 0,98 oC/100 m

T = 288 oK

alınırsa,  ( = 1,14 x 10-2 s-1 olup,  ( = 551 s ( 9 dakika  bulunur.
Sinoptik ölçekte atmosfer daima kararlı tabakalaşmıştır. Çünkü gelişen kararsız bölgeler konvektif karışım vasıtasıyla hızla kararlı hale getirilirler. 

BAROMETRİK FORMÜLLER

Temel hidrostatik eşitlik meteorolojinin en önemli eşitliklerinden biridir ve havanın basıncı, yoğunluğu ve kütlesi arasında bir bağıntı verir. Hidrostatik eşitliğin diferansiyel şekli,

d p = ( g ( dz                                                    (2.100)

sadece küçük bir yükseklik artımı  dz  için basınç değişimini hesaplamaya olanak sağlar. Oysa, uygulamada daima sonlu kalınlıktaki atmosferik tabakalardaki basınç dağılışına ait verilere sahibizdir veya ölçülmüş basınç değerlerinden bu tabakaların kalınlığını tayin etmemiz gerekir. Bu problemi çözmek için temel eşitlik integre edilmelidir. Hava sıcaklığı ve yoğunluğun yükseklikle değişimi göz önüne alınarak çeşitli kabuller altında elde edilen bu integrale Barometrik Formül denir. Bu formüller, basınç ve yoğunluğun düşey dağılışının hesabı, ölçülmüş basınçtan radyozonde aletinin vericisinin yüksekliğinin tayini, basıncın deniz düzeyine indirgenmesi gibi önemli pratik problemleri çözmek için kullanılır.
(2.100) eşitliği basıncın  po olduğu ortalama deniz seviyesi  z = 0 (veya dünya yüzeyi) dan, basıncın  p  olduğu  z  yüksekliğine kadar integre edilirse,
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elde edilir. Burada, ( = ( (z) yüksekliğin fonksiyonudur. İntegral şeklindeki (2.101) eşitliği çok geneldir ve  ( = ( (z) fonksiyonu analitik olarak bilinmedikçe hesaplar için kullanışsızdır. (2.71) ile verilen kuru havanın haldenklemi
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kullanılarak  (2.100) eşitliğinden ikinci bir integral şekil elde edilebilir. 
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Hidrostatik eşitliğin (2.101) ve (2.102) integral şekilleri çeşitli barometrik formüllerin elde edilmesinde geniş ölçüde kullanılır. (2.101) ve (2.102) eşitliklerindeki po deniz seviyesindeki veya yeryüzeyindeki basıncı gösterebilir. Hava sıcaklığı T ve yoğunluğu (, genel olarak yüksekliğin oldukça karmaşık fonksiyonlarıdırlar ve analitik olarak tayin edilmeleri imkansızdır. Bu nedenle, sıcaklığın düşey dağılışı  T = T(z) veya yoğunluğun düşey dağılışı ( = ((z) fonksiyonlarına ait farklı kabullere dayanan özel durumlar göz önüne alınır. Bu özel kabuller gerçek atmosferin limit durumlarıdır.
Homojen Atmosfer
Hava yoğunluğunun atmosferin her yerinde sabit olduğunu kabul edelim.

( = (o= Sabit

Burada, (o ,  z = 0 seviyesindeki hava yoğunludur. Böyle bir atmosfere Homojen Atmosfer denir. Yerçekimi ivmesinin yüksekliğe bağlılığı ihmal edilerek (2.101) eşitliğinden homojen atmosfer için barometrik formül elde edilebilir :

P = po ( g (oz                                           (2.103)
(2.103) eşitliğinden görüleceği gibi homojen atmosferde basınç yükseklikle lineer olarak azalır (Şekil 2.
Şekil 2.50  Homojen atmosferde basıncın düşey dağılışı

Şüphesiz (2.103) eşitliği gerçekten uzak bir basınç dağılışı verir. Fakat yoğunluğun çok az değiştiği hidrosferde (2.103) eşitliği tatminkar sonuçlar verir. Bu nedenle, bu formüle Hidrosferin Barometrik Formülü denir.
Homojen atmosferin yüksekliğine Ölçek Yüksekliği denir. Atmosferin tepesinde basınç sıfır olduğundan (2.103) eşitliğinden hal denklemi kullanılarak homojen atmosferin yüksekliği  H için,
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elde edilir. Burada, To , z = 0 seviyesindeki hava sıcaklığıdır. (2.104) eşitliğinden görüleceği gibi ölçek yüksekliği sonludur ve sadece yeryüzeyindeki hava sıcaklığına bağlıdır. T = 273 oK için  Ho ( 8000 m  bulunur.
Hal denklemine göre homojen atmosferdeki sıcaklık
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olup bu eşitlik z’ye göre türetilirse,
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ve (p/(z = ( g (o  konularak homojen atmosferdeki düşey sıcaklık gradyanı (A için
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elde edilir. Bu düşey sıcaklık gradyanı troposferdeki (’nın ortalama değerinden önemli derecede büyüktür. Homojen atmosferdeki (A düşey sıcaklık gradyanına Otokonvektif Düşey sıcaklık Gradyanı denir. Böylece, homojen atmosferde sıcaklık yükseklikle lineer olarak azalır,
T = To ( (A  z
Otokonvektif düşey sıcaklık gradyanı kavramı ile ilgili olarak genel durumda hava yoğunluğunun yükseklikle değişimini inceliyelim. Hal denklemi  p = ( Rd T nin yüksekliğe göre logaritmik türevi alınarak 
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ve hidrostatik eşitlik ve hal denklemi kullanılarak
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                                   (2.104)
elde edilir. (2.104) eşitliği herhangi bir düşey sıcaklık gradyanı için geçerlidir. (2.104) eşitliğini mümkün olan üç durum için irdeleyelim :

1)  ( > (A = 3,42 oC/100 m    ise     
[image: image508.wmf]z
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 > 0    olup hava yoğunluğu yükseklikle artar. 3,42 oC/100 m’den daha büyük düşey sıcaklık gradyanı değerleri gerçek atmosferik koşullarda sadece yazın gündüzleri atmosferin yüzey tabakasında (yeryüzeyi ile anemometre seviyesi arasındaki tabaka) gözlenebilir. Böyle durumlarda bu tabakadaki yoğunluk yğkseklikle artar. Böyle bir atmosfer son derece kararsızdır ve küçük bir pertürbasyon yukarıdaki daha ağır parçacıkların çökmesine ve aşağıdaki daha hafif parçacıkların yükselmesine sebep olur. Meydana gelen hava hareketine konveksiyon denir. Bu sebepten, bu düşey sıcaklık gradyanına Otokonvektif Düşey Sıcaklık Gradyanı denilir.
2)  ( = (A      ise      
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 = 0     olup hava yoğunluğu yükseklikle sabittir         (( = ( = sabit). Bu homojen atmosfer durumudur.
3)  ( < (A    ise      
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 < 0    olup hava yoğunluğu yükseklikle azalır. Bu atmosferde hemen hemen daima gözlenen normal durumdur. Atmosferin herhangi bir durumunda yüzey tabakası üzerinde  ( < (A  dır. Fakat yüzey tabakada da  ( < (A  durumu  ( > (A  durumundan çok daha sık gözlenilir. Atmosferin en karakteristik durumu hava yoğunluğunun yükseklikle azalmasıdır.

Homojen atmosfer kavramının önemi, ölçek yüksekliği H ve otokonvektif düşey sıcaklık gradyanı kavramlarını içermesidir.
İzotermal Atmosfer
Sıcaklığın yükseklikle sabit olduğu atmosfere İzotermal Atmosfer denir         (T = To = sabit). Burada, To ortalama deniz seviyesindeki veya yeryüzeyindeki hava sıcaklığıdır. Yerçekimi ivmesinin yükseklikle sabit olduğu kabul edilerek (2.102) eşitliğinden
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                (2.105)
elde edilir. Böylece, (2.105) eşitliğinden görüleceği gibi izotermal atmosferde basınç yükseklikle eksponansiyel olarak azalır (Şekil 2.51).

Şekil 2.51a,  (2.105) denkleminin sonucunu gösterir, yani eğer yükseklik aritmetik dizi olarak artarsa, basınç geometrik dizi şeklinde azalır. Şekil 2.51b’ deki eğriler farklı atmosferik sıcaklıklara uyan eğrileri gösterir (
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).        Şekil 2.51b  ve (2.105) denkleminden görüleceği gibi, yeryüzeyindeki aynı basınç için, herhangi bir seviyedeki basınçsıcaklığı düşük olan izotermal atmosfer için daha düşüktür. Yani, daha sıcak izotermal atmosferde basınç yükseklikle daha yavaş azalır.
Şekil 2.51 İzotermal atmosferde yükseklikle basınç değişimi
(2.105) eşitliğinden
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yazılabilir. To = 273 oK (oC),  g = 9,81 m s,  Rd = 287 J kg-1 oK-1  ve p/po = 1/2 alınarak, yani basıncın ilk seviyesinin yarısına düştüğü yükseklik bulunursa,        z ( 5,5 km bulunur. Böylece, ortalama deniz seviyesindeki sıcaklığı 0 oC olan bir izotermal atmosferde, basıncın başlangıç seviyesinin yarısına düşmesi için yaklaşık 5,5 km yükselmek gerekir. Diyer bir deyişle, ortalama deniz seviyesindeki sıcaklığı 0 oC olan bir izotermal atmosferde, 5,5 km yükselindiği zaman basınç yaklaşık olarak bir önceki seviyesinin yarısına düşer.
Atmosferin aşağı tabakalarındaki basınç düşüşünün mutlak değeri, aynı yükselme için yukarı tabakalardakinden daha büyüktür. Böylece, normal şartlar altında, 0 ( 5,5 km arasındaki tabakada basınç,

po ( 
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yani yaklaşık 500 mb (po = 1000 mb için) düşer. 5,5 ( 11 km arasında
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yani yaklaşık 250 mb düşer. Böylece, verilen bir kalınlıktaki atmosferik tabakanın yüksekliği arttıkça, yani daha yüksek seviyede aynı kalınlıktaki atmosferik tabakada basınç düşüşü daha azdır (Tablo 2.3 ).
Tablo 2.3 İzotermal atmosferde yükseklikle basınç düşüşü
	z (km)
	0
	5,5
	11
	16,5
	22
	27,5
	33

	p (mb)
	1000
	500
	250
	125
	62,5
	( 32
	( 16


İzotermal atmosferin yüksekliği sonsuzdur. Çünkü, (2.105) eşitliğinden görüleceği gibi, ancak z ( ( için  p ( 0 olur.
Hal denklemi kullanılarak izotermal atmosferde hava yoğunluğunun yükseklikle değişimine ait bir formül elde edilebilir :

p = ( Rd T         ve         po = (o Rd To
eşitlikleri yardımıyla

[image: image521.wmf]T

T

p

p

o

o

o

=

r

r


ve izotermal atmosferde  To / T = 1  olduğundan (2.105) eşitliği yardımıyla


[image: image522.wmf]o

d

T

R

z

g

o

e

)

z

(

-

r

=

r

                                    (2.106)

elde edilir.

Düşey doğrultuda sıcaklığın sabit olduğu kabulü, orta enlemlerde stratosferin aşağı tabakalarındaki ortalama sıcaklık dağılışına iyi bir yaklaşım olduğundan izotermal atmosfer için elde edilen formüller stratosferin bu bölgesi için geçerlidir.

Politropik Atmosfer
Düşey sıcaklık gradyanının yükseklikle sabit olduğu veya diyer bir deyişle sıcaklığın yüksekliklelineer olarak azaldığı kabul edilen atmosferdir. Böylece, yükseklikle sıcaklık değişimi,
T = To ( ( z

şeklinde ifade edilebilir. Bu eşitlik kullanılarak, (2.102) eşitliğinden
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şeklinde politropik atmosfer için barometrik formül elde edilir. Politropik atmosfer basıncın yükseklikle değişimi Şekil 2.52’de gösterilmiştir. Eğrilerde po ve To değerleri aynıdır, fakat düşey sıcaklık gradyanları farklıdır ((1 > (2). Büyük düşey sıcaklık gradyanı (1 durumunda basınç düşüşü (2 durumundan daha hızlıdır. Kesikli eğriler homojen ve izotermal atmosferdeki basınç değişimini karşılaştırmak için verilmiştir.
Şekil 2.52 Politropik atmosferde basıncın yükseklikle değişimi
Politropik atmosferin yüksekliği sonludur. Politropik atmosferin yüksekliğine H( dersek, atmosferin tepesinde basınç sıfır olacağından ( p = 0 ), (2.107) eşitliğinden
To ( ( H( = 0       (        
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elde edilir. To = 273 oK,  ( = (d = 0,98 oC/100 m (adyabatik atmosfer) alınırsa   H(d = 28 km ve  ( = 0,65 oC/100 m (standart atmosfer) için  H(st = 42 km bulunur.

Politropik atmosferde hava yoğunluğunun yükseklikle değişimi için benzer şekilde,
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eşitliğinden (2.107) eşitliği yardımıyla
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elde edilir.

Troposferin en belirgin özelliği sıcaklığın yükseklikle lineer olarak azalması olduğundan, politropik atmosfer için elde edilen formüller troposfer için iyi bir yaklaşımla geçerlidir.
�Hertz,  frekansı saniyede radyan olarak değil , saniyede devir olarak ifade eder.





�Sinoptik terimi, geniş bir bölge üzerinde aynı zamanda veya hemen hemen aynı zamanda yapılan gözlemlerin analizi ile ilgilenen meteorolojinin dalını gösterir. Bu terim hava haritaları üzerinde gösterilen bozulmaların karakteristik ölçeğini göstermek için yaygın olarak kullanılır (buradaki gibi).
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