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Abstract

Measurements of turbulent fluxes of sensible heat, water vapour and
momentum, together with wind and temperature profiles above a typical
inhomogeneous surface in the centre of The Netherlands, were analyzed in
terms of the Monin-Obukhov similarity theory. At two different heights,
respectively 3 m and 22 m, turbulent fluxes were measured using the
eddy-correlation method. At the lower level, a sonic anemometer-thermo-
meter and a Lyman-alpha hygrometer were used.

A method is described to determine heat and moisture fluxes using
the data from the sonic anemometer and the net radiation.

In perturbed conditions (irregularly distributed "obstacles" at
300 m upstream of the "flat" measuring area, u, increases with height,
the heat and moisture fluxes however, do not vary. In almost unperturbed
conditions ("obstacles" at a distance of more than 2 km), the increase
of ux is only very small. For turbulent fluctuations determined by large
scale eddies, such as Iys the upstream history appears to be important:
in similarity relations, scaling parameters, representative for the
average terrain should be used. For the determination of turbulent

fluctuations caused by small scale eddies, such as ¢ a local scaling

>
appears to be satisfactory. Following this procedure? the observed
similarity relations are in accordance with those found in the
literature.

The eddy-exchange coefficients appear to show a strong memory
effect; in perturbed conditions, the values measured are in agreement
with those above the rougher terrain upstream. If this memory effect is
taken into account when calculating the flux-profile relations, the

measured functions are in agreement with those found above flat

homogeneous terrain., In case of neutral stratification Qm was found to

4 00 .
be 1.4 h

The dissipation of turbulent energy-measured with a hot-wire

anemometer, is on the average equal to the sum of mechanical production
and buoyancy production. The advection terms due to the inhomogeneous
conditions are thus relatively small.

The spectra of U, W, T and q in unstable as well as in stable

conditions, are in agreement with those found in the Kansas study.



Samenvatting

Metingen van turbulente fluxen van sensibele warmte, waterdamp en
impuls samen met wind en temperatuurprofielen boven een typisch inhomo-
geen oppervlak in het midden van Nederland werden geanalyseerd in termen
van de Monin-Obukhov gelijkvormigheidstheorie, Turbulente fluxen werden
gemeten op twee verschillende hoogten, 3 en 22 m met behulp van de eddy~
korrelatie methode. Op het lage niveau werden een sonische anemometer-
thermometer en een Lyman-alfa hygrometer gebruikt.

Een methode wordt beschreven om uit de sonische anemometer gegevens
en de nettostraling, de warmte- en de vochtflux te bepalen.

Bij gestoorde windrichtingen (onregelmatig verdeelde obstakels op
ongeveer 300 m afstand van het "vlakke" meetterrein) neemt uy toe met
toenemende hoogte, de warmte— en vochtflux niet. Bij nagenoeg ongestoor-
de windrichtingen (obstakels op meer dan 2 km afstand) is genoemde toe-
name van ux zeer klein. Voor grootheden die bepaald worden door groot-
schalige turbulentiestrukturen, zoals 9y blijkt de stroomopwaartse
voorgeschiedenis van belang te zijn: in gelijkvormigheidsrelaties moeten
""globale" schalingsparameters gebruikt worden, representatief voor het
gemiddelde terrein. Voor turbulente grootheden die veroorzaakt worden
door kleinschalige wervels, zoals Oy blijkt een lokale schaling goed te
voldoen. Als hiermee rekening gehouden wordt, komen de gevonden
gelijkvormigheidsrelaties goed overeen met de literatuurwaarden,

De turbulente uitwisselingskoéfficignten blijken een sterk
geheugeneffekt te bezitten; voor gestoorde windrichtingen komen de
waarden goed overeen met die boven het ruwere terrein stroomopwaarts,
Als hier bij berekening van de flux~profielrelaties rekening mee
gehouden wordt, komen deze goed overeen met die boven vlak homogeen
terrein. Voor neutrale stratifikatie werd gevonden ¢m = l.4 @h.

De dissipatie van turbulente energie, gemeten met een hittedraad
anemometer is gemiddeld gelijk aan de som van mechanische~ en buoyancy
produktie; de wegens de inhomogeniteit aanwezige advektie termen zijn
daarom relatief klein.

Spektra van U, W, T en q komen goed overeen met die gemeten tijdens

het Kansas experiment, zowel in onstabiele als in stabiele omstandig-

heden.
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l. Inleiding

Dit onderzoek heeft betrekking op een speciaal onderdeel van de
Meteorologie: de studie van de onderste laag van de atmosfeer, meestal
de atmosferische grenslaag genoemd. De belangrijkste processen in de
grenslaag zijn transport van warmte, vocht en impuls tussen het aard-
oppervlak en de vrije atmosfeer daarboven.

Naast het direkte meteorologische belang heeft de grenslaag een
bredere betekenis omdat bijna elke menselijke aktiviteit zich hier
afspeelt. De studie van de grenslaag kan dus van belang zijn voor
diverse andere disciplines zoals luchtvaart, luchtverontreinigings-
verspreiding, wind-energie en lucht-water interaktie,

Stromingen van vloeistoffen en gassen kunnen onderscheiden worden
in twee verschillende soorten: laminaire en turbulente stroming. In
tegenstelling tot bij laminaire stroming, fluktueren bij turbulente
stroming de snelheid, druk, temperatuur en andere vloeistofmechanische
grootheden in ruimte en tijd. De belangrijkste eigenschap van turbulente
stroming is de grote effektiviteit waarmee bijvoorbeeld impuls getrans-
porteerd kan worden; hierdoor neemt de weerstand van een lichaam in een
turbulente stroming toe, ten opzichte van het laminaire geval. Het
blijkt dat het overgrote deel van de stromingen, die men in de natuur en
in de technologie tegenkomt, turbulente stromingen zijn.

Binnen de atmosferische grenslaag is turbulentie verantwoordeli jk
voor alle transport van warmte, vocht en impuls, zoals we reeds genoemd
hebben de voornaamste transporten. De vraag is nu hoe ontstaat turbu-
lentie? Twee processen zijn van belang: mechanische produktie en produk-
tie ten gevolge van dichtheidsfluktuaties.

Het mechanisme van het eerste proces berust op de instabiliteit van een
snelheidsgradient in een stroming met een groot Reynoldsgetal. Dit is
van toepassing op de grenslaag. Het aardoppervlak vertraagt de lucht-
stroom daarboven, waardoor er een snelheidsgradient aanwezig is.
Mechanische produktie is daarom altijd een bron van turbulentie in de
atmosferische grenslaag.

Voordat we produktie door dichtheidsvariaties kunnen bespreken,
behandelen we eerst een andere eigenschap van de atmosferische grens-

laag: stratifikatie.

Een gestratificeerde stroming is per definitie een stroming, waarvan de



dynamika wordt beheerst door de aanwezigheid van dichtheidsvariaties in
het zwaartekrachtsveld. Stratifikatie in de atmosfeer treedt op als het
verloop van de temperatuur met de hoogte afwijkt van het adiabatische of
neutrale profiel dat ongeveer -1°C per 100 m bedraagt, in droge omstan-
digheden. Stratifikatie heeft grote invloed op de struktuur van de
atmosferische grenslaag. Twee gevallen moeten onderscheiden worden:
onstabiel en stabiel.

In een onstabiele atmosfeer neemt de temperatuur sneller af met de
hoogte dan de adiabatische gradient, De analogie met een vloeistof is
een dichtheidsprofiel dat toeneemt met de hoogte., Omdat dichtere vloei-
stof de neiging heeft te dalen onder invloed van het zwaartekrachtsveld
is elke stromingsverstoring onstabiel. In termen van vloeistofbeweging
betekent dit dat de kinetische energie van stromingsverstoringen groeit,
Dit proces wordt gedefinieerd als produktie door dichtheidsverschillen
of "Buoyancy Produktie',

Het tegenovergestelde geval, als de temperatuur langzamer afneemt
met de hoogte dan in het neutrale geval, wordt stabiel genoemd. Strom-
ingsverstoringen worden nu verzwakt; ze verbruiken energie omdat warme
dichtere lucht naar beneden verplaatst wordt, terwijl koude dichtere
lucht naar boven gebracht moet worden. De hiervoor noodzakelijke energie
wordt onttrokken aan de turbulentie, zodat de intensiteit vermindert.
Dit proces wordt daarom buoyancy destruktie genoend.,

Overdag 1is de grenslaag meestal onstabiel, Verwarming van de lucht aan
het oppervlak door instraling veroorzaakt namelijk een onstabiel tempe-
ratuurprofiel, Stromingsverstoringen, in dit geval in de vorm van
vertikale Lluchtbeweging, worden versterkt en produceren turbulente
energie. De onstabiele grenslaag wordt daarom gekenmerkt door aanzien-
lijke turbulentie.

's Nachts daarentegen wordt de grenslaag gekenmerkt door een tempera-
tuurinversie, een toename van de temperatuur met de hoogte. Deze wordt
veroorzaakt door afkoeling van het oppervlak door uitstraling. Een
dergeli jk temperatuurprofiel betekent dat de toestand stabiel is, Wegens
buoyancy destruktie is de turbulentieintensiteit klein. Turbulentie in
de stabiele grenslaag kan dus alleen blijven bestaan door mechanische
produktie, waarvoor een vertikale snelheidsgradient noodzakelijk is.,

Wegens het randomgedrag van turbulente stroming, is meestal de

enige praktische beschrijving een statistische beschrijving, gebaseerd



op speciale statistische wetten.

Om de theorieén, betreffende turbulent transport in de
atmosferische grenslaag van diverse fysische grootheden, te toetsen aan
de werkelijkheid, moeten we deze meteorologische variabelen zoals tempe-
ratuur, wind en vocht meten. Meting van de turbulente fluktuaties van
deze grootheden in de atmosferische grenslaag stelt de experimentator
echter vaak voor aanzienlijke problemen. Er moet voldaan worden aan de
eis dat de sensoren de hele serie van wervelafmetingen kunnen meten, die
tot het transport (ofwel de flux) van de diverse grootheden bijdragen. In
de buurt van de grond blijkt de grootte van de turbulente wervels
evenredig te zijn met de hoogte boven het oppervlak., Het is daarom
noodzakelijk dat de meetinstrumenten een kleine responstijd hebben als
we turbulente fluxen willen meten in de eerste paar meters van de
atmosferische grenslaag. Hiertoe zijn de laatste jaren enige nieuwe
sensoren ontwikkeld. Een deel van deze studie zal gaan over de methoden
en betrouwbaarheid van enige "nieuwe" sensoren waarmee turbulente fluxen
op lage hoogte bepaald kunnen worden. Enige voorbeelden hiervan zijn de
Sonische anemometer en de lyman-alfa vochtigheidsmeter die in hoofdstuk
3 besproken worden,

In de meeste grenslaagtheori&n wordt aangenomen dat het oppervlak
homogeen 1is, dat wil zeggen: het oppervlak 1s over grote afstand rond de
plaats waar gemeten wordt, hetzelfde. In het eenvoudigste geval is er
een goed gedefinieerde overgang van oppervlakte eigenschappen (bijvoor-
beeld een land-zee overgang). Voor dit probleem zijn theorién bekend.
Echter in de praktijk wordt het oppervlak boven het land verstoord door
vele obstakels en ruwheidsovergangen. Hiervoor is echter nog geen
algemene theorie bekend.

Dit laatste 1s van toepassing op het terrein waar de metingen voor deze
studie plaatsgevonden hebben. De gegevens werden verzameld bij de
meteorologische meetmast van het K.N.M.I., gelegen vlak bij het dorp
Cabauw, ongeveer 20 km zuidwest van Utrecht. Aan de hand van deze
metingen wordt nagegaan wat de invloed van deze inhomogeniteit is op de

turbulente fluxen in de onderste twintig meter van de atmosferische

grenslaag.



2. Oppervlaktelaagtheorie

2.1. Algemene vergelijkingen en begrippen.

De stroming van vloeistoffen en gassen wordt beschreven met behulp
van vier vergelijkingen: impulsbehoud (de Navier Stokes vergelijking),
massabehoud (de kontinuiteitsvergelijking), de thermodynamische energie-
vergelijking en de toestandsvergelijking. Dit systeem van vergelijkingen
beschrijft de drie snelheidskomponenten, druk, temperatuur en dichtheid
als funktie van de ruimtelijke kodrdinaten en van de tijd. Een volledige
diskussie van deze vergelijkingen zullen we hier niet geven, deze is te
vinden in Landau en Lifshitz (1959). Voor de verdere beschrijving van
turbulente stroming zullen we de zogenaamde Boussinesq benadering
gebruiken. De daaruit voortkomende vergelijkingen geven we zonder af-
leiding, maar -wel volgt hier eerst een opsomming van de gebruikte
benaderingen en veronderstellingen. Voor de exakte afleiding wordt
verwezen naar Lumley en Panofsky (1964).

1. De dynamische viskositeit U = p.v is overal konstant in de
vloeistof; v is de kinematische viskositeit, met vloeistof
wordt in het vervolg steeds het stromende medium bedoeld.

2, De molekulaire warmtegeleidingskodfficiént Kt 1is konstant,

3. De verhouding Hp'/poﬂ € 1, waarin o, de dichtheid van de
referentietoestand is, en p' = p - po .

4, De verhouding ﬂT'/ToI <1; T, is de temperatuur van de refer-

entietoestand en wordt vaak zo gekozen dat
ax, —g/Cp T g e

Yd is de droog-adiabatische temperatuurverandering met de
hoogte (ongeveer 1°C per 100 m); Cp is de soortelijke warmte
van het medium bij konstante druk; x4 1s de vertikale kodrdi-
naat en T' = T —~ Ty

5. De verhouding "p/POH <1 ; P, 1s de statische druk van de

referentietoestand en voldoet aan de hydrostatische grondver-

gelijking
aPo.
.- T8 P, s P=P-P,.
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6. De warmte die opgewekt wordt door viskeuze dissipatie mag
verwaarloosd worden in de thermodynamische energieverge-
1ijking.

7. De schaal van de vertikale beweging 1s klein vergeleken met de

schalingshoogte van de atmosfeer

ap -1
1 o
I /p0 5;; I ~ 10 km .

We beschouwen dus zogenaamde ondiepe konvektie.

In de Boussinesq benadering wordt stroming behandeld als niet samendruk-
baar, maar met een temperatuurafhankelijke dichtheid, waarvan de invloed
op het snelheidsveld alleen significant is wanneer deze vermenigvuldigd
wordt met de zwaartekrachtsversnelling. De vergelijkingen die de grond-

slag vormen voor de beschouwing van stroming in de grenslaag worden dan:

Impulsvergelijkingen:

an BUi - vaz Ui
=+ U, 57— + g7 8 + s - 20 €; ., N U
at 3 i ijk k
i xj X, T0 3 axiaxj j j

i

[« %4

- L
o
(2.1)

Kontinuiteitsvergelijking:

-0 (2.2)

R
T aT' _ Tt 1 j
st v Ui ax. T Fr Bxx, T T e, % (2.3)

Toestandsvergeli jking:

p! T'

> = -7 (2.4)
[o] o .

De laatste term aan de rechterkant van (2.1) stelt de Coriolis§ versnel-
»> > >

ling voor: 22(n x U) , waarin n de eenheidsvektor is parallel aan de

rotatie-as van de aarde, en Q de rotatiesnelheid. Overal is de sommatie-

konventie gebruikt. Ko = KT/(CPp) is de molekulaire warmtediffusie
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konstante. De laatste term in vergeliijking (2.3) 1s de temperatuurs—
verandering in de tijd door stralingsdivergentie. Er wordt meestal
aangenomen dat op enige meters boven het aardoppervlak deze term te
verwaarlozen 1is. Vergelijking (2.4) is in feite de algemene gaswet, ver-

eenvoudigd met behulp van genoemde veronderstellingen.

De referentietoestand van de atmosfeer wordt zo gekozen dat:

3% =-8 pO (205)

T

en -5;2 = -y (2.6)
3

Verder moet aan de toestandsvergelijking voor een ideaal gas worden

voldaan,

P =Rp T (2.7)

R is de gaskonstante voor droge lucht,
Om de referentietoestand volledig te bepalen moet er een referentie—
hoogte gekozen worden X3 = h,, tesamen met de waarden van twee van de

drie variabelen Py, Ty en o, OP die hoogte., Integratie van (2.5) en
(2.6) levert samen met (2.7):

-3
]

vd
To(ho) [l - T;(ﬁ;j‘(x3 - ho)] (2.8)

la)
]

_yd cC /R
P(h) [1 - T-*—o(ho) (x4 = 0 ))]"p (2.9)

©
[]

Po(hy) [1 = i (xy = by G R/R (2.10)
o o

We kiezen hy =0 en Py(hy), To(hy) de druk en temperatuur aan het opper-

vlak. Dit levert:

T' =T - To =T~ T(0) + Yd x3 (2.11)

Differentiatie van (2.11) naar x4 geeft:

aT' T
=ty (2.12)
8x3 3x3 d
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Hieruit worden de volgende stabiliteitskriteria afgeleid: (zie
hoofdstuk 1)

T < =y onstabiele stratifikatie (2.13)
8x3 d

aT

- = .Y neutrale stratifikatie (2.14)
3x3 d

aT

— > -y stabiele stratifikatie (2.15)
8x3 d

2.2. Vergelijkingen voor de gemiddelde stroming,
Monin-Obukhov gelijkvormigheidstheorie.
Zoals in de inleiding reeds gezegd, is de mate van thermische

gelaagdheid van de atmosfeer van groot belang voor de turbulente
stroming. Door buoyancy produktie en destruktie wint of verliest de
turbulentie immers energie. Om de eigenschappen van de gemiddelde

stroming te bepalen voeren we de Reynolds konventie in:

= U \J L -
U= U+ U v} =0
T' =T' + 0' o' =0 (2.16)
P =p+p P =0

Met andere woorden, we splitsen de stroming op in een gemiddeld en een
fluktuerend deel, met het gemiddelde van het fluktuerende deel gelijk
aan nul. De middelingsstreep betekent een ensemble gemiddelde. In het
vervolg beschouwen we statistisch stationaire stromingsvelden waarvan
per definitie de ensemble gemiddelden niet in de tijd veranderen. De
middelingsstreep betekent dus een tijdsgemiddelde. Door substitutie van

(2.16) in (2.1) t/m (2.3) en uitmiddeling krijgen we de vergeli jkingen

voor de gemiddelde stroming:

Q
=l
QL

. . .

_1 _1_1 _1j  gT' - 5

5c T U330, T o ax, TT. %137 2 ey ny Y (2.17)
- N o ] o

i

3§I = 0 (2.18)
aT" ST sy

etV

j. T T A ¢ p (2.19)
] j p o
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Hierin is de spanningstensor oij gedefinieerd als:

U, U,
= - __i _Jd - ITT) '
oij p dij + v P, (ij + axi] o, Ui Uj (2.20)
en de warmteflux:
- — _a.T—I 1] ]
Hj = Cp Py ( Kp axj + 6 Uj) (2.21)

De term —po UlUB wordt de Reynolds stress genoemd, Cp po ETﬁg de turbu-

lente warmteflux.

We beschouwen nu een gemiddeld stationaire stroming en we verwaar-
lozen de verandering van de turbulente fluxen in horizontale richting
ten opzichte van de vertikale verandering. Ook de molekulaire bijdragen
aan de fluxen -worden verwaarloosd omdat ze bijna altijd een orde kleiner
zijn dan de andere bijdragen.

Onder deze speciale voorwaarden worden de vergelijkingen:

v, v, — T y!
L.y, 3x1+U2 axl="i"g'§"' 3)1(3+29 ny U,
1 2 Po 9% 3
- _ STIETLE
_en, 30, L o 3U3UY L
2. U, —= 4+ U, —%= - =22 _ -20n, U
1 8x2 2 sz po 8x2 8x3 3 71
(2.22)
2
— SUI
1 3p 3 g T _ T _ o
3. - T st w 22 (n, Uy =n U) =0
o 3 o
— — 1 [
— 3T' — 3T' a8 Us
R i el T
1 2 3

We voeren nu de Geostrofische wind in, gedefinieerd door:

5. L g_9p  3p_
G = {Ug, Vg} = fp { ax. ? axl }

met £ = 2Q sin ¢, de Coriolisparameter waarin ¢ de breedtegraad is.

N
Voor n kunnen we schrijven:

; = {cos ¢ sin a, cos ¢ cos a, sin ¢} s
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waarin a de hoek is tussen de noord-zuid 1lijn en de Xy as.
We beschouwen nu stroming over vlak homogeen terrein, en eisen dat het
gemiddelde drukveld beschreven wordt door

>

>
P = p(x3) + Py f G (x1 sin a, - X, cos ao)

2
hierin is G = HEH en a de hoek tussen de isobaren en de x| as zoals in
figuur 2.1. Het drukveld heeft dus rechte gelijkmatig verdeelde

isobaren.

Fig. 2.1, Kodrdinatensysteem in het horizontale vlak, 3 is de gemiddelde

horizontale windvektor.

In dit geval reduceren de vergelijkingen (2.22 1,2 en 4) tot:

au'u!
U1 3

X f (U2 - G sin ao)

ey
20707
3
%3

-f (U1 - G cos ao) (2.23)

Hierin is horizontale homogeniteit verondersteld. De laatste verge-
11 jking van (2.23) betekent dat de vertikale warmteflux konstant met de
hoogte is. Met het kodrdinatensysteem zo gekozen dat de x; as in de

richting van de oppervlakte wind wijst krijgen we in de buurt van het

oppervlak:
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13 = —-f G sin a
9x (o]
3
aut UL (2.24)
23 _ —
5 = f(U1 G cos ao)
3
Aan het oppervlak nadert de stress 013 = —poﬁrﬁg tot een positieve
konstante die we p U*i noemen; met Uy, de oppervlakte wrijvingssnelheid.
De stress 023 = —poUéUé verdwijnt aan het oppervlak door de keus van het

kodrdinatensysteenm.

Door de eerste vergelijking van (2.24) door Ux, te delen krijgen we:

ayu'u! G sin a
ST S R (2.25)
2 ox 2
Uyy 3 Uiy,

a hangt af van de stabiliteit, Uxoy, £, en het soort oppervlak, maar is

meestal 20-25%; f is 1.2.10"% voor gematigde breedten.

Noem nu h. de hoogte, waarop HUiUéﬂ/Ufo met b procent verminderd is;

b U2 200 b U2
h = o ~ - o
c 100 £ G sin @ G

Omdat een typische waarde voor U*O/G 0.05 is, en ﬁ}Ué meestal niet nauw-

keuriger dan 10 2 20% gemeten kan worden, beschouwen we U

U! konstant

(R
13
voor:

x, < hC = 100 U*0

Boven land is Uxo, In de orde van 20 2 40 cm/s, zodat h. tussen de 20 en
40 m ligt. Dit is slechts een ruwe schatting.

Het voorafgaande leidt tot een konstante fluxlaag dicht bij de grond,
een laag dus waarin de fluxen van warmte en impuls konstant met de
hoogte zijn en waarin Coriolis effekten verwaarloosd kunnen worden. Deze

laag noemen we de oppervlaktelaag.

We kunnen dus de oppervlaktefluxen Uxys Tx en gu, voor respektieve-

lijk snelheid, temperatuur en vocht, als schalingsparameters gebruiken.

Deze zijn als volgt gedefinieerd:
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e 2
. = - tyr =
Impuls: T CIN U1U3 =p U*,0
: = e‘ ! = - .
Warmte H Cp G U3 CP e, U*0 T, (2.26)
. = mY = -
Vocht: E po q U3 = po U*o q,

Uit vergelijking (2.22)(3) blijkt dat, naast bovengenoemde schalings-
parameters, de grootheden f en g/T, van belang zijn. Ook het aerodyna-
mische karakter van het oppervlak speelt een rol in de vorm van de ruw-
heidslengte z, (zie hoofdstuk 2.5).

Als we veronderstellen dat deze set van parameters kompleet is, dan
kan elke gemiddelde grootheid B op een bepaalde hoogte (x3 = z)

geschreven worden als:
f (B) x3) U*O’ T*,.q*’ g/TO’ f, ZO) =0

Met behulp van dimensieanalyse kan deze funktionaal herschreven worden
in termen van een komplete set dimensieloze kombinaties van de argumen-
ten. In de oppervlaktelaag is f niet van belang en als we aannemen dat
lokale grootheden niet expliciet afhankelijk zijn van de ruwheidslengte
zy, maar de invloed hiervan alleen via de turbulente fluxen voelen, dan
houden we vijf schalingsparameters over, namelijk z, Uy, Ty, d%, g/T.
Afgezien van een numerieke konstante kunnen we slechts &&n dimensieloze

onafhankelijke kombinatie vinden. Volgens Obukhov (1946) is dit:

£ = z/L (2.27)
waarin Ui T
L=-—229 (2.28)
g k T, ‘

z/1. is een maat voor de stabiliteit: onstabiel z/L < 0

neutraal z/L

stabiel z/L> 0

Hierop zullen we later terugkomen.

Volgens deze theorie, de Monin-Obukhov gelijkvormigheidstheorie, kan de
afhankelijkheid met de hoogte van elke lokale turbulente grootheid ge~

sch reven worden als een universele funktie van z/L.
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Volgens deze theorie kunnen we, door een dimensie analyse, schrijven:

—
T g " 42/

*o0

= 5= e e/ (2.29)
*

kz 3q

© 5r = ot/

Waarin de funkties ¢ "universele funkties" zijn. De Von Karmén konstante
k is 2zd gedefinieerd dat ¢m(o) = l. Deze konstante kan alleen experimen-~
teel bepaald worden en de gevonden waarden lopen uiteen van 0.35 tot
0.4. Uit de eerste vergelijking van (2.29) volgt dat bij neutrale stra-
tificatie (z/L = 0) het windprofiel een logaritmisch verloop heeft,
(Hierop zullen we terug komen in hoofdstuk 2.5),

De relaties ¢m’ ¢h en ¢q worden de zogenaamde flux-profiel relaties
genoemd; de verm hiervan kan niet uit de gelijkvormigheidstheorie be-
paald worden; alleen experimenten kunnen hierover meer informatie geven,
Figuur 2.2 geeft de waarden gevonden door Businger e.a. (1971); Yaglom

(1977) geeft een overzicht van de in diverse experimenten gevonden

funkties,
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fig. 2.2. De door Businger e.a. uit het Kansas experiment gevonden

flux-profiel relaties.,
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2.3. Vergelijkingen voor het fluktuerende deel van de stroming

Door de vergelijkingen (2.17) t/m (2.19) af te trekken van (2.1)

t/m (2.3) krijgen we de vergelijkingen voor het fluktuerende deel van de
stroming:

au! au! au! U, au'U"
—1+U'- 1+F___i_+ui__i__#
at j axj j ij 3j ij axj
L aor v aZU,i N (2.30)
. S _R__ - ] — 1
T Tt T + T_ O 834 = 2 ey ny Yy
au!
i
— =0 (2.31)
X
i
3 o'y’ - 2
20" 20"  — 238" g AT 379"
at UH ax. T Uj axj - axj + U3 axj = Kp §xj§xj (2.32)

Door nu_(2.30) met U; te vermenigvuldigen en dit resultaat op te tellen
bij (2.30) voor U; met Uk vermenigvuldigd, kunnen we het stelsel om-
schrijven, Middel de zo ontstane vergelijking en gebruik weer horizon-
tale homogeniteit, waardoor horizontale gradiénten van gemiddelde

grootheden verdwijnen. Na enig hergroeperen van de termen en gebruik van
(2.31) krijgen we:

aﬁ“g aﬁi_ W _ P ) U;U;
e - U0 IR, T UiV g tp (8TUL 6y + 0TUY 85 ) + v 3T —;
3 3 o) 9xX
1 2 3 3
——— > + — —
U} au" ) 5= ; aujUTUY
-2 v P _ 1 (U' _E_.+ U 9Py _ L P (2.33)
X, 9X p p 9x i 3x ax
j ] o i P 3
3 4 5
- + -~ + ~>
— Q 1 t + 1 [
2 (sijk N OO e UkUi)

) 6

—— ~>

Wanneer alles met Py vermenigvuldigd wordt, stelt deze gekompliceerde
vergelijking het Reynolds stress budget voor, voor horizontale homogene
turbulentie. De term aan de linkerhand is de verandering van de impuls-
flux in de tijd; rechts stelt de eerste term (1) de stressproduktie
voor, door interaktie tussen het fluktuerende en het gemiddelde strom-
ingsveld. De tweede term (2) geeft de snelheid van kreatie en destruktie

van de stress door de buoyancy krachten; (3) geeft de destruktiesnelheid
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door viskeuze krachten; de termen (4) beschrijven de wisselwerking
tussen het snelheids- en het drukveld voor de destruktie van de stress;
de vijfde term is de divergentie van de vertikale fluxen en de laatste
term geeft de verandering door de Corioligskrachten; deze laatste term is
meestal te verwaarlozen als we middelingstijden kleiner dan &&n uur
beschouwen (Bush, 1973).

Omdat het stelsel vergelijkingen (2.33) niet kompleet is kunnen de
vergelijkingen voor turbulente stroming niet zonder meer worden opge—
lost. Nog meer veronderstellingen zijn noodzakelijk; dit probleem wordt

ook wel het sluitingsprobleem genoemd (zie Bush, 1973).

Door (2.30) met B' te vermenigvuldigen en (2.32) met U' en daarna
beide vergelijken op te tellen krijgen we een resultaat analoog aan
(2.34) voor het warmteflux budget. Neem ook hier weer horizontale

homogeniteit aan.

aule" a*i" ST — azuie'
RS Fab IS ol ol AR S
3 3 3
367307 36707 U7 "3 (2.34)
ot _erap T 0Y - X5
=2y B ax T b ax 3%, 20 €y 50y 8'UL

Hierin is aangenomen dat v = KT . Vergelijking (2.34) kent dezelfde
slutingsproblemen als (2.33).

2.4. Het energie en temperatuurvariantie budget

Wanneer we 1 = p stellen in vergelijking (2.33) krijgen we het

energiebudget voor het fluktuerende deel van de stroming. Deze luidt:

— 9 ] ayu'! U p'u!
e L _ Gror 2 , g 1% 5 —— Pl
at - “UiU3 3% - 2U3 3% T 5 TV 9x, 3x. ~ 3x (Uye+ P )
3 3 3 h| 3 o
1 2 3 4 (2.35)
— — — + ~> < —

u!u!
e = —%—— y 1s de turbulente kinetische energie per massaeenheid. De
Coriolistermen dragen niet aan de verandering van de energie bij en de
diffusie term vd e/axg is verwaarloosd omdat deze enige orden kleiner

is dan de dissipatieterm (3). De eerste term in het rechterlid geeft de
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snelheid aan waarmee de turbulente stroming, via de Reynold stress,
energle onttrekt aan de gemiddelde stroming. Dit wordt de mechanische
produktieterm genoemd omdat hij vrijwel altijd positief is. De tweede
term is nul (geen warmteflux) in een neutrale atmosfeer, positief in een
onstabiele atmosfeer, en negatief in een stabiele atmosfeer; in het
laatste geval is de warmteflux naar beneden gericht. De tweede term
geeft de snelheld waarmee de buoyancy krachten turbulente energie pro-
duceren, en wordt de thermische produktieterm genoemd. De derde term (3)
geeft de snelheid waarmee turbulente energile omgezet wordt in warmte,
dit wordt ook wel de dissipatie € genoemd. De laatste term stelt de
divergentie van de vertikale flux van turbulente energie voor; het
eerste stuk wordt de turbulente energieflux genoemd, het tweede het
druktransport.

Het energiebudget kan dus als volgt omschreven worden: energie
wordt toegevoerd in de x; richting door de Reynold stress en onttrokken
of toegevoerd in de xq richting door de buoyancy krachten. Bovendien
wordt energie overgebracht naar diverse richtingen door de drukkrachten
en In elke richting gedissipeerd door de viskeuze krachten,

In het vervolg zullen we soms, ter verduidelijking, de X1, Xy en x5
richtingen respektievelijk de x, y en z richting noemen met U, V en W de
korresponderende komponenten van de wind.

Zoals boven al gezegd, werken de twee produktietermen op verschil-
lende manieren: de mechanische produktieterm werkt in de x richting en
draagt in de eerste plaats bij aan de u-komponent van de wind. Deze term
is het meest belangrijk dichtbij het oppervlak, en neemt snel af met de
hoogte omdat 3W/3z snel afneemt. De boyancy produktieterm daarentegen
levert een bijdrage aan de W komponent; deze term kan, afhankelijk van
het teken, turbulentie verzwakken of versterken. Omdat de produktieterm
de turbulentie, als het ware, aandrijft, verwachten we dat de verhouding

van deze twee termen de lokale struktuur beschrijft. Deze verhouding

heet het flux Richardson-getal Rig:

£ _¥5
Ri, =2 - (2.36)

Ri; karakteriseert de stratifikatie van de stroming.

Vlak bij het oppervlak is de produktieterm de dominante term; omdat

deze snel met de hoogte afneemt, is de hoogte waarop de buoyancyterm de
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dominante term wordt een goed stabiliteits kriterium. Nemen we vlak
boven het oppervlak het logaritmisch windprofiel aan, dan geeft dit:
9U/3z = U*/kz (zie 2.29).

Volgens (2.23) en (2.25) is de warmteflux en de stress in de oppervlak-
telaag konstant met de hoogte., Als we nu het quotiént van de eerste twee
termen van (2.35) &én stellen, geeft dit met behulp van (2.26) en
(2.28):

,%— T kez =1 (2.37)
oU
%*
ofwel 0, Uf Ui T
= — T = — 2o (2.38)
z Wev gk * "o T, gk *

We vinden dus de Obukhov-lengte L voor de hoogte waarop de mechanische
produktie gelijk is aan de buoyancy produktie.
Er geldt dus:

mechanische produktie
buoyancy produktie

= Rig = z/ L
dus z/L kan als stabiliteitskriterium gekozen worden.

Tenslotte noemen we nog twee speciale gevallen van vergelijking

(2.35)

1. Als de buoyancyterm klein is, produceert alleen de shear turbulente
energie, Dit komt overeen met een vrijwel neutrale atmosfeer
(z/L = 0). Dit geval wordt "gedwongen konvektie" genoemd, omdat de
temperatuurstruktuur de turbulentie niet belnvloedt,

2. Wanneer de shear produktieterm nul of te verwaarlozen is, en de
buoyancyterm is positief (%-+ @), wordt de turbulente konvektie
"vrije konvektie" genoemd. De temperatuur struktuur beheerst de

turbulentie nu volledig.

Uit vergelijking (2.32) kan het temperatuurvariantie budget afgeleid
worden. Dit gaat analoog aan de afleiding van (2.35), weer voor het

horizontaal homogene geval, Dit geeft:

2 —
] ———— —————
pre g AT _ . 2838 _ 3w (4 0'd (2.39)
at 9z T 3x 9x 9z ¢

33
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Hierbij is de diffusieterm verwaarloosd. In deze vergelijking is slechts
€én produktieterm die 11 jkt op_de shearterm in (2.35). De gelijkenis
tussen de vergelijkingen voor U'2 en 6'2 duidt aan dat deze twee groot-
heden zich weleens op dezelfde manier als funktie van de hoogte zouden

kunnen gedragen. Hier komen we later nog op terug.

2.5. Het logaritmisch windprofiel

Zoals in de inleiding gezegd, is het doel van de studie van turbu-
lentie in de atmosferische grenslaag uitdrukkingen te vinden voor de
fluxen van impuls, warmte en waterdamp. Er worden meestal semi-empiri-
sche uitdrukkingen gebruikt. Een voorbeeld is het gebruik van de turbu-

lente uitwisselingskodffici¥ént K. Het impulstransport naar het oppervlak

wordt dan geschreven als:

o ™ 7P Ky 5 (2.40)
De kracht die door impulstransport op het oppervlak wordt uitgeoefend

wordt de oppervlaktestress T genoemd. Volgens Newton's derde wet geldt

er:

F =p UW' = -1
m

Met behulp van (2.26) volgt dan:

Stel nu per definitie Km * U.l , een snelheid maal een lengteschaal. Als

snelheidsschaal nemen we Uy en als lengteschaal k.z. Dit geeft:
Km =k, z . U, (2.42)
Kombinaie met (2.41) levert: —— = — (2.43)

Aan het oppervlak (z = 0) zou dit een oneindige snelheidsgradient geven
wat niet realistisch is. We voeren daarom de ruwheldslengte zy 1n, een

karakteristieke lengte voor een oppervlak.
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D
- +
3z k(z zo)
_ U, z+z
Integratie hiervan geeft: § =5 1n( . o) (2.44)
)

U* z
= E—-ln(;—) als z, <z
o
Z, varieert van enige millimeters boven zand tot enige meters boven
steden. Vergelijking (2.44) 1is het welbekende logaritmisch windprofiel
(zie figuur 2.3).

Het resultaat van deze "klassieke" afleiding is konsistent met de
Monin-Obukhov relaties (2.29) voor het neutrale geval (f>= 0). De verge-
lijkingen (2.2) beschrijven de relaties tussen de flux en het profiel,
ook in niet neutrale gevallen, met behulp van de stabiliteitsparameter

L. Het logaritmisch windprofiel is dus een speciaal geval van (2.29),.

M !
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free from
turbulence
N
——————————————— 7—
Turbulent /‘D
boundary layer: ’> momentum
turbulent = ttux to
ditfusion  Z+! - D U(Z’D::\/ Zw' surtace
[P T, A
25305 DM T
_____ i} 323_3‘) DA R )

0 u (Z)—»
Laminar sub-layer:
molecular ditfusion

Fig. 2.3. Turbulente stroming over een oppervlak.

2.6. De varianties van windsnelheid en temperatuur

In de Boussinesq benadering hangen de vergelijkingen voor de gemid-
delde horizontale stroming niet expliciet van de vertikale warmteflux
af, zodat het moeilijk is te bepalen hoe de windprofielen van de bouyan~
cy krachten afhangen. De afhankelijkheld van de stabiliteitsparameters

moet daarom experimenteel bepaald worden., De behoudswetten voor turbu-
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lente kinetische energie en temperatuurvariantie bevatten echter wel de
warmteflux, waardoor het mogelijk is om uit deze vergeli jkingen enige
specifieke schalingswetten af te leiden.

We gaan uit van het energiebudget voor een quasi-stationaire

horizontale homogene stroming, gegeven door (2.35):

T U L B w9 2
= 'y’ oY vt o 9 ' - .
0= -UTW" = +2-8'W az{w(e+p} € (2.45)
o o
e = i(U'2 + V2 4 W'Z) de kinetische energie per massaeenheid; € is
BU; 30;
gedefinieerd als: ¢ = v —= —= ,
axj axj

We nemen aan dat de warmte en impulsflux aan het oppervlak bekend zijn
en dat binnen de oppervlaktelaag de turbulente impuls en warmteflux
konstant zijn met de hoogte.

Het is nodig de dissipatie € te parametriseren in termen van een
snelheidsvariantie en een lengteschaal. Volgens Tennekes en Lumley
(1972) mogen we schrijven: € = 03/1, waarin t een karakteristieke tijd
is voor het afbreken van de wervels. Deze tijd T kunnen we schrijven als
T = p/ow, waarin ow de standaarddeviatie van de vertikale snelheid is

en p een lengte die de afmeting van de wervels in de stroming karakteri-

seert:

(2.46)

De koéfficiént C€ is van orde &én.

De snelheid waarmee turbulentie, door interne viskeuze wrijving
kinetische energie verliest, is dus onafhankeli jk van de viskositeit. ¢
hangt alleen af van de karakteristieke lengte en snelheid van de meest
energetische wervels. Vergelijking (2.46) is een zeer nuttige relatie;
we geven hilervan een voorbeeld.

In een neutrale oppervlaktelaag is de Reynolds stress gelijk aan de
oppervlaktestress: —p U'W' = p UE . Waarnemingen tonen aan dat de korre-
latie tussen U' en W' tamelijk goed 1is. 9, en oy worden gegeven door

(U'2)f en (w,Z)i . Hieruit volgt dat gy en o evenredig zijn met U,
dus ook invariant met de hoogte. Hetzelfde geldt voor Oy De derde term
in (2.45), de flux divergentieterm, is daardoor verwaarloosbaar klein en

(2.45) reduceert tot:
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Alle onbekenden zijn in de lengteschaal p opgenomen. Met p=k .z

volgt:
3
- U
2 3U *
*3z "z 0 (2:47)

Dit bevestigt dus weer het logaritmisch windprofiel (2.43).

Zoals gezegd is cw/U* onafhankelijk van de hoogte in de neutrale
oppervlaktelaag., In niet neutrale omstandigheden echter speelt de
Obukhovlengte L als onafhankelijke parameter een rol. Omdat ¢ /U alleen
van dimensieloze parameters af kan hangen moeten de effekten van L als

een afhankelijkheid van z/L optreden,

Fo@ e, @ (2.48)

Dit is konsistent met de Monin-Obukhov gelijkvormigheidstheorie (hoofd-
stuk (2 02)0

We herhalen (2.39) voor het temperatuurfluktuatiebudget:

YL 3T' 3 2 36! 33'
P s W g - 4 5o wee S TN (2.49)

Als we deze vergelijking naast (2.45) zien, valt op dat de twee
vergelijkingen beiden de warmteflux bevatten. Als deze positief is, is
de verhouding tussen de temperatuurvariantie-produktieterm en de buoy-
ancy produktieterm in (2.45) evenredig met -3T'/dz » die snel met de
hoogte afneemt. We verwachten daarom dat de temperatuurvariantie, in dit
geval, ook met de hoogte zal afnemen. Omdat de warmteflux, de korrelatie
tussen temperatuur en vertikale snelheidsfluktuaties, slechts heel lang-
zaam met de hoogte verandert, moet de variantie van de vertikale snel-
heid toenemen met de hoogte in het onderste deel van de grenslaag. In
het stabiele geval is de warmteflux negatief en we verwachten dat ou in
dit geval afneemt met de hoogte. De hoogte van de grenslaag is veel
kleiner dan in het instabiele geval, waardoor de laag van konstante
warmteflux ook minder diep wordt. Ondanks dit kunnen we toch verwachten

dat 0g met de hoogte toeneemt., Uit 2.49 volgt dat de aanwezigheid van
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een warnteflux temperatuurfluktuaties veroorzaakt. Met de temperatuur-

schaal Ts zoals gedefinieerd in (2.26) kunnen we deze dimensieloos

maken.

%

Ty

= o, (z/L) (2.50)
Het gedrag van ¢w en ée werd experimenteel bepaald door Wyngaard e.a.
(1971); hun resultaten zijn weergegeven in figuur 2.4 en 2.5 De neutrale

waarden van ow/U* en ce/U* zijn ongeveer 1.2 en 2.5.
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Fig. 2.4. dimensieloze vertikale Fig. 2.5. dimensieloze temperatuur-

snelheidsfluktuaties in on- fluktuaties in onstabiele

stabiele omstandigheden
(Wyngaard e.a., 1971)

omstandigheden

(Wyngaard e.a., 1971)

De algemene vorm van de funkties ¢  en ¢

W 8
dimensieanalyse. Als -z/1. echter groot is kunnen we bepaalde vereen-

kan niet bepaald worden uit

voudigingen maken. Dit geval werd vrije konvektie genoemd (hoofdstuk
2.4). Omdat mechanische produktie verwaarloosbaar is, vereenvoudigt het

energiebudget (2.45) tot:

B gy o_ 3
To o'w C

Q
le:u

(2.51)

waarin C een onbepaalde konstante is, Omdat de warmteflux bij benadering

konstant met de hoogte is, kunnen we (2.51) schrijven als:

1 (g2 =v7,1/3
C (TO o'W")

0w=

40
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Deling door U, leidt met (2.28) tot:

IEARVE

v (-2 (2.52)

g
W
¢ =—=¢
WU,

Met (2.50) wordt de korresponderende vergelijking voor oe in het vrije

konvektie geval:

6 -1/3
%9 = -5 = C (- &) /

L (2.52a)

Wyngaard e.a. (1971) vinden voor Cy ongeveer 2 en voor Ce 0.95 (zie ook
figuur 2.4 en 2.5).

In stabiele omstandigheden is de situatie veel minder duidelijk; er
zijn aanwijzingen dat 9y toeneent met de hoogte en dat dw afneemt; ook
wordt wel gevonden dat ow/U* iets toeneemt met toenemende stabiliteit.
Men moet zich echter realiseren dat in zeer stabiele omstandigheden de

fluxen erg klein worden, waardoor het erg moeilijk is om betrouwbare

data te verkrijgen.

2.7. Inhomogeniteit in de oppervlaktelaag

In alle hiervoor behandelde theori@n werd steeds aangenomen dat de
omstandigheden homogeen stationair zijn. In werkelijkheid is dit echrer
zelden het geval, We kunnen verschillende gevallen onderscheiden, nane-
1ijk inhomogeniteiten in de temperatuur, in de verdamping, of in de ruw—
heid van het oppervlak. Fen voorbeeld van het eerste geval is een lucht-
stroom die over een relatief warme stad trekt; het tweede treedt op als
we lucht bekijken die over een wateroppervlak naar het land stroomt, en
het derde geval hebben we als het aardoppervlak niet overal dezelfde
ruwheid heeft. Het laatste zullen we hier bespreken omdat het van toe—
passing 1s op het meetterrein te Cabauw.

De ruwheid van een oppervlak hangt samen met de in 2.5 gedefinieer-
de ruwheidslengte Z,3 aerodynamisch gezien verschilt Z, echter aanzien-
lijk met de ruwheid van een bepaald terrein zoals we die zien of voelen.
Een gemiddeld zeeoppervlak is aerodynamisch gezien niet ruwer dan een
voetbalveld. Een oppervlak is 1in aerodynamische zin glad, als de

laminaire sublaag (zie figuur 2.3) de ruwheidselementen op het oppervlak
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bevat., Voor alle "gladde'" oppervlakken moet 2z, dus van dezelfde orde van
grootte zijn of kleiner dan de dikte van de laminaire sublaag. De dikte
van deze laatste is evenredig met v/U*; dus aerodynamisch glad is

zOU*/v ~ 1, en ruw zOU*/v > 1 . In de natuur zijn de meeste opper-
vlaxken aerodynamisch ruw: de waarde van z, hangt geheel af van het
karakter van de individuele oppervlakte elementen; niet alleen van hun
grootte, maar ock van hun vorm en ruimtelijke verdeling. Enige typische
waarden voor z, zijn gegeven in tabel 2.7.1.

Uit vergelijking (2.44) volgt dat hoe groter de ruwheid van een
bepaald oppervlak is, hoe kleiner de wind die nodig is om een bepaalde
oppervlaktespanning, gekenmerkt door Uy, te veroorzaken; of omgekeerd,
een bepaalde wind geeft boven een ruw oppervlak aanleiding tot een

grotere oppervlaktespanning dan boven een glad oppervlak.

type oppervlak z, in mm
gladde ijsvlakte 0.01
kort gras 5
onregelmatige weide 10
heideveld 25
lang gras en gewassen 50-100
bossen ~500

Tabel 2.7.1. z, van enige oppervlakken,

Over het geval van een abrupte ruwheidsovergang kunnen we wat meer
zeggen., We beschouwen een terrein verandering loodrecht op de wind en
nemen aan dat de ruwheid kontinu kleiner wordt. De luchtstroom zal zich
aanpassen aan de nieuwe omstandigheden, maar dit gebeurt slechts
langzaam: er bouwt zich een Interne grenslaag op waaronder het nileuwe
regime heerst, zoals getekend in figuur 2.6a. Boven deze grenslaag

hebben we nog steeds de invloed van het ruwere terrein.



-29-

overgangsgebied

W g O L i AT,

Zo(l) 20(2)

fig. 2.6a Interne grenslaag bij een abrupte ruwheidsovergang.

Als we in punt A de stress t gaan meten, vinden we dat deze niet kon-
stant is met de hoogte; aan het oppervlak vinden we Tys boven de interne
grenslaag Tl' Als z52 < Zo1 betekent dit dat Tl > 12 ; het verloop met

de hoogte zal er dus uitzien als in figuur 2.6b.

overgangsgebied

fig. 2.6b. Stress profiel bij een ruwheidsovergang.

Wanneer we in punt A een windprofiel gaan meten blijkt dat (in neutrale
omstandigheden) er een knik in het profiel ontstaat. Deze knik vinden we
op hoogte h zoals getekend in fig. 2.6a. Voor z ¢ h vinden we het loga-
ritmisch windprofiel voor de ruwheidslengte z,(2), voor z > h dat voor

z,(1) (fig. 2.6¢c)
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fig. 2.6c. Windprofiel bij een ruwheidsverandering.

Wegens het overgangsgebied zal er geen echte knik optreden maar een
geleidelijke overgang. Hoe verder punt A van de ruwheidsovergang ver-
wijderd is, hoe hoger de knik komt te liggen (zie fig. 2.6a).

De belangrijke effekten van deze geldealiseerde ruwheidsverandering zijn

dus een knik in het windprofiel en een niet konstante stress met de

hoogte.

We hebben gezien dan in de Monin-Obukhov gelijkvormighedstheorie
(sektie 2,2) de wrijvingssnelheid Ux als schalingsparameter wordt ge-
bruikt. Als de ruwheid niet konstant is, dan is de vraag welke Uz we als
schalingsgrootheid moeten gebruiken.

Bekijken we een bepaalde turbulente grootheid B, dan kunnen we ons
afvragen wat de afmeting is van de wervels die de waarde van B bepalen.
Volgens Taylor's hypothese geldt A.n =-%EE = U; X en n zijn respektieve-
lijk de golflengte en frequentie van de %urbulente fluktuaties. Hierbij
wordt verondersteld dat een bepaald turbulentie patroon langs een meet-
instrument waait zonder veel te veranderen. De grootheid U is hierbij
dus de horizontale windsnelheid. Taylor's hypothese is dus een konversie
van frequentie naar golfgetal., Uit een Fourier analyse van het
turbulente signaal van B kunnen we hiermee dus de afmeting van de
wervels bepalen.

Turbulente fluktuaties van een bepaalde grootheid, zoals o, of g

U W
op hoogte z vlak boven het oppervlak kunnen veroorzaakt worden door wer-

vels van verschillende afmetingen (fig. 2.7).
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fig. 2.7. Hoog en laagfrequent bijdragen tot turbulente
fluktuaties vlak bij het oppervlak.

Omdat de W-komponent van grootschalige wervels klein is in de buurt van
het oppervlak, leveren deze wervels op lage hoogte praktisch geen bi j-
drage aan Oy * Het 1s duidelijk dat de grote wervels wel aan Y bij-
dragen. Dit blijkt ook uit metingen door Bush en Larsen (1972) van de
verhouding van U en W spektra (zle sektie 2.8). Deze tonen aan dat het W
spektrum veel minder energie bevat bij lage frequenties dan het U-spek-
trum (figuur 3.8). Dit is ook te zien in fig. 3.10 in de volgende
paragraaf.

Grote wervels evalueren slechts langzaam en worden dus in belang-
rijke mate belnvloed door de stroomopwaartse historie, bijvoorbeeld door
een ruwer oppervlak. Wanneer de ruwheid plotseling verandert, zal, zoals
we eerder gezien hebben, de stress veranderen, maar dit heeft geen
direkte invloed op de grote wervels. Het lijkt daarom aannemelijk datoU

schaalt met de globale Uy, die bepaald wordt door de grootschalige
eigenschappen van het gebied stroomopwaarts.

Voor Oy Zou dit echter niet moeten gelden omdat deze grootheid in
de buurt van het oppervlak bepaald wordt door kleine wervels., Volgens
dit idee zou een ruwheidsovergang oy beInvloeden; schaling met de lokale
Ux 1lijkt daarom aannemdi jk.

Het voorafgaande leidt tot de hypothese dat 9y niet lokaal beIn-
vloed wordt door ruwheidsinhomogeniteiten, cw wel, Studies over de
invloed van inhomogeniteiten op de turbulente fluxen zijn verricht door:

Hogstrdm (1974), Garratt (1980) en Beljaars (1982).
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fig. 2.8. Verhouding van de vertikale en horizontale snelheidsspektra
als funktie van de dimensieloze frequentie f/f

Larsen, 1972).

max (Bush en

2.8. Spektra van turbulentie

Uit fourier analyse van het signaal van een bepaalde grootheid kan
het spektrum bepaald worden. Met behulp van Taylor's hypothese (hfdst.
2.7) kan de frequentie n omgezet worden in golfgetal K; volgens:

Ky = 2mn/U . Voor het spektrum van een turbulente grootheid a levert

dit:

a'2 = fw F (K,)dK, = fw S (n)dn (2.53)
a1 1 a |
o o

Sa(n) wordt de spektrale dichtheid van grootheid a gencemd. Er geldt:

Kl Fa(Kl) =n , Sa(n) .

Het is gebruikelijk om spektra niet als funktie van n te schrijven, maar
' nz

als funktie van de dimensieloze frequentie f; waarbij £ E'a— .

We gaan uit van de veronderstelling dat bij voldoende hoge golfge-
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tallen de kleinschalige struktuur van de turbulentie leidt tot een
istrope evenwichtstoestand (Kolmogorov hypothese). In een isotroop
medium is geen voorkeursrichting. De funkties die de statistische eigen—
schappen van zo'n veld beschrijven veranderen niet onder een rotatie van
het kodrdinaten systeem. Dit wordt het isotropie koncept genoemd.
Kolmogorov geeft de suggestie dat in dat geval de spektra alleen een
funktie zijn van de dissipatie ¢ en de kinematische viskositeit v . Met

€ en v kunnen we een lengte en een snelhelidsschaal samenstellen:

34
n = (%:)— , v a (veyt (2.54)
De lengteschaal n wordt de Kolmogorov mikroschaal genoemd. Metingen
tussen 1 en 100 m tonen aan dat n~1 mm,

Het Reynoldsgetal 1is gedefinieerd als Re = vV . %-. Hierin is v de
snelheid en % de karakteristieke lengteschaal van de wervels. Het golf-
getal waarboven de viskositeit een dominante rol gaat spelen (Re < 1) is
daaron n-1 en we verwachten dat voor grotere K; het spektrum snel af-
neemt omdat de viskositeit kleine wervels vernietigt, Dit gebied wordt
de "viscous subrange" genoemd.

Als het Reynoldsgetal voldoende groot 1is, zodat er een gebied
bestaat waarin geen produktie of dissipatie plaatsvindt, maar alleen
energletransport van lage naar hoge frequenties, geeft Kolmogorov de
suggestie dat het spektrum ook onafhankelijk van v is. pit gebiled wordt
de "inertial subrange" genoemd. Uit dimensie-analyse blijkt dat het
spektrum, van bijvoorbeeld de longitudinale snelheidskomponent, dan de
volgende vorm moet hebben:

Fy(K) = a . /3 . K1-5/3 (2.55)

Uit diverse metingen blijkt dat de universele konstante a ongeveer 0,5

is. Voor de V en W komponent geldt (Kaimal e.a., 1972):

4 2/3  -5/3
Fouk) =3 e k) (2.56)

We zien dus dat in de inertial subrange alle snelheldsspektra dezelfde
helling hebben,

Voor temperatuurspektra stelt Corrsin (1951) de volgende inertial
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subrange vorm voor:

-1/3 -5/3
Fo(K)) = B, ¢ I (2.57)

B 1s een konstante analoog aan a en N is de dissipatiesnelheid van
6%/ .

In de praktijk wordt vaak n . S(n) als funktie van f logaritmisch
uitgezet. Kaimal (1972) laat, door een stabiliteitsfunktie in te voeren,

de spektra samenvallen in de inertial subrange. Voorbeelden hiervan zijn
gegeven in de figuren 2.9 t/m 2.11.
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Fig. 2.9. Longitudinale snelheidsspektra (Kaimal e.a., 1972). De

getallen in de figuur zijn waarden voor z/L.
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Fig. 2.11. Spektra in bijna neutrale omstandigheden. De funkties Cab

zijn de kospektra van de grootheden a en b (Kaimal e.a.).
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3. Meting van Profielen en fluxen in de atmosferische grenslaag.

De eerste 30 tot 50 meter van de planetaire grenslaag, de opper-
vlaktelaag, is de laatste tientallen jaren onderwerp geweest van inten-
sieve studie. De redenen hiervoor werden al in de inleiding genoemd. We
merken nog op dat andere redenen voor veel studie van de oppervlaktelaag
z1jn dat deze gemakkelijk bereikbaar is en theoretisch redelijk te be-
schrijven omdat de oppervlaktelaag bij goede benadering homogeen en
stationair is.

In dit hoofdstuk worden methoden voor profiel- en fluxmeting be-
sproken, Daarnaast wordt een overzicht gegeven van de in deze studie
gebruikte sensoren, hun specifieke eigenschappen en fouten. De nadruk
ligt hierbij op de sonische anemometer en de Lyman-alfa vochtfluktua-

tiemeter. Ook de ijking van deze instrumenten komt aan de orde.

3.1. Meetmethoden

Voor de analyse van turbulentie in de oppervlaktelaag is de
volgende informatie essentieel:
- Profielen van de gemiddelde snelheidskomponent U; de gemiddelde
temperatuur en specifieke vochtigheid T en q.
- De fluktuerende windsnelheidskomponenten U', V' en W', respek-
tievelijk longitudinaal, lateraal en vertikaal, evenals de

fluktuerende temperatuur en vochtigheid T' en q'.

3.1.1. Gemiddelde profielen

De gemiddelde profielen van wind, temperatuur en vocht geven basis
informatie over de struktuur en stratifikatie van de oppervlaktelaag.
Gradiénten van bovengenoemde grootheden worden samen met de Reynolds~
fluxen gebruikt om de diverse termen in het variantie- en flux budget te
berekenen, zoals besproken in sektie 2.3 en 2.4. Tabel 3.1. geeft een
overzicht van enige veel gebruikte instrumenten voor profielmeting met
hun nauwkeurigheid. We merken op dat de middellingstijd een orde groter

moet zijn dan de responstijd van de instrumenten.
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parameter instrument nauwkeurigheid
] propeller anemometer ~2%, tijdkonstante tussen U en
met vaan 2.5 U seconden.
T thermokoppels meten temperatuurverschillen met

nauwkeurigheid van ~0.02°C, de
responstijd is afhankelijk van de
afmeting en de windsnelheid

_q natte~ en droge bol Maximaal 2Y% nauwkeurigheid, tf{jd-
psychrometer konstante afhankelijk van het ge—

gebruikte type temperatuursensor

Tabel 3.1. Enige veelgebruikte instrumenten voor profielmeting
(Kaimal, 1975)

3.1.2. Turbulente fluxen

Om de Reynolds fluxen te bepalen moeten de fluktuerende komponenten
van wind, temperatuur ean specifieke vochtigheild nauwkeurig gemeten
worden. De voornaamste fluxen zijn de impuls flux t » de warmteflux H en

de vertikale vochtflux E, die als volgt gedefinieerd zljn:
T = —p U'W'
H= cp p WT' (3.1)

E = pq'W

Meting van de turbulente fluxen stelt ons voor meer problemen dan meting
van de gemiddelde profielen, De sensoren moeten in staat zijn sgnelle
fluktuaties te registreren, dit betekent dat de responstijd van de
instrumenten voldoende klein moet zijn. Omdat de afmeting van de wervels

evenredig is met de hoogte boven het oppervlak (hoofdstuk 2), moeten,
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bij meting van de fluxen in de eerste paar meter van de oppervlaktelaag,
aan de sensoren de hoogste eisen betreffende de frequentierespons
gesteld worden. Als een sensor niet in staat is om alle fluktuaties te
volgen, leldt dit tot zogenaamde "spektrale verliezen". De vertikale
flux van een bepaalde grootheid is gelijk aan de integraal van het
kospektrum Syx (x kan zijn U, T of q) over alle frequenties:

T =
W'x / SMCILE: (3.2)
)
De gemeten flux wordt echter bepaald door de respons- of filter-funktie

van het instrument, F(f). We meten dus:

©o

W' =
Wx) = [ F(£) s (£)df (3.3)
o
In praktijk heeft F(f) meestal de vorm van een laagdoorlaat-filter. Voor
de varianties geldt een vergelijking analoog aan (3.3):

e [+ ]

x'? = / s (f)df (3.4)
o}

Met behulp van gelijkvormigheidsrelaties kunnen spektra en kospek-
tra in universele vorm geschreven worden (zle hoofdstuk 2.8). Door de
gematen spektra en kospektra te vergelijken met de theoretische, kan de
responsfunktie van een bepaalde sensor bepaald worden., Het is dan
mogelijk de gemeten fluxen en varianties te korrigeren voor spektrale
verliezen,

In figuur 3.1 zijn de logaritmische kospektra van respektievelijk
de impuls- en de warmteflux te zien. Op de horizontale as is de dimen-
sleloze frequentie f = nz/U uitgezet. Het gebied rechts van het maximum
met konstante helling is de inertial subrange (zie 2.8). Als een bepaal-
de sensor turbulente fluktuaties meet tot een frequentie f1, 2zijn de
gemeten fluxen en varianties kleiner dan de werkelijke. Aan de hand van
de door Kaimal e.a. (1972) gevonden vorm van de spektra en kospektra in
de inertial subrange, worden in appendix A bovengenoemde fouten berek-
end. Bij de berekeningen wordt aangenomen dat de responsfunktie F een
laagdoorlaatfilter is met een scherpe afsnijding bij frequentie £y,

Uit de vergelijkingen in appendix A volgt dat voor een 2% nauwkeurigheid

in de stress-meting, de dimensieloze afngijfrequentie fl groter moet
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zijn dan 1,5, Voor eenzelfde nauwkeurigheid in de warmte en vochtflux

vinden we f1 > 3. Dit alles in onstabiele omstandigheden,

&R Fd7] f‘]

fig. 3.1. kospektra van WI en UW voor z/L waarden van -2,0 tot +2,0
(Kaimal e.a., 1972).

Als we eisen dat de fout in de fluxmetingen niet groter mag zijn dan 2%

vinden we dus f; > 3. Met Taylor's hypothese A . n U (hfdst. 2.7) en f =
nz/U leidt dit tot:

A = z/3

min (3.3)

Spektrale verliezen bij een sensor ontstaan door 1ijn- en ruimtemid-
deling of door een eindige responstijd. Als we d definiéren als het
ruimtelijk oplossend vermogen van het instrument, wordt de filterfunktie

F in de meeste gevallen goed beschreven door (Kaimal, 1968):

F(d,\) = sinzgwd/kg

(3.6)
(rd/2)2

In figuur 3.2 is F(d,\) als funktie van d/)\ uitgezet. We zien hieruit
dat de spektrale verzwakking signifikant wordt voor 2nd/Xx > 1 ofwel

A< 2nd . In onstabiele omstandigheden is derhalve de minimale meet-
hoogte z;;, van de instrumenten:

(z)min =,3 Amin = 6nd (3.6a)
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Fig. 3.2. De funktie sinz(nd/k)/(ﬂd/l)z.

In stabiele omstandigheden is het spektrum sterk afhankelijk van
z/L (fig. 3.1). Met behulp van de vergelijkingen in appendix A kunnen de

fouten, die onstaan door spektrale verzwakking, berekend worden.

3.1.3. Sample frequentie

Bij een experiment met digitale data-verzameling moeten we een
frequentie kiezen waarmee de gegevens gemeten worden en een tijd waar-
over gemiddeld moet worden. De middelingstijd moet voldoende groot zijn
zodat de tijdgemiddelden tot werkelijke ensemble gemiddelden naderen
(zie hfdst. 2.2). Voor profielmetingen is een middelingstijd van 15 mi-
nuten voldoende; uit de Kansas experimenten blijkt dat, voor fluxme-
tingen tussen 5 en 20 meter, een middelingstijd van 1 uur optimaal is,
maar deze kan verkort worden tot zo'nm 20 minuten of minder (Kaimal,
1975).

De frequentie waarmee we een (turbulent) signaal meten wordt de
"sample frequentie" genoemd. Het niet kontinu meten van een fluktuerend
signaal heeft invloed op de gemeten spektra. Als we het signaal met een
tijdsinterval At meten 1s het niet mogelijk frequenties te meten groter
dan fN = 1/(?_At). Frequenties f > fy vinden we niet in het spektrum

terug maar leveren een bijdrage aan de spektrale dichtheid voor f < fN.



Dit wordt het "aliasing effekt" genoemd; dit wordt geillustreerd in
figuur 3.3,

CAARY

L—AI= 0.2-—!

, One second —,’

Fig. 3.3. De bron van aliasing: het samplen van een sinusgolf met een

frequentie kleiner dan de golffrequentie,

Als het fluktuerende signaal geen frequentie bevat groter dan fN wordt
het spektrum geheel onvervormd weergegeven. Als dit niet het geval {is,
wordt het spektrum vervormd. We kunnen afleiden (Blackman en Tukey,

1958), dat het vervormde spektrum gegeven wordt door:

n
S,(f, at) = Lo S(£ 'KE)' (3.7

Het spektrum wordt dus, als het ware, gevouwen om de frequentie fy- fN
wordt daarom de omvouw of Nyquist frequentie genoemd. Het oppervlak
onder het vervormde spektrum is gelijk aan het oppervlak onder het echte
spektrum waardoor de gemeten korrelaties en autokorrelaties niet ver-

schillen van de ree&le. Dit omvouw-effekt 1s gelfllustreerd in figuur
3.4,

S(n)

ng

fig. 3.4. Een door aliasing vervormd spektrum, n, is de Nyquist

frequentie,
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Om vervorming van het spektrum te vermijden kunnen we het turbulente
signaal door een filter sturen dat alle frequenties boven de Nyquist
frequentie verwijdert. Omdat de frequentie van de turbulente fluktuaties
afneemt met de hoogte boven het oppervlak (zie fig. 2.3), geeft het
aliasing effekt de grootste fouten in de gemeten spektra in de eerste
paar meter van de oppervlaktelaag.

In ons experiment werd een sample frequentie van 10 Hz gebruikt,

zodat we het spektrum meten tot een frequentie van 5 Hz.

3.2. De instrumenten voor profielmeting

Propeller anemometer

Dit soort anemometer bestaat uit een propeller die met een vaan in
de wind wordt gericht (fig. 3.5). Per omwenteling wordt een aantal
pulsen gegenereerd zodat het aantal pulsen per tijdseenheid evenredig is
met de omwentelingssnelheid. Deze laatste is lineair evenredig met de
snelheldskomponent loodrecht op het propellerblad. De propeller anemo-
meter is bij benadering een instrument dat reageert met U cos , waar-—
bij U de windsnelheid is en 6 de hoek tussen windrichting en propeller
as. Het blijkt echter dat behoorlijke afwijkingen van deze zogenaamde
cosinus wet optreden als @ groter is dan zo'n 20° (Horst, 1973). Dit

maakt deze anemometer ongeschikt voor situaties waarin de windrichting

snel over grote hoeken varieert.

Fig. 3.5. Gill propeller anemometer
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De propeller van een anemometer in een axlale wind wordt meestal
behandeld als een eerste orde lineair systeem. De differentiaal verge-
lijking hiervoor is (Monna en Driedonks, 1979):

==Y u-n (3.8)

Hierin is n het aantal omwentelingen per seconde, t de tijd, d de aan-
spreeklengte van het instrument en Y een ijkfaktor (n = yU in even-

wicht). Voor een stapverandering in windsnelheid van 0 tot Uopt=20 is
de oplossing van (3.8) voor t » 0 :

.no= yy (1 - e-Ut/d

) (3.9)
De grootheid d kan uit windtunnelexperimenten bepaald worden.

Een vaan gedraagt zich, in een fluktuerende wind, als een gedwong-
en, gedempte, harmonische oscillator. Het dynamische gedrag van een vaan
wordt daarom gekarakteriseerd door twee konstanten: de dempings-
verhouding en de gedempte golflengte. De dempingsverhouding is een
funktie van het quotiént van de amplitudes van twee opeenvolgende
oscillaties,

In dit experiment werd een vierbladige Gill propeller anemometer
gebruikt, type 8002D, gefabriceerd door de R.M. Young Co., Traverse
City, Michigan, U.S.A. De dynamische eigenschappen van het instrument
zijn onderzocht door Monna en Driedonks (1979). Deze vinden voor de
aanspreeklengte van de propeller 2,2 m, voor de gedempte golflengte van

de vaan 3.8 m en voor de dempingsverhouding 0,40 .

Langzame repons thermokoppels

Gemiddelde temperatuur wordt gemeten met geventileerde, afgescherm—
de thermokoppels (fig. 3.6). Om de cirkulatie binnen de afscherming
onafhankelijk van de windsnelheid in de lucht te houden, wordt een
tamelijk hoge ventilatiesnelheid gebruikt (9 m/s). De gemiddelde nauw-
keurigheid van de gemeten temperatuurverschillen bedraagt 0.03°C. De

responstijd is in de orde. van enige sekonden,

Bij profielmetingen worden twee identieke thermokoppels naast
elkaar gemonteerd. Met behulp van een vochtig stukje katoen wordt &&n

thermokoppel kontinu nat gehouden, De responstijd van het natte thermo-
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koppel is in de orde van &&n minuut. Op deze manier meten we naast

elkaar de natte- en droge(bol) temperatuur, waaruit de gemiddelde
vochtigheid q berekend kan worden.

Fig. 3.6. Langzame respons thermokoppels.

3.3. De instrumenten voor turbulentiemeting

Turbulente windsnelheidskomponenten worden gemeten met een trivaan
(fig. 3.7). Deze sensor is ontwikkeld op het KNMI (Wieringa, 1967); eeﬁ
propeller aan het eind van een vrij ronddraaiende staaf wordt door een
ringvormige vin aan het andere einde in de wind gericht. Bij rotatie van
de propeller wordt een konstant aantal pulsen per omwenteling afgegeven.
De azimuth en elevatiehoek van de propellerstaaf wordt bepaald met twee
potentiometers. De positie van de vertikale as van het instrument ten
opzichte van de werkelijke vertikaal wordt gemeten met twee elektrolyt-
ische waterpassen met een nauwkeurigheid van 0.2°. De gemeten elevatie-
hoeken worden voor eventuele afwijkingen achteraf met een kodrdinaten
transformatie gekorrigeerd. Uit windtunnelexperimenten werden de dynam-
ische eigenschapﬁen van het instrument bepaald (Monna en Driedonks,

1979). De propeller heeft een eerste orde responslengte van 0.5 m en de
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vaan heeft een responslengte te vergelijken met die van een eerste orde
sensor van 0.9 m,

Temperatuurfluktuaties worden gemeten met een paar ongeventileerde,
koper-konstantaan thermokoppels. De diameter van de koppels bedraagt
100 u, en de responstijd is in de orde van 0.2 sekonden. Om vochtfluk-
tuaties te kunnen meten wordt zowel de droge als de natte temperatuur
gemeten. Het thermokoppelframe 1is afgebeeld in figuur 3.8, Aan weers-
zijden van de trivaan worden de koppels gemonteerd, ongeveer 1 m uit
elkaar. De responsle van een dergelijke opstelling wordt voornameli jk

bepaald door de afstand tussen de sensoren, en kan beschouwd worden als

w8

\\
fig. 3.7. trivaan fig. 3.8 temperatuursensor voor fluk-

tuaties in droge-(DB) en
natte-bol (WB) temperatuur.

een eerste orde sensor met een responslengte van ~0,5 m (Wieringa en Van
Lindert, 1971). Op deze manier vormen trivaan en thermokoppels een op
elkaar afgestemde opstelling waarmee turbulente fluktuaties met een
golflengte van ~5 m betrouwbaar gemeten kunnen worden (minder dan 15%
verzwakking, Driedonks, 198], pP. 167-169).

In 3.1.2. 1s afgeleid dat voor een 2% nauwkeurigheid in de fluxen,
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we de instrumenten op een minimale hoogte van z = almin moeten opstellen
(in onstabiele omstandigheden). De trivaan met de thermokoppels moeten

we daarom op en minimale hoogte van 15 m plaatsen.

Turbulente temperatuurfluktuaties worden ook gemeten met een snel-
respons thermokoppel, gemonteerd aan het uiteinde van een 25 cm lange
draad. Het thermokoppel heeft een diameter van ongeveer 100 p en een
tijdkonstante van ~0,2 sekonde (niet geventileerd). Het voordeel van
deze montage is dat we hiermee temperatuurfluktuaties vlak bij een
andere sensor kunnen meten, zonder het stromingsveld aanzienlijk te ver-

storen. Het snelrespons thermokoppel is afgebeeld in figuur 3.9.

Fig. 3.9. Temperatuurfluktuatiemetéf.

3.4. Sonische anemometer

De sonische anemometer meet windsnelheidskomponenten uit aankomst—
tijden (of fasen) van akoustische signalen.
Omdat er geen bewegende delen zijn die in dynamisch evenwicht met de
stroming moeten komen, reageert deze windsensor snel op windsnelheids-
fluktuaties. De frequentierespons wordt alleen beperkt door spektrale
filtering, die door 1ijnmiddeling ontstaat. De sonische anemometer
reageert lineair met de windsnelheid (zie volgende sektie) en de 1ijking
wordt in principe geheel bepaald door het ontwerp omdat het een absoluut
instrument is.

Er bestaan twee typen: blj het eerste type worden faseverschillen
van elkaar tegemoetreizende golven gemeten. Dit type wordt het kontinue

golftype genoemd; het wordt niet veel meer gebruikt., Het tweede type
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maakt gebruik van de reistijd van geluidspulsen met een frequentie van
~ 100 KHz. Dit laatste type wordt tegenwoordig veel toegepast; bij het
allernieuwste soort worden de elkaar tegemoetreizende geluidspulsen
uitgezonden en ontvangen met behulp van slechts twee overbrengelementen
of transducers. Deze transducers fungeren afwisselend als zender en ont-
vanger. Een voordeel hiervan is onder andere minder verstoring van het
stromingsveld; het nadeel is de kleinere pulsfrequentie omdat de trans-

ducers tijd nodig hebben om van zenden op ontvangen en omgekeerd over te

schakelen,

3.4.1. Theorie van de sonische anemometer

Een schematische tekening van een eenvoudige sonische anemometer is
te zien in figuur 3.8. Deze meet 8&n enkele komponent van de windsnel-
eid, bijvoorbeeld de vertikale. Ty en T, zenden pulsen uit die door Ry
en R, ontvangen worden. De afstand tussen zender en ontvanger is de weg-
lengte £. De wind heeft een komponent Vi, evenwljdig aan de 1lijn tussen
ontvanger en zender en een komponent Vy loodrecht daarop. We nemen aan
dat de windsnelheid, de temperatuur en de vochtigheid konstant zijn over
het meetpad. De afwijking van het pad door de normaalkomponent van de

wind wordt gekarakteriseerd door de hoek g .

vn R1 T2
\s v
fig. 3.10. Schematische tekening van
1 de sonische anemometer
R

-

T4 R2
De reistijd voor een golffront van T1 naar R1 noemen we t,
L )
I Tes B r vV, (.10

L

De geluidssnelheid is C. Analoog geldt voor de reistijd van T, naar Ry

2

t2 = 7C cos g - VL (3.11)
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Er geldt bovendien: V2 = Vi + Vé en sin B = VN/C

De voortplantingssnelheid van geluidsgolven in lucht is een funktie

van de temperatuur en van het waterdampgehalte. Er geldt algemeen:
2 .
C" = ¥y RT (3.12)

met Yy =.Cp/CV ; Cp en Cy zijn de soortelijke warmte van vochtige lucht
bij respektievelijk konstante druk en konstant volume. T is de absolute
temperatuur. Bovendien geldt er:

m

od +-E1 Cpy 5 W, = massa waterdamp
t

m
d
T ¢

(a3

my massa droge lucht

=m, +
mt md mv

en C zijn de soortelijke warmten van waterdamp en droge lucht
Cpy pd
(vapour/dry).

Per definitie 1is de specifieke vochtigheid q:

q = E; H l -q-= E; (3.12a)
CP = (1-qg)C d + q va
{ EB! } [EEZ
=C . {1-q+q =c . {1+ - 1]q}
pd de pd de

met va = 1870 J kg-l K} en de = 1005 J kg—1 k! geeft dit:

C =2¢C

b= Coa {1 + 0.86q}

Voor de soortelijke warmte bij konstant volume geldt:
va
C, = (I~a)C y +ac  =c {1+ [Ev—d—- 1]q}

met C,o = 1410 J kg'l Kl en Cogq = 7187 kg_l Kl geeft dit:

C, = C.q {1 + 0.96q}
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Nu berekenen we Y voor vochtige lucht:

- - 1+0.86q, _ _
Y Cp/Cv \# {1+0.96q} Y4 (1+0.869)(1-0.96q)
q<1 (3.13)

Y=, (1-0.1q)

R
Verder geldt: R = (1 - q)Rd + qu = Rd {1 + [EX‘— l]q}
Met gegeven R, = 461.52 J k! en Ry = 287.05 1% tevert dit:

R=R, {1 +0.6lq} (3.14)

Substitutie van (3.13) en (3.14) in (3.12) levert:

@]
|

= Y4 R.d (1-0.19)(1+0.61q)T

* Yy Rd (1+0.51 QT
q<1

Substitutie van Yq = de/Cvd en Rd geeft:
2
C = 403 (14+0.51q9)T (3.15)

Splitsen we T en q op in een gemiddeld en een fluktuerend deel:

T=T+T q=q+q', dan levert dit:
C=T+ ¢ = 20.067(T+1) ¥ (140,51 [qrq' o}
Een eerste orde benadering levert:

C= T+ =20.067 (D} (14231 + Iy Q512 . g

— L
2 o T 1+(0.51/2)q
Voor het fluktuerende deel C' vinden we dus:
— [}
c' = C [T_—+ 055_1_ q!] (3.16)

2T

Uit vergelijking (3.10) en (3.11) blijkt dat uit meting van t; en t,



direkt de windsnelheid VL af te leiden is. Er geldt namelijk:

24
At =t -t =0~y met V < C (3.17)
2 1 CZ__VZ C2 L
Omdat deze vergelijking de geluidssnelheid C bevat is At ook afhankeli jk
van de vochtigheid q en de tempertuur T. In nieuwe sonische anemometers

wordt daarom het verschil 1/t1 - 1/t2 gemeten, Hiervoor geldt nameli jk:

(3.17)

Het nauwkeurig meten van de reciproke reistijden is elektronisch
moeilijk te bereiken; deze methode wordt nog niet zo lang toegepast.

Verandering van weglengte heeft invloed op de snelheids gevoelig-
heid. Thermische uitzetting van het frame heeft een verwaarloosbare in-
vloed op de nauwkeurigheid; de thermische uitzettingskodfficidnt is
ongaveer 20 ppm K_1 voor aluminium en zelfs vijf maal kleiner voor
staal, wat meestal voor sonische anemometer frames gebruikt wordt. Ver-
vorming van het frame echter kan resulteren in een verschulving van het
nulpunt.

Naast windmeting geven sommige sonische anemometers ook de tempera~
tuur door de som van de reistijden te berekenen. Deze temperatuur, de
sonische temperatuur, is een benadering van de echte temperatuur, Uit

(3.10) en (3.11) volgt namelijk:

scheiden we gemiddeld en fluktuerend deel dan krijgen we:

?‘f’ t' =%(E+ C') -COS B+ (COS B)'
~% [C cos B + C(cos B)' + C' Cos B (3.18)
v.2 %
Er zeldt: cos B = (1 - sinz B)i = (1 - :%%%
C2

) V. =V _ + V'
Stel nu N VN VN
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<3
.
<|

cos B = cos B+ (cos B)' =1 - ) :%— - AE_ N
V—Z C2 C2
Met cos B =1 - % :§~ = 1  omdat VN <cC.
C2

Vergelijking (3.18) vereenvoudigd tot:
€=27/2  ent' =2 [Tleos g)' + ']
Uit vergelijking (3.15) volgt:

- 3
-C = 20.067 T,

met Tgy = T(l + 0.51 q) (3.19)
Tgy wordt de sonische virtuele temperatuur genoemd.

Uit het bovenstaande leiden we af dat de gemiddelde sonische tem-

peratuur gegeven wordt door:

2 2

. & ITTL
Tsv = %403 - (v + ) (3.20)

1 2

vV.'v
]
Bovendien geldt: t' = %g Qg— - _E_ NJ
C C2

Kombinatie met (3.16) levert:

_ 'y
t! =_Z§ (IL +Aglil q' - VN VN
L — 2 5

C

)

2T

In de sonische anemometer worden de fluktuaties van VN en van q verwaar-

loosd ten opzichte van die in T; dit impliceert:

T' ——
t! -%9 (—2%—) ofwel TS& =-2££ .t
2T C
dit geeft:
T, = T' + 0.51 ¢' T - 2T A (3.21)
SV —E N N
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De sonische temperatuurfluktuaties zijn dus niet de werkelijke; de af-
wijking 1is groter als q' en V& relatief groot zijn t.o.v. T' . Bij de
meeste sonische anemometers wordt de temperatuur langs de vertikale as
gemeten; Vy is de hozizontale windsnelheid. Wat de invloed is van het
verschil tussen TéV en T' op de varianties en warmtefluxen, gemeten met

de sonische anemometer wordt besproken in hoofdstuk (3.4.5).

3.4.2. Meting van het driedimensionale windveld

De windsnelheidskomponenten langs de X, Y en Z as (zie fig. 3.11)
worden respektievelijk U, V en W genoemd. Om het driedimensionale
windveld te meten moeten we de windsnelheid langs drie verschillende
assen meten. De beperkingen hierbij zijn dat de luchtstroming zo min
mogalijk gehinderd mag worden en dat pulsen, door de zender van een
bepaalde as uitgezonden, niet in de ontvanger van een andere as terecht
mogen komen. Dit beperkt de mogeli jkheden.

De niet orthogonale opstelling van figuur 3.11 voldoet aan boven-
gestelde eisen en wordt in oppervlaktelaagstudies veel gebruikt. Zonder

storing van de transducers kan een groot gebled van windrichtingen

gemeten worden.

Useful Wind
Direction ~
Ronge (£ 45°) \\

Fig. 3.11. Relatie tussen de
sonische anemometer
assen en de kodrdinaat

assen,

Eén van de drie assen is vertikaal en meet dus rechtstreeks de W
komponent, de andere twee staan horizontaal en vormen een hoek van 120°,
De komponenten U en V moeten berekend worden uit de snelheden V, en Vg»
die langs de assen A en B (zie fig. 3.11) gemeten worden. ¢ is gedefi-
nieerd als de hoek tussen 6 en de B-as (¢ = 60o - a). Voor de totale

+ > 2 2.4
horizontale windsnelheid KV geldt: ¥Vi = (U” + V)
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Voor V, en Vg kunnen we de volgende vergelijkingen afleiden:

<
1]

A HGN cos (120o - ¢) = n%l sin (30O - a)
>
= IVI[} cos a - 4 V3 sin a]

en v

]

g = IV cos (60° - o) = IV1 sin (30° + o)
>
= IVA[4 cos a + 4 V3 sin a]

>
it ft =
D gee VA-+ VB VI cos a

EY
Vot Vp= -Y3 IVl sin a

Dit geeft voor x-komponent U en de y~-komponent V:

>
U= IVl cos a = VA + VB

(3.22)
Vg = Va

/3

>
V=1Vl sin a =

Omdat de transducers het stromingsveld verstoren, wijken de gemeten

komponenten U, en V af van de werkelljke waarden. Door de sonische
anemometer in een windtunnel te ijken kan voor deze verstoring gekor--

rigeerd worden. Dit wordt besproken in hoofdstuk 3.4.4,

3.4.3. Technische beschrijving van de sonische anemometer

De in dit experiment gebruikte sonische anemometer, Kaijo-Denki
model DAT 300, is afgebeeld in figuur 3.12. De windsensor, type TR61A,
heeft twee horizontale geluidspaden A en B, die elkaar met 120° kruisen,
en een vertikaal geluidspad W. Aan beide einden van elk pad bevinden
zich de geluidgverbrengers of transducers, die afwisselend als zender en
ontvanger funktioneren.

Het zend- en ontvanggedeelte is samen met de voorversterkers inge-
bouwd in een aansluit kast, de "junction box" die vlak bij de sensor
moet worden opgesteld.

Een blokdiagram van de sonische anemometer is te zien in figuur

3.13. De kontrole eenheid bevat een kristaloscillator met een frequentie
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fig. 3.12. De sonische anemometer Kaijo-Denki model DAT300 met windsen—

sor TR61A. De weglengte £ is 20 cm en de afstand tussen de
middens van de geluidspaden A en B, d is 12 cm.

van 5.5556 M Hz. Deze frequentie wordt door de kontrole eenheid gebruikt
voor omschakeling van de transducers, en voor het periodiek inschakelen
van allerlei andere circuits zoals ruisfilters e.d. De loodzinkonaat-—

transducers worden om de beurt, op een klokpuls, in de volgorde A+, A

B+

, BT, wh, w getriggerd. De frequentie van een volledige waarnemings-
cyklus bedraag 110 Hz. Als een transducer getriggerd wordt, zendt deze
een geluldspuls uit met een frequentie van 100 KHz.

De ontvangen signalen worden versterkt en door ruisfilters
gestuurd. Dan worden ze biljgevormd en er wordt een ontvangpuls

gegenereerd op het moment van de derde nulpuntsdoorgang:

RyavaY Received Signal ontvangsignaal
" (~230kHz)

\ Timing Pulse
'

ontvangpuls

Uit het tijdsverschil tussen zend- en ontvangpuls wordt de inverse
reistijd berekend. Een ander circuit produceert een puls met een breedte
die hiermee evenredig is. Uit deze pulsbreedte berekent de windsnel-
heids~teller de korresponderende windsnelheidskomponent. E&n bit van
deze teller korréspondeert met 0.005 m/s. Dit digitale signaal wordt

vervolgens met een D to A converter in een analoge spanning omgezet.
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fig. 3.13. Blokdiagram van de sonische anemoneter,

De eerste teller in het temperatuurcircuit (fig. 3.13) produceert
een analoge spanning evenredig met de som van de inverse reistijden van
de W komponent. Dit signaal wordt gekwadrateerd (3.20) en er wordt een
temperatuurpuls gegenereerd, waarvan de breedte evenredig is met de
sonische virtuele temperatuur. Met de tweede temperatuurteller wordt
deze pulsbreedte omgezet in een digitaal signaal. Eén bit in het tempe-
ratuur signaal korrespondeert met 0.025°C. Met een D to A converter
wordt dit digitale signaal in een analoog signaal omgezet. Een overzicht

van de specifikaties van de sonische anemometer is gegeven in tabel 3.,2.
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Anemometer Thermometer
Measuring mode Time-sharing multiplex transmission/reception switchover type
ultrasonic pulse emission, ~ 20 Hz per channel.
Measuring range 0~ +30 m/s Central temperature: -10° ~ 40°C

Temperature deviation: 0 ~ +5°C

Accuracy 1% 1%
Minimum resolution 0.5 cm/s 0.025°C 7
Frequency resolution 10 Hz 10 Hz

OuT 1: 0 to +1 V/10m/s B V max OUT 1: 0 to #*I V/+50°C

OuUT 2: 0 to +1 V/full scale OUT 2: 0 to +1 V/+5°C
Analog output Full scale *U:45, +10, +25, %50 m/s

W], 42, 45, *+10 m/s

Digital outpui¥** 15 bit binary code 12 bit binary code
Operating temderature Main unit: -10° to 40°C, Probe and junction box: =-20° to 50°C
Power supply AC 100/115/220 V +10% 50/60Hz

Horizontal component.
Vertical component.
™ Not used in the present intercomparison.

tabel 3.2. Specifikaties van de sonische anemometer.

3.4.4. Verstoring van het windveld

Het sonische anemometerframe samen met de tranducers geeft een ver-
storing van het driedimensionale windveld. Maximale verstoring teedt op
als de windrichting langs &6n van de assen A of B is (¢ = 0° of 1200).
Om cdeze verstoring zo klein mogelijk te houden is het noodzakelijk om
het sonische anemometerframe in de gemiddelde wind
(¢ = 600) te richten. In deze paragraaf wordt nagegaan hoe groot de
fouten door deze stromingsverstoring zijn.

Om de fout in de gemeten windsnelheid te berekenen moeten we exakt
het werkelijke windveld kennen. Hiertoe werd de anemometer in de 2t m
brede en hoge windtunnel van het Nationaal Lucht- en Ruimtevaart Labora—
torium (N.L.R.) geplaatst. Het instrument werd op een ijkstatief gemon-

teerd waarmee de elevatiehoek 6 en het azimuth ¢ willekeurig gevarieerd

konden worden (fig. 3.14)
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gemiddelde wind ! gemiddelde wind

zijaanzicht bovenaanzicht

fig. 3.14. Positie van de sonische anemometer in de windtunnel.

Omdat de windsnelheid in de windtunnel exakt bekend is, kunnen we de

gemeten windsnelheidskomponenten Ups Vg, Wy met de werkelijke u, v, W
vergeli jken. Voor eventuele afwijkingen moet bij meting "in het veld"
gekorrigeerd worden.

De ijkprocedure is nu als volgt: eerst wordt de anemometer horizon-
taal opgesteld (6 = o) waarna Up en V, gemeten worden bij verschillende
¢. De azimuthhoek ¢ wordt gevarieerd van 0 tot 1200, met tussenstappen
van 5°. Daarna wordt de ijktafel ingesteld op ¢ = 60° , zodat de anemo-
meter precies in de wind gericht is; de elevatiechoek § wordt nu
gevarieerd tussen -45 en +45 graden. De eerste procedure wordt de

azimuth ijking genoemd, de tweede de elevatie ijking.

Azimuth ijking

ES
De windtunnel snelheid IVI werd ingesteld op 3.7 m/s; uit (3.22)
volgt:

u/ﬂGH = cos (¢ - 600)

(3.23)
v/IVE = =sin (¢ - 60°)

Un/V en V_ /V werden als funktie van ¢ gemeten; het resultaat is te zien
in figuur 3.15. De ijkingen werden twee maal uitgevoerd, zowel vddr als
na het meetexperiment; hiernaar wordt steeds verwezen met de indices
respektievelijk I en II.
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fig. 3.15. Um/HVH en Vm/HVﬂ als funktie van de azimuth hoek ¢. De
indices I en Il verwijzen naar de ijking, vddr respek-
tievelijk n2 het meetexperiment.
Het 1is duidelijk dat door storing, U, kleiner is dan U; de fout bedraagt
o
~ 20% bij ¢ = 15 . Bovendien blijkt dat de storing van V erg klein is:
) o
tussen ¢ = 15 en ¢ = 105 kleiner dan 5%. De verhouding van de gemeten
en werkelijke waarden van U en V is uitgezet in figuur 3.16 als funktie
van ¢. De fouten in de windmeting zijn kleiner dan 5% als ¢ varieert
tussen 50 en 80°. We merken op dat de resultaten van de eerste en tweede
ijking nauwelijks van elkaar verschillen.
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Fig. 3.16 Uy/U en V/V als funktie van de azimuth hoek ¢.
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Om de storing van de transducers A en B apart te bekijken werd uit vV, en
U, de verhouding van de gemeten A komponent (Vpp) en de werkeli jke (Vy)
berekend. Ditzelfde werd gedaan voor de B komponent. Uit (3.22) leiden

we af:
Um - 73 Vm
vV, /V, =
ACA 2 1% cos o
U + V3V
vV /v =10 o
Bm >
2 IVH cos ¢

Het verband tussen VAm/VA en ¢ is te zien in figuur 3.17a. Figuur 3.17b
geeft de relatie tussen vBm/VB en ¢. De asymptoot treedt op omdat voor

¢ = 300 VA nul wordt evenals Vg voor ¢ = 900. Tussen ¢ = 0 en ¢ = 20D is
het verband tussen Vgm en Vg bij benadering lineair. Hetzelfde geldt
voor het verband tussen Vam en Vj voor ¢ tussen 100° en 120°. Kaimal

0, 120% als

funktie van de verhouding van de transducer diameter a en de weglengte

(1978), geeft waarden voor de maximale storing (¢ = 0

2 (fig. 3.18). We nemen aan dat de storing in het gebied 0 < ¢ < 20

alleen door de transducers B veroorzaakt wordt. Extrapolatie van 3.17b

o
naar ¢ = 0 levert:

\Y
(VEE) = 0.79 + 0.0l Hetzelfde vinden we voor (Véﬂ)
B min A min

Voor onze sonische anemometer geldt: £/a = 13.3 . Het door ons gemeten
verband tussen VA(B)m/VA(B) en de aanstromingshoek, is niet gelijk aan
wat Kaimal vindt. Het verschil wordt vermoedelijk veroorzaakt door de

verbeterde aerodynamische vorm van de transducers van onze sonische

anemometer.
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fig. 3.18. Verzwakking van de gemeten windsnelheidskomponent, door
stroomverstoring veroorzaakt door de transducers, gemeten

door Kaimal (1978). De stippellijn geeft het door ons gemeten
verband met £/a = 13.3 .

Elevatie ijking

De elevatiehoek 6 werd gevarieerd tussen =45 en +45 graden., Er
geldt:

>
w/ v = sin @

>
nGu was weer 3.7 m/s. Het gemeten verband tussen wm/uvn en 8 is te zien

110 120
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in figuur 3.19. Het blijkt dat wm/nﬁn binnen enige procenten overeenkomt
met de theoretische waarde (voor -45° < g < 45%). Korrektie voor de

vertikale komponent 1s dus niet noodzakeli jk.

081

064
/{A’ )

0.4 ya x:Wm ffiL

4 ..‘meVIH

0.24 P —:iSin®

o

-0.4

N
_06 ./'{>

-08

-40 3% _20 _t0 0 1 20 30 & sh
elevatie @

fig. 3.19. De relatie tussen wm/uGH en 6 .

Om voor de stroomverstoring te korrigeren wordt de volgende methode ge-~
*
bruikt. Aan het gemeten verband tussen Um/HVﬂ en ¢ wordt een polynoon

aanpassing gemaakt (t/m 4° orde). Dit geeft:

)

£() = (U /U9 = 2,11 . 1078 % - 4,97 . 1078 43 4 2.07 . 107 o° +

+1.03 . 1072 ¢ + 0.44 , met 15 < ¢ < 105 in graden.

L

Uit figuur 3,16 en 3.19 zien we dat g(¢) (leﬂ§ﬂ)(¢) en h(9) =

(wm/nGH)(e), binnen enige procenten benaderd kunnen worden door:

g(¢) = = sin (¢ - 60)

h(#®)

sin 6

voor 0 < ¢ < 120 en -45 < 8 < 45 ,

Up» Vp en W, worden gemeten. Er geldt: Um/vm = £(¢)/g(¢) . Met een
iteratieprocedure wordt ¢ bepaald. Dan wordt n?n berekend met
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Wi = U_/£(4) .
IVH en ¢ zijn nu bekend; met behulp van (3.23) worden de werkeli jke
snelheden U en V berekend.

Als geldt =45 < 6 < 45, dan is korrektie voor de gemeten vertikale
snelheid niet noodzakeli jk.
Bovengenoemde korrektiemethode werd opgenomen in de data-verwerkingspro-
gramma's, De korrektie werd voor ieder sample uitgevoerd. Als $ of ©

buiten de gestelde grenzen viel werd het sample verworpen,

3.4.5. Het meten van temperatuurvarianties en warmtefluxen met
de sonische anemometer

De virtuele sonische temperatuur wordt gemeten langs de vertikale

as; de snelheid Vy in vergelijking (3.21) is daarom de horizontale wind-
snelheidskomponent U. Dit geeft:

— -uu
T, =T +0.51 Tq" -2 T —— (3.24)
SV —5
C
De variantie oi wordt gegeven door:
SV
2 2 = =T ur,?
op =T, =(IT" +0.51Tgq -27T—)
SV 2
C
— =2 =2 2
=12 4 (052 T 24 AT lzj U 42 x0.,51 T QT
(c?)
QY (2) (3 (4)
-4 T T - 4 x o051 T2 L g7 3.25)
C2 C2
(5) (6)

Uit de metingen volgt dat de termen (2), (3), (5) en (6) een orde

kleiner zijn dan de termen (1) en (4) samen, zodat oi in goede

benadering gegeven wordt door: SV
2,2 T o
Op = op + 1.02 T q'T (3.26)



63

Voor de vertikale temperatuurflux volgt uit vergelijking (3.24):

=WTT 4051 T - 2T L g (3.27)
2

De twee extra termen in het rechterlid worden de vochtkorrektie en de

W
TSV

snelheidskorrektie genoemd.

W'T'Sv en de laatste term in (3.27) kunnen uit de metingen van de
sonische anemometer bepaald worden. Als we bovendien een schatting
kunnen maken van ETWT dan kunnen we W' TV berekenen.

Omdat de vochtkorrektieterm niet groot 1is, is een ruwe schatting
voldoende. De Bowenverhouding is gedefinieerd als de verhouding van de

warmte en de vochtflux:

H pC WTIT
Bz P (3.28)
L'E o L Fq—'—

L' is de verdampingswarmte van water: L' ~ 2.5 . lO6 J kg—l

Als we een schatting kunnen maken van de Bowenverhouding, dan is de

warmteflux W'T' met behulp van de sonische anemometer te berekenen.

3.4.6. Fouten door lijn en ruimtemiddeling

Omdat de sonische anemometer de windsnelheid meet, gemiddeld over
de weglengte %, treedt spektrale verzwakking van fluktuaties met een
golflengte kleiner dan 2n2 (hoofdstuk 3.1.2. vergelijking (3.6)).
Spektrale verzwakking wordt gekarakteriseerd door de filter of over—
drachtsfunktie F zoals gedefinieerd in hoofdstuk 3.1.2. Als alleen
lijnmiddeling een rol speelt heeft deze funktie de vorm als in figuur
3.20. Bij de sonische anemometer geeft figuur 3.20 de verzwakking van de

W komponent weer. Deze verzwakking wordt signifikant voor fluktuaties
met een golflengte van 1.3 m (= 21 . 0.2 m) .
Bij een sonische anemometer met niet orthogonale assen worden metingen
langs verschillende geluldspaden gekombineerd om windsnelheidsfluk-
tuaties langs de x en de y as te berekenen. Door de eindige afstand
tussen belde meetassen vermindert de korrelatie tussen de snelheids-
velden van de twee wegen, en de frequentie respons is niet eenvoudig uit
te rekenen. Een uitgebreide studie van dit effekt is verricht door

Kaimal e.a. (1968). Horst (1973) heeft de resultaten hiervan toegepast
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fig. 3.20. Spektrale verzwakking van de W-komponent door 1lijnmiddeling
over de padlengte £ (= 0.2 m) (Kaimal e.a., 1968).

en uitgebreid voor de Kaijo-Denki PAT 311 sonische anemometer. Het
blijkt dat vervorming van de spektra optreedt bij golfgetallen groter
dan 1/d, waarbij d de afstand tussen de geluidspaden is. Voor een op-
stelling, zoals de onze, waarbij de meetassen een hoek van 120° met
elkaar maken, is het netto effekt een overschatting van het longitu-
dinale snelheidsspektrum en een onderschatting van het laterale. In
figuur 3.21 is het effekt van 1lijnmiddeling en scheiding van de ge-
luidswegen te zien. Bij de gebruikte sonische anemometer is de weglengte
2 20 cm en de afstand tussen de middens van de geluidswegen d 12 cm,
zodat £/d = 1.66 . Voor de U-komponent wordt de spektrale verzwakking
signifikant bij golflengten kleiner dan nd =~ 0.4 m . Voor de V komponent
treadt verzwakking echter al op bij golflengten kleiner dan

4nd = 1,5 m.

In hoofdstuk 3.1.2. hebben we afgeleid dat, voor meting van de warmte-—
flux met een nauwkeurigheid van 2%, fluktuaties met een golflengte

A = z/3 nauwkeurig gemeten moeten kunnen worden. Als W' gemeten wordt
met de sonische anemometer betekent dit dat deze op een minimale hoogte
Zoiq = 3 - Amin = 3 x 1.3 =~ 3.8 m moet worden opgesteld. Voor de impuls~
flux U'W' geldt Ao = zmin/I,S . Dit levert:

in Zmin
Vertikale scheiding van de geluidspaden A en B geeft een soortgeli jk

= 2 m .

effekt als boven beschreven. Deze bedraagt bij de Kaijo-Denki DAT 300
3.8 ecm . Uit de resultaten van Horst (1973) blijkt dat dit effekt geen
extra signifikante fouten in de U en V meting geeft.
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fig. 3.21. Het effekt van 1lijnmiddeling en scheiding van de geluidspaden
bij een sonische anemometer met een hoek van 120° tussen de

horizontale assen (Kaimal, 1969).

Voor nauwkeurige fluxmetingen is het noodzakelijk dat de windsensor
exakt horizontaal wordt opgesteld. Als dit niet het geval is ontstaan
ernstige fouten in de stress meting: 1 graad afwijking van de

horizontaal geeft fouten van ~10% in de stressmetingen (Kaimal, 1969).
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In ons experiment werd v66r iedere meetperiode de sonische anemometer

exakt waterpas gezet,

3.5. Lyman-alfa vochtfluktuatiemeter

Voor het meten van vochtfluktuaties in de atmosferische grenslaag
worden meestal natte en droge thermokoppels gebruikt, zoals besproken in
hoofdstuk 3.3, In de onderste paar meter van de grenslaag zijn de
fluktuaties zo snel dat bij gebruik van thermokoppels een aanzienlijk
deel van het spektrum verloren zou gaan. De Iyman-alfa vochtfluktua-
tiemeter met de absolute vochtigheild met behulp van de absorptie van
ultraviolet licht door waterdamp. Het instrument heeft een zeer kleine
responstijd omdat de weglengte waarover gemiddeld wordt slechts enige

centimeters bedraagt. Hierdoor is het mogelijk zeer snelle vochtfluk-

tuaties te meten,

3.5.1. Lyman-alfa absorptie

Evenwi jdige monochromatische straling wordt wegens absorptie door

een enkel gas verzwakt volgens de wet van Beer:
=1 exp[-K p x/po] (3.29)

I is de ontvangen intensiteit, I, de uitgezonden intensiteit, K de
adsorptiekogfficint bij STP (0°C 1013 mwb), x de lengte van het pad
waarover absorptie optreedt, p de koncentratie van het absorberende gas
en p_ de koncentratie bij STP. Als het absorberende gas waterdamp is

kan, met een bekende I,, ult de ontvangen intensiteit I, pH o berekend

worden volgens 2
po
P10 T Kx 1n(1,/D)

In realiteit is er meestal sprake van absorptie bij meerdere golflengten
en daardoor van meer dan &&n absorptiekodfficidnt. Als er daarnaast
meerdere gassen aanwezig zijn wordt de meest algemene vorm van (3.29):

n p

m
- - —ix
D=3 Ly exe(~ I K, poj) (3-30)
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Hierin 1s I de totale ontvangen intensiteit en de indices verwijzen naar
de i-de golflengte en het j-de absorberende gas. Voor het bepalen van de
vochtigheid moet men dus rekening houden met extra spektraalli jnen en

absorptie door andere gassen dan alleen door waterdamp.

De Lyman-alfalijn is een emissielijn van waterstof in atom aire vorn,
in het verre ultraviolet met een golflengte van 121.56 nm. Wegens de
sterke absorptie door waterdamp van deze golflengte is de Lyman-alfa
lijn goed te gebruiken voor vochtigheidsmeting.

Lyman-alfastraling kan opgewekt worden door een gasontlading in een
buis gevuld met waterstofgas. Detektie gebeurt meestal met een ionisa-
tiekamer gevuld met stikstofoxide. De meeste materialen zijn niet door-
laatbaar voor Lyman-alfa straling; de vensters van bron en detektor
moeten daarom van Lithium- of magnesium fluoride gemaakt worden. Deze
laatste stof is het meest geschikt omdat deze het minst oplosbaar is in
water. Magnesium fluoride laat in het U.V., golflengten door tussen 115
en 132 nm.

Omdat in de bron waterstof zowel in molekulaire als in atomaire
vorm aanwezig is, is er sprake van emissie bij meerdere golflengten,
Hier komen we in 3,5.2. op terug.

De enige signifikant absorberende gassen in de atmosfeer zijn
waterdamp, ozon en zuurstof. Dit laatste gas geeft maar een kleine bij-
drage aan de absorptie waarvoor gekorrigeerd kan worden. De ozon
absorptie wordt alleen signifikant in de stratosfeer. De drie absorptie
koéfficiénten bij standaard druk en temperatuur zijn:

Hy0: K, = 387 en” !

Oy ¢ Ky = 0.35 cm™! (licht drukafhankelijk)

640 cm™l

o
w

~
W

[}

Figuur 3.22 toont de absorptie van waterdamp en zuurstof in het Lyman-
alfa gebied als funktie van de golflengte en fig. 3.2.3. geeft de kon-
centratie van bovengenoemde absorberende gassen als funktie van de

hoogte boven het aardoppervlak,

Wanneer I en I, vervangen worden door equivalente spanningen, wordt
vergelijking (3.30):
AZ 3
vV = V (A) exp|~ I K (Mp, x/p . ]dx (3.31)
I o [ =13 3 OJ]
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fig., 3.22. Absorptie koéfficiénten van fig. 3.23 Koncentraties van H,0,
zuurstof en waterdamp als 0, en 07 als funktie
funktie van de golflengte van de hoogte
(Tillman, 1965).

De integratie over A is over alle golflengten die door de vensters door-
gelaten worden; dexonder— en bovengrens is respektievelijk Al en AZ . De
integraal V0 = f 2 VO(A)dA is de gemeten spanning als alle
koncentraties pi nul zijn. Vo is afhankelijk van de elektronische ver-
sterkingsfaktor, 1,, de vensterdoorlating en het detektorrendement. We
zljn echter alleen gelnteresseerd in CH als funktie van x en V, In prak-

tijz is het daarom handiger om een empirisch bepaalde formule te

gebruiken:
PeX = fv (v (3.32)
met V' = 1n V - 1n Vo = fox — fc .

fox en f. zijn korrektietermen voor de zuurstofabsorptie en het niet
evenwijdig zijn van de bundel (zie Buck, 1976). Deze termen zijn aan het
oppervlak zeer klein en worden in het vervolg verwaarloosd.

De bron en de detektor zijn tamelijk stabiel, maar de doorlating
van de vensters verandert in de tijd met ongeveer 0.8% per uur, vermoe-
delijk door reaktie van waterdamp met het venstermateriaal. De trans—

missie wordt hierdoor slechter, dat wil zeggen, Vo, neemt toe. Hierdoor
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wordt V" gegeven door ln V min een tijdsafhankelijke faktor. Dit wordt
de drift van het instrument genoemd. Het is hierdoor niet mogelijk de
lyman-alfa vochtmeter zondermeer als absoluut meetinstrument te
gebruiken. Om voor bovengenoemde nulpuntsdrift te korrigeren is het
nodig om de gemeten q te vergelijken met die bepaald door bijvoorbeeld
een psychrometer (zie 3.1.1). Pond e.a. (19?1) vinden dat de funktie £,
niet afhangt van de vensterdoorlating; hierdoor is het instrument onge~
korrigeerd wel als vochtfluktuatiemeter te gebruiken,

Om de Lyman-alfa vochtmeter toch als absoluut instrument te ge-
bruiken kan de zogenaamde "variabele pad techniek" gebruikt worden
(Buck, 1973, 1976). Hierbij wordt, gedurende een periode waarin;1
konstant is, de padlengte x veranderd, waardoor we een tweede verge-

lijking verkrijgen; dit geeft:

pxl = fv [ln(Vl/Vo)]
(3.33)

Px2 = fv [ln(Vz/Vo)]
Door verandering van de raamtransmissie verandert Voe Uit (3.33) kunmen

we echter V, elimineren zodat met de variabele pad techniek de lyman-

alfa vochtmeter als absoluut meetinstrument te gebruiken is,

3.5.2. Beschrijving van het instrument, ijking

In dit experiment werd de lyman-alfa humidometer van de Electromag-
netic Research Corporation, Rockville, M.D., U.S.A., model B.L.R. ge—
bruikt. De waterstofbron en detektor hebben een diameter van ongeveer
2 cm en een lengte van respektievelijk 8 en 5 cm. De weglengte is
instelbaar van 0 tot 2cm. De sensor is afgebeeld in figuur 3.24.

De vensters van de waterstofbron en van de detektor (diameter 0.9 cm) ,
zijn gemaakt van magnesiumfluoride. De detektor is een met stikstofoxide
gevulde ionisatiekamer. Het signaal hiervan wordt eerst door een voor-
versterker versterkt en daarna toegevoerd aan een logarithmische
versterker. De maximale ingangsspanning van deze laatste versterker is

4.0 volt. De logaritmische versterker kan uitgeschakeld worden; het ver
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Fig. 3.24. De Lyman-alfa humidometer.

sterkte detektorsignaal wordt dan direkt op de uitgang gezet. De stroom
door de bron kan ingesteld worden tussen 0.l en 1.0 mA. De stabiliteit
van de bron is het grootst bij lage bronstroom, maar de levensduur wordt
dan aanzienlijk korter. In dit experiment gebruikten we een stroom van
~ 0.2 mA. Het nulpunt van de detektor kan met een potentiometer inge-
steld worden.

Met de logaritmische versterker ingeschakeld, verwachten we in het
geval van monochromatische lyman-alfa emissie, een lineair verband
tussen de waterdamp koncentratie en de uitgangsspanning, als de
absorptie door andere gassen dan waterdamp verwaarloosd mag worden (zie
3.5.1). Door eerder genoemde spektrale emissie van molekulair waterstof
en andere onzulverheden in de bron ontstaan afwijkingen van het ideale
geval bij grote HyO0 koncentratie. Buck (1973) beschrijft een
experimentele bron waarin meer waterstof in atomaire vorm aanwezig is

door toevoeging van uraniumhydride UHy. Hierdoor is de afwijking van het

ideale geval kleiner (fig. 3.25). x&
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In ons experiment is voor de padlengte steeds 1.9 cm gebruikt. Alle
empirische afleidingen gelden dus alleen voor deze waarden van x, De in
(3.32) gedefinieerde grootheid Vo 1s experimenteel te bepalen. Dit gaat
als volgt: een stuk schuimplastik met een uitsparing voor de lichtweg
wordt tussen bron en detektor geklemd; vervolgens wordt "droge
lucht"toegevoerd (dauwpunt < ~-50°C). Door het schuimplastik wordt deze
vastgehouden en we meten de uitgangsspanning bij pH 0" 0 .

Als de bronstroom tijdens bovenstaande procedure zo ingesteld wordt
dat de uitgangsspanning nul volt is, en de funktie fy (3.32) is bekend,
dan kunnen we de absolute vochtigheid bepalen. Omdat Vo, echter verloopt
(de nulpuntsdrift) moet deze 1jking herhaaldelijk uitgevoerd worden. We
zijn in dit experiment niet gelnteresserd in de gemiddelde vochtigheid
maar in de fluktuaties, zodat bovengenoemde nulpuntsijking niet nood-
zakelijk is.

V66r aanvang van het experiment werd de funktie fy (zie vergel.
3.29) bepaald, evenals na afloop van de metingen. De sensor werd in een
klimaatkast geplaatst waarin de vochtigheid te regelen was. Deze werd
gemeten met een psychrometer met een temperatuurnauwkeurigheid van
0.1°C. V66r de ijking werd het nulpunt met droge lucht ingesteld, daarna
werd de vochtigheid verhoogd terwijl p bepaald werd met de psychrometer;
de uitgangsspanning werd gemeten met een digitale voltmeter. Het resul-
taat van deze ijkprocedure is te zien in figuur 3.26. Ook werd de 1jk-
grafiek bepaald voor een padlengte van 1.0 en 0.5 cm. We zien dat de
funktie fy niet verandert door veroudering van de bron en de vensters.
Aan de kurve voor x = 1.9 cm werd een tweede orde polynoomaanpassing
gemaakt voor Py 0 tussen 0 en 18 gr/m3. Dit leverde:

2

£,0V")/x = p = 0.478 V"% + 0.137 V" + 0.435 (3.34)

Omdat voor het nulpunt gekorrigeerd is zou deze funktie door de oor-

Sprong moeten gaan. De aanpassing is echter niet zo goed in de buurt van
p =0 . Dit heeft geen effekt op de fluktuatiemetingen. De aanpassing is
afgebeeld in figuur 3.27. Als we vergelijking (3.34) voor berekening van
de vochtfluktuaties gebruiken moeten we er voor zorgen dat de aanpassing
een goede benadering is van de werkeli jke ijkkurve. Dit 1is het geval

voor V" tussen 2.5 en 6 volt. De bronstroom moet dus 23 ingesteld worden

dat de uitgangsspanning van de logaritmische versterker in dit
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fig. 3.26. IJkkurve van de lyman-alfa humidometer, in appendix B is een

tabel gegeven van de meetpunten,
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fig. 3.27. Polynoomaanpassing (2e orde) aan de 1jkkurve voor x =

1.9 cm,
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fig. 3.28. De versterking van de logaritmische versterker.

interval ligt.

We kunnen (3.34) omschrijven naar q, de specifieke vochtigheid in
gram Hy0 per kilogram lucht (vergelijking 3.12a). Voor de dichtheid van
lucht nemen we 1.2 gr/m3. dit geeft

q = 0.398 V"2 + 0.114 V" + 0.363 (3.35)

De versterkingsfaktor van de logaritmische versterker werd ook gemeten,

dit gaf (fig. 3.28):
Voue = (=247 £ 0.02) log Vv, + (1.48 + 0.01)

met V < 4,0 volt.
in
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Enige afsluitende opmerkingen:

= Bij eventuele nulpuntsijking met droge lucht, moet erop gelet worden
dat de ingangsspanning van de logaritmische versterker kleiner dan

4 volt is. Als dit niet het geval is, is de uitgangsspanning altijd
0 volt, en moet een kleinere bronstroom gekozen worden.

Uit meting van de (logaritmisch versterkte) uitgangsspanning blijkt
dat door vensterdegradatie, q met 1% per uur verloopt.

— De ruis op het uitgangssignaal (met log. versterker) is 20 mV top-top.

3.5.3. Spektrale verzwakking door ruimtemiddeling

De -lyman-alfa met een afstand x tussen bron en detektor en met een
vensterdiameter D, meet de absolute vochtigheid, gemiddeld over een
cylindrisch volume V = 7w D2 x/4 . De elektronische respons van het
instrument is zeer snel, in de orde van enige millisekonden, zodat het
spektrale gedrag nagenoceg geheel door deze volumemiddeling bepaald
wordt. Een uitgebreide studie naar het spektrale gedrag is verricht door
Andreas (1981). Deze parametriseert de verhouding tussen gemeten en wer-
kelijke spektra met de Kolmogorov mikroschaal n = (\)3/e)f (hoofdstuk
2.5.4) en de verhouding D/x. Als we veronderstellen dat het vochtspek-
trum dezelfde vorm heeft als het temperatuurspektrum (Kaimal, 1972), dan
moeten we, voor een 27 nauwkeurigheid in de gemeten varianties, het
spektrum tot een dimensieloze frequentie f = 7.5 kunnen meten (zie
appendix A). Dit alles in bijna neutrale omstandigheden. Met de in
paragraaf 2.7 genoemde Taylor's hypothese K1 = 2mn/U en f = nz/U
betekent dit dat de verhouding tussen gemeten en werkelijk spektrum niet
signifikant van 1 mag verschillen voor: K1 < 15 n/z ofwel:

nKl < 15 m/z . € kan benaderd worden voor toestanden in de buurt van

neutraal door: € = Ui/kz; k is de Von Kirmin konstante. Dit geeft:

3.1
n = (2559 (3.36)
Uge
dit is equivalent met: £-= k% Cd_3/8 Re—% (3.37)

met Cd = Ui/UiO de 10 m dragkoé&fficidnt, en Re = U10 z/v het Reynolds-
getal. Typische waarden voor Cq en Re in de oppervlaktelaag zijn res—

pektievelijk 1.3 x 1()'-3 en 106. Dit geeft: n/z = 3.10_4 en dus:



75

n Kl < 0.014 . In figuur 3.29 is de verhouding tussen gemeten en reedl
spektrum te zien geparametriseerd met n/x en D/x. Bij de door ons ge-
bruikte Iyman—alfa is D 0.9 cm en x 1.9 cm; dus D/x = 0.5. Dit betekent
dat n/x > 0.03 . Dit is ook te schrijven als:

4

0.03 < n/x = (n/z)(2/x) = 3.10" z/x

ofwel z/x > 102 .

Met de door ons gebruikte padlengte moet het instrument dus op een

minimale hoogte van ~ 2 m worden opgesteld.

fig. 3.29. Verhouding tussen gemeten en werkelijke spektra
(Andreas, 1981),

3.6. Hittedraad anemometer

De afkoeling van een verwarmde draad is afhankelijk van de snelheid
en de dichtheid van de langsstromende lucht, als het energieverlies door
straling verwaarloosd wordt. De hittedraad anemometer werkt met dit
principe. Door een zeer dunne draad (~ 10 um) wordt een stroom gestuurd,
waardoor deze warm wordt. In een luchtstroom koelt de draad af waardoor
weerstand verandert; hieruit kan de windsnelheid bepaald worden,

Wegend de kleine afmeting van de draad is de hittedraad anemometer
sneller dan enige andere windmeter, Fluktuaties met een frequentie van

enige KHz kunnen nog gemeten worden,
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In dit experiment werd een hittedraad gebruikt om de dissipatie van

turbulente energie € te meten (zie hoofdstuk 2.4), Deze kan geschreven
worden als (Lumley en Panofsky, 1964)

€= 15 v (%%)2 (3.38)

Met Taylor's hypothese U.t = x kunnen we dit ook schrijven als:

15 v (50,2
== (57) (3.39)

Een uitgebreide theorie over hittedraden is te vinden in Hinze (1975).

De gebruikte hittedraden hebben een diameter van 10 um en zijn
gefabriceerd door DISA; de lengte is ongeveer 1.5 mm.

De weerstand van de hittedraad is een funktie van de omgevingstem-
peratuur T en de windsnelheid U. Als de temperatuur van de draad hoog
gekczen wordt, hebben omgevingstemperatuurfluktuaties weinig invloed op
de weerstand. De funktie R4(T,U) wordt experimenteel bepaald.

De hittedraad wordt met de zogenaamde "konstante temperatuur
methtode" op een temperatuur van ~ 15000 gehouden. Hiertoe wordt de
hittedraad opgenomen in een Wheatstone brug (fig. 3.30). De weerstand Ry
worct 1.5. Ry, gekozen; Ry, 1s de weerstand van de draad bij U = 0. Het
sparningsverschil tussen punt A en B wordt toegevoerd aan een opera-
tionele versterker die de spanning op punt C zd groot maakt dat
Vyp = Vg = 0. Dan geldt: 1, Rd(U) =1 R evenals I, R, = I, R,, dus
I, = Ip. Hieruit volgt dat de weerstand van de hittedraad en dus zijn
temperatuur konstant gehouden wordt., De spanning in punt C is dus een
maat voor de windsnelheid. Het signaal wordt vervolgens gedifferentieerd
naar de tijd, gekwadrateerd en gemiddeld met een laagdoorlaatfilter .
(=3 3b frequentie ~ 1 Hz). Met behulp van de ijkresultaten zijn nu U eﬂ
(au/at)2 te berekenen. Met (3.39) volgt hieruit de dissipatie e. Meer

informatie over hittedraad anemometers is te vinden in Hasse en Dunckel
(19&81).
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fig. 3.30. Schema van de hittedraad anemometer.,

4. Experimentele opzet

Het meetexperiment werd uitgevoerd op het terrein van het KNMI te
Cabauw, bij de 200 m mast. Deze bevindt zich op 51958' N en 4°s6" 0, 1n
het centrum van Nederland ongeveer 20 km zuid-west van Utrecht.

De omgeving is topografisch vlak binnen een straal van tenminste 20 ka,
en bestaat uit weiden en boomgaarden met af en toe rijen bomen, rivier-
dijken en kleine dorpen. Figuur 4.1. geeft in detail de topografische
situatie van een gebied van 3.5 x 2.5 km rond de mast, In de zuid-west
richting bevindt zich een bijna obstakelvrije zone van 2 km lang en 1 km
breed. De ruwheidslengte Z, varieert van 0.06 m voor de zuid-west sektor
tot 0.25 m voor het noord-oostelijke gebied (Wieringa, 1976).

Het meetterrein zelf is geheel vlak grasland zonder obstakels. Het
is duidelijk dat de omgeving niet homogeen is; voor de meeste wind-
richtingen is er sprake van een ruwheidsovergang, namelijk van de ruwere
omgeving naar het vlakke meetterrein. Alleen in de zuid-west sektor 1is

deze overgang niet aanwezig,

Turbulentiemetingen werden op twee verschillende hoogtes gedaan. De
trivaan werd samen met de temperatuurfluktuatiemeter bovenop de vaste
20 m mast gemonteerd (fig. 4.2 en 4.3); de hoogte was 22.5 m. Op een
verplaatsbaar mastje van ongeveer 3 m werd de sonische anemometer (S.A.)
geplaatst; op een rotor om hem in de wind te richten. Onderaan de S.A.

werd de hittedraad bevestigd; vlak bij het meetvolume de snelrespons
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fig. 4.1. Omgeving van het meetterrein in Cabauw

thermokoppel en bovenop de Lyman-alfa. Experimenten in de windtunnel
hadden aangetoond dat door de montage van al deze instrumenten op de
S.A. geen signifikante fouten in de windmeting ontstonden. Deze hele

instrumentenkonfiguratie is te zien in fig. 4.4. Het meetvolume van de
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S.A. bevond zich aanvankelijk op 3.18 m, maar werd gedurende de meet-
kampagne verzet naar 3.55 m. Het mastje werd op punt A (fig. 4.2) neer
gezet maar werd gedurende meetdag 174 verplaatst naar punt B omdat

anders, wegens de noord-oostelijke wind, de storing door de 20 m masr

fouten in de metingen zou hebben gegeven.,

fig. 4.2. Direkte omgeving van de mast.

A en B: posities van het mobiele 3 m mastje.

fig. 4.3. Turbulentie instrumenten op 22.5 n
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N

Fig. 4.4. Instrumenten op 3 meter. a.ESonische anemometer;
b. Thermokoppel; c. Lyman-alfa hygrometer;
d. Hittedraad; e. Rotor.

Met propelleranemometers werd het windprofiel langs de 20 m mast
gemeten; de meethoogten waren 3,12, 5.90, 10.77 en 21.47 m. Het

temperatuurprofiel werd gemeten met langzame responsthermokoppels op
0.51, 2.00, 9.69 en 20 m.

De metingen werden verricht in de eerste helft van 1981; een over-

zicht van de meetdagen is gegeven in tabel 4.1. Gedurende deze perioden

werkte alle apparatuur naar behoren.

Alle signalen werden versterkt tot een gelijkspanning tussen -10 en +10
volt en daarna toegevoerd aan een Hewlett-Packard 21 MX minikomputer. De
sample frequentie was 10 Hz; alle gegevens werden op magnetische tape
opgeslagen om later verwerkt te kunnen worden. Het berekehen van fluxen
en profielen gebeurde met de Burroughs B6700 komputer op het KNMI; voor
de fluxberekening werd‘een middelingsperiode van 10 minuten gebruikt.

Een uitgebreide beschrijving van de gebruikte programmatuur is gegeven
in Driedonks e.a. (1980).



datum

20-5-81
21-5-81
9-6-81
10-6-81
23-6-81
23-6-81
23/24-6-81
29-6-81
2-7-81
2-7-81

als stabiliteitsparameter te gebruiken 1is,

hoogte sonische

anemometer (m)

dag-

nummer

140 3.18
141 3.18
160 3.18
161 3.18
1741 3.55
17411 3.55
174111/175 3.55
181 3.55
-183 3.55
183 3.55

Tabel 4.1.
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periode

8.10-13.30
12.30-14.30
11.30-14.30
11.40-14.40

9.30~-12.00
18.20~21.20
21.30-00.30
11.00-12.00

9.00-11.20
11.30-14.30

5. RESULTATEN

wind-
richting

20
NO
A
W
NW-NO
NO
NO
ZW
ZZW
ZZW

opmer-

kingen

alleen S.A.+trivaan

variabele wind

Meetperioden (alle tijden zijn in GMT).

In hoofdstuk 2.4 werd afgeleid dat de dimensieloze parameter z/L

we de volgende stabiliteitsklassen:

- < z/L <
~0.3 < z/L <

-0.05 < z/L < 0

0 < z/L <

0.3 < z/LK o

_003
_O 005

0.3

onstabiel

licht onstabiel
bijna neutraal
licht stabiel

stabiel

Op grond hiervan defini&ren

Tabel 5.1 geeft de stabiliteit tijdens de diverse meetdagen evenals de

gemiddelde horizontale windsnelheid U op 3 m hoogte.

De Obukhov-lengte L

is met een Von K&rmin konstante van 0.35 berekend. Alle in dit hoofds tuk

genoende gemiddelden zijn berekend over 10 minuten en gekorrigeerd voor
trend.
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dagnummer z/L (3) U (3) [ms"I] stabiliteitsklasse
140 ~-0.10 < z/L < -0.05 4 licht onstabiel
141 -0.5 < z/L < -0.2 3 onstabiel
160 ~-0.02 < z/L <O 7 bijna neutraal
161 -0.03 < z/L € -0.01 7 bijna neutraal
1741 -10 < z/L < -0.01 2 onstabiel
17411 0.03 < z/L < 0.4 2 licht stabiel
174111 0.15 < z/L < 0.6 2 stabiel
181 -0.4 < 2z/L <O 7 bijna neutraal
1831 -0.4 < z/L < -0.05 4 licht onstabiel
183II. -0.4 < z/L < -0.1 4 licht onstabiel

Tabel 5.1. Stabiliteit gedurende de meetdagen.

51 Meting van temperatuurvarianties en warmtefluxen met de
sonische anemometer

De variantie van de sonische virtuele temperatuur wordt gegeven
door vergelijking (3.25); met de sonische anemometer, snel respons
thermokoppel en lyman-alfa vochtmeter kunnen alle termen in het rechter-
lid bepaald worden. De termen 2, 3, 5 en 6 zijn voor al onze metingen
enige orden van grootte kleiner dan de termen 1 en 4, en worden daarom
verwaarloosd. Vergelijking 3.25 reduceert dan tot:

2 2

= Tt
O 9 + 2 x 0.51Tq'T (5.1)

In figuur 5.1 en 5.2 is 9 (exp) uitgezet tegen ar (ber). o, (exp) is de

gemeten temperatuurvariantfe met de sonische anemogeter en 3; (ber) 1is
de berekende met behulp van (5.1), waarbij O is bepaald met flet thermo-
koprel en q'T' met de lyman—-alfa en het thermokoppel. De grootte van de
eerste term is eveneens ingetekend. In het onstabiele geval (fig. 5.1)
voldoet bovenstaande vergelijking zeer goed; de fout die ontstaat als we
de tweede term weglaten is ongeveer 15%. Bij de metingen van dag 160 en
161 (fig. 5.2) zien we een afwijking bij kleine

ar ¢ Op (ber) < Ir (exp) . Gedurende deze meetdagen was er sprake van

eenharde®wind en eef kleine z/L (zie tabel 5.1). Wegens de beperkte
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spektrale respons van het thermokoppel waarmee de temperatuurvariantie
Op gemeten werd, treden spektrale verliezen op waardoor we in deze

omstandigheden een te kleine GT meten, Dit verklaart de afwi jking.

09
2 o = —
08+ X OTS (ber)= 9T +2x051T q‘T'
. OY, (ber)=OT
141
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0.7 183ii o 14
- s
e
061 ///
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fig. 5.1. Berekende versus experimentele sonische temperatuurvariantie

in onstabiele omstandigheden.
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fig. 5.2. Berekende versus experimentele sonische temperatuurvariantie

in bijna neutrale omstandigheden.

De sonische warmteflux W'T; wordt gegeven door vergelijking (3.27):

WD = W+ 0,51 T Wq - 2 LU gy

C2
Reeds bij licht onstabiele omstandigheden blijkt de derde term verwaar-
loosbaar te zijn.

T

(5.2.)

In figuur 5.3 is de met de sonische anemometer gemeten
ultgezet tegen de berekende met vergelijking (5.2). De diverse
ternen in (5.2) zijn bepaald met de sonische anemometer (U en W), het
thermokoppel (T) en de lyman-alfa (q). Het weglaten van de tweede term
geeft een fout van gemiddeld 15% in onstabiele omstandigheden.

Figuur 5.4 toont op dezelfde manier de kontrole van (5.2) in bijna
neutrale kondities. De derde term mag dan niet verwaarloosd worden en
draagt tot 20% van de sonische warmteflux bij; de tweede term levert
ongeveer 157. Voor alle gevallen blijkt vergelijking (5.2) goed te
klonpen.
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WTT: en de derde term in (5.2) worden met de sonische anemometer
bepaald; als we daarnaast een schatting kunnen maken van de tweede term,
dan 1s de warmteflux W'T' te bepalen., Omdat deze zogenaamde "vochtkor-
rektieterm" klein is, 1s een ruwe schatting van W'q" voldoende. De

Bowenverhouding B8 is gedefinieerd als:

b C W
3=L§E= P , met C_ = 1004 J kg ! °¢~!
[ L' w'q' p (503)

6

L' = 2.5 .10° J kg !

Hiermee kunnen we vergelijking (5.2) omschrijven tot:

C —_——
WL = T v 01 TRy - UL i (5.4
2
C

Voor het soort ondergrond zoals in Cabauw is B gemiddeld 0.4 (De Bruin,
persoonli jke kommunikatie), Op deze manier kunnen we W'T' berekenen uit
de sonische anemometer gegevens. In figuur 5.5 is de aldus berekende
W uitgezet tegen de direkt experimenteel bepaalde (W' met de sonische

anemometer, T' met het thermokoppel).

Een andere manier om W'T' te bepalen is het vinden van een tweede
vergelijking waarin zowel W'T' als W'q' als onbekenden voorkomen. Een
voorbeeld hiervan is de netto stralingsbalans. Het idee hierbij is dat
de stralingsenergie (van de zon) overdag gebruikt wordt voor opwarming

van de atmosfeer, de bodem en voor verdamping. De stralingsbalans wordt
dan:

Qy = H+I','E+G (5.5.)
*étto straling
sensibele warmtestroom
*atenté warmtestroom

godemwarmtestroom

De Bruin en Holtslag (1982) vinden dat voor Cabauw, G ca.l0% van QN
bedraagt. Vergelijking (5.5) is dan te schrijven als:

o QN = p Cp W'T' + L'p W'q' (5.6.)
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Vergelijking (5.2) en (5.6) vormen een stelsel vergelijkingen met
twee onbekenden (W'T' en W'q") dat oplosbaar is, Met de nettostraling en
de sonische anemometer gegevens is het dus theoretisch mogelijk om W'T"
en W'q' te bepalen. De nettostraling Qy werd gemeten met een Funk
stralingsmeter (Funk 1959). Omdat de konstante a niet bekend was werd QN
uitgezet tegen H + L'E, waarbij W' gemeten werd met de sonische anemo-
meter, T' met het thermokoppel en q' met de lyman-alfa. Het resultaat is
te zien in figuur 5.6; een aanpassing werd gemaakt waaruit volgde:

a = 0,8 ,

De bodemwarmtestroom G is afhankelijk van het type ondergrond, de
tijd van het jaar en het vochtgehalte van de bodem, Omdat G echter over-
dag klein is ten opzichte van Qq 1s een grove schatting voldoende. Met
de sonische anemometer gegevens en de nettostraling werden met behulp
van vergelijkingen (5.2) en (5.6) W'TT en Wq' opgelost (met a = 0,8).
De aldus berekende waarden werden in figuur 5.7 en 5.8 uitgezet tegen de

direkt gemeten fluxen (met behulp van thermokoppel lyman-alfa).
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Voor bepaling van de warmteflux W'T' voldoet de stralingsbalans~
methode uitstekend, ook als is a niet precies bekend want de term met
W'q' in (5.2) is klein. De spreiding in de punten in figuur 5.7 is daar-
door klein, minder dan 5% gemiddeld; dit wordt mede veroorzaakt door het
feit dat alle grootheden op dezelfde plaats en tijd gemeten zijn. De
sprelding in de punten in figuur 5.8 is groter dan in 5.7 omdat de
vochtterm in 5.2 klein is en W'q' gevoelig i1s voor de waarde van a . De
punten spreiden rond de 1:1 1ijn omdat we o berekend hebben. De scatter
in 5.8 is een maat voor de nauwkeurigheid waarmee we de vochtflux, met
de sonische anemometer en de stralingsbalans, kunnen berekenen.

Als we voor a een waarde van 0.9 zouden hebben genomen, maakt dit voor
de bepaling van W'T' weinig uit; het resultaat voor W'q' is te zien in

figuur 5.9: er treedt een systematische afwijking op van de werkeli jke

waarde,
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een bodemwarmtestroom G = 0.1 Qy-
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We merken nog op dat de hiervésr beschreven methoden, alleen gelden
voor onstabiele of neutrale stratifikatie. In stabiele toestanden 1s
namelijk de bodemwarmtestroom G niet goed te bepalen. Konkluderend
kunnen we zeggen dat met behulp van een sonische anemometer en een
nettostralings meetinstrument de warmteflux W' T' tamelijk nauwkeurig te
bepalen is. Om de vochtflux WTET te berekenen moet de stralingsbalans
(5.6) kloppen, met andere woorden, o moet bekend zijn. Op deze manier is

een redelijke schatting te maken van de vochtflux.

5.2. Fluxen in inhomogene omstandigheden

Zoals al 1in hoofdstuk 4 gezegd, 1is de omgeving in Cabauw niet
homogeen: de direkte omgeving van het meetterrein bestaat uit vlak gras-
land, terwijl zich Op grotere afstand obstakels in de vorm van boom-
groepen bevinden (fig. 4.1). Alleen de zuidwest sektor 1is nagenoeg
"glad". De lokale ruwheidslengte is dus in alle gevallen kleiner dan die
van het gehele gebied. Op grond van de hypothesen uit paragraaf 2.7 ver-
wachten we dus een toename van Ux met de hoogte, behalve voor het onge-
stoorde gebied. In figuur 5.10 is de Uy van 20 n uitgezet tegen die van
3 m. We zien dat de punten spreiden rond de rechte Ug(20) = 1.4 Ux(3)
voor alle gestoorde gebieden. Voor iedere meetperiode werd een aanpas-
sing door de meetpunten gemaakt; de resultaten hiervan zijn naast de
grafiek gegeven. Figuur 5.11 geeft de verhouding tussen Ux(20) en Ug(3)
voor de "gladde" sektor. In dit geval spreiden de punten rond de 1:1
lijn zoals verwacht; de aanpassingen geven een verhouding die iets
groter is dan 1. Dit is te verklaren door het feit dat de zuldwest
sektor niet geheel obstakelvrij is: op grote afstand (enige kilometers)
staan weer obstakels die de stressverhouding meetbaar beInvloeden., De
verhouding Ux(20)/U4%(3) is als funktie van de windrichting getekend in
figuur 5.12. We zien dat voor het gestoorde gebied deze verhouding
nagenoeg konstant is, onafhankelijk van de afstand van de meetplaats tot
de terrein inhomogeniteiten. De grootte van deze U, verhouding is
athankelijk van de hoogte van de obstakels en van hun konfiguratie,
Beljaars (1982) berekende de stressverhouding in gestoorde gebieden aan

de hand van een model, en vond hiervoor dezelfde orde van grootte,
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fig. 5.12. De verhouding tussen Ux(20) en U,(3) in Cabauw,

In paragraaf 2.7 is de hypothese gemaakt dat de standaarddeviatie van de
vertikale windsnelheid Oy 20u moeten schalen met de lokale Ux. Zoals we
gezlen hebben is U, lokaal niet konstant met de hoogte; ow zou dus voor
het gestoorde gebied ook niet konstant met de hoogte moeten zijn. In
figuur 5.13 is ow(ZO) tegen ow(3) uitgezet. Zoals we zien, is de ver-
houding ow(ZO)/ow(3) van dezelfde orde van grootte als de Ugx verhouding.
Gemiddeld spreidt ow(ZO)/ow(B) rond 1.45. Voor de ongestoorde gebieden
is de verhouding iets groter dan &&n. We kunnen hieruit konkluderen
datow een lokale grootheid is; de turbulente fluktuaties in W worden dus
voornameli jk veroorzaakt door kleinschalige wervels,

De verhouding GU(ZO)/GU(3) is te zien in figuur 5.14. Wat opvalt 13
de toename wvan % met de hoogte in stabiele omstandigheden (dag 174)., In

een stabiele grenslaag zijn er geen grote wervels die de gehele grens-
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laag omvatten, We kunnen verwachten dat zowel 9y als oy dan schalen met
de "lokale" Uy. Dit verklaart de gemeten toename van o, met de hoogte.
Gemiddeld over alle onstabiele dagen is de verhouding

oU(ZO)/cU(3) konstant en wordt dus niet beInvloed door terrein
inhomogeniteiten. De fluktuaties in U worden dus voornamelijk veroor-

zaakt door de grootschalige eigenschappen van het terrein.
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fig. 5.13. De verhouding tussen ow(ZO) en cw(3) .

In figuur 5.15 is de warmteflux W' T' op 20 m uitgezet tegen die op 3 m.
Theoretisch verwachten we dat de warmteflux niet beInvloed wordt door

terrein inhomogeniteiten net zoals de impulsflux. Gemiddeld spreiden de
punten rond de 1:1 lijn. Ook in stabiele omstandigheden is er gemiddeld
geen signifikante afwijking. Dat 183 springt eruit door een afname van
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fig. 5.14. De verhouding tussen cU(ZO) en oU(3) .

W'T' met de hoogte, de reden hiervoor is onbekend. De scatter in deze
figuur geeft een indruk van de nauwkeurigheid waarmee warmtefluxen met
de eddykorrelatiemethode bepaald kunnen worden. Figuur 5.16 geeft de
verhouding tussen de vochtflux W'T]T op 20 m en die op 3 m. De spreiding
van de punten is aanzienlijk, maar gemiddeld over alle meetperioden

vinden we dat W'q' niet signifikant hoogteafhankelijk is. Zowel W' T'

als W'q' zijn dus "lokale" grootheden (schalen met de lokale Ty en qg).
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5.3. De Monin Obukhov gelijkvormigheidstheorie in de

inhomogene oppervlaktelaag

Volgens de Monin Obukhov geli jkvormigheidstheorie (hoofdstuk 2.2
kunnen de grootheden cw/U* en oU/U* als universele funkties van z/L ge-
schreven worden. In paragraaf 5.2 hebben we gezien dat zowel ¢ als U,

lokale variabelen zijn. Om de universele funktie ow/U* = f(E- te vinden

)
moeten we dus cw/U* (lokaal) beschouwen als funktie van de %okale z/ L.
In figuur 5,17 zijn beide grootheden logarithmisch tegen elkaar uitge—
zet, in het geval van onstabiele gelaagdheid (2z/L < 0). Voor de konvek-
tieve limiet -z/L + « verwachten we cw/U* = Cw(- %Jl/3 (vergelijking
2.52). Figuur 5.17 geeft cw/U* voor 3 m; figuur 5.18 voor 22.5 m. Beide
figuren plotten precies over elkaar en f(z/L) is dus inderdaad een
universele funktie als we de grootheden "lokaal" beschouwen.

Vanaf z/L > -0.5 gaat f(z/L) signifikant afwijken van de 1/3-exponent
rechte en gaat mechanische produktie een rol spelen. De ingetekende

kurve wordt gegeven door Panofsky e.a. (1977) met:

Iy

Fo= 13 [1+3 z/-11Y/3 (5.7.)
*

Voor z/L < -0.5 is de volgende vergelijking een goede benadering:

%y

U_
1

2.0 [~z/1]1/3 (5.8.)

In neutrale gevallen vinden we ow/U* ¥ 1.2 . Dit werd ook gevonden door
Wyngaard e.a. (1971) uit de Kansas metingen en door Hicks (1981). In
figuur 5.19 is ow/U* als funktie van z/L uitgezet voor stabiele omstan—

digheden: ow/U* blijft over het gehele stabiele gebied nagenoeg kon-
stant, gemiddeld 1.3 .

In 5.2 hebben we gevonden dat 9y door globale parameters bepaald
wordt en daarom zou moeten schalen met de globale Uy. In ons geval is

dit dus de Uy van 20 m; z/L is een lokale grootheid en voor de varianrtie

op 3 m schrijven we dus:
oU(3)/U*(20) = g(z/L(20)) (5.9a.)

Als de gelijkvormigheidstheorie opgaat is g "universeel" en geldt ook:
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fig. 5.17. crw/U* als funktie van z/L in onstabiele omstandigheden
(z= 3 m).
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OU(ZO)/U*(ZO) = g(z/L(20)) (5.9b.)

De eerste relatie is uitgezet in figuur 5.20, de tweede in 5.21, Hoewel
de scatter voor 3 meter aanzienlijk is, plotten de beide kurven over
elkaar. Analoog aan vergelijking 5.7 kunnen we een kurve aan de meet—
punten fitten. De volgende vergelijking voldoet redeli jk:

o /Uy = 201 + 2. —z/L)1/3 (5.10)

Deze kurve is ingetekend in de figuren 5.20 en 5.21.

Omdat de funkties g(z/L) in figuur 5.20 en 5.21 identiek zijn kon-
kluderen we dat 9y inderdaad schaalt met de globale Ux; dit is in ons
geval de Uy van 20 meter (exakt 22.5 m). Op dezelfde manier als in
figuur 5,20 en 5.21 is oU/U* voor stablele omstandigheden uitgezet als
funktie van z/L in figuur 5,22. De spreiding van de punten is aanzien-
1ijk en voor grote z/L liggen de 3 m waarden signifikant onder die van
20 m. Dit houdt verband met de toename van Y met de hoogte in stabiele

omstandigheden (zie fig. 5.14). Een lokale schaling ligt hier meer voor
de hand.

fig. 5.19. ¢ /U, als funktie van z/L in stabiele omstandigheden
*

3m
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omstandigheden. {(1=22.5m)
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fig. 5.24. oT/T* als funktie van z/L (onstabiel).(222.5m)

In vergelijking (2.26) hebben we de temperatuurschaal Ty gedefi-
nieerd:

= W' TT
T* = -W'T /U*
Aangezien U, varieert met de hoogte ten gevolge van storingen stroomop-
waarts en W'T niet, zal ook Tx hoogte afhankeli jk zijn.

Het ligt daarom voor de hand om voor de gelijkvormigheidsrelaties

tussen oT/T*

en z/L de lokale grootheden te nemen. Voor het limiet geval van vrije
konvektie werd de volgende relatie afgeleid:

op/Ty = ~C, (=2/1)"1/3

Voor C; wordt meestal een waarde rond 0.95 gevonden (Wyngaard e.a.,
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1971) . Bovenstaande vergelijking blijkt experimenteel te gelden voor een
groot deel van het onstabiele gebied. Voor het gehele onstabiele gebied
suggereert Tillman (1972) de relatie:

op/Ty = =€, (C, - 2/1)7}/3 (5.11.)

C. 3
. 1
In neutrale omstandigheden geldt: oT/T* = C3 met C2 = -(ETJ

Figuur 5.23 en 5.24 geven oT/T* als funktie van z/L voor aet onstabiele
getied (3 en 22.5 meter). Relaties volgens (5.11) zijn ingetekend voor

verschillende waarden van C3. We zien dat de 1/3 wet geldig is voor
~z/L 2 0.2; lokale schaling blijkt dus goed te voldoen. Het is niet
mogelijk om uit onze metingen een nauwkeurige waarde voor Cy vast te
stellen omdat de spreiding van de meetpunten in bijna neutrale omstan-
digheden tamelijk groot is. Toch kunnen we met enige voorzichtigheid
konkluderen dat MC3H groter moet zijn dan de waarde van 2.5 die Tillman
uit de Kansasmetingen vindt., Een waarde van 3.5 geeft een betere aan-
passing aan onze meetresultaten. De reden waarom C3 in omstandigheden
dicht bij neutraal moeilijk te bepalen is, is dat dan zowel o_ als W'T'
tot nul naderen zodat hun verhouding niet nauwkeurig te berekenen is.
Tillman beschrijft een methode om C3 uit stabiele metingen te bepalen.
Hij vondt dat —-% . ci/Tz tegen z/L uitgezet een lineair verband
opleverde voor -0.1 < z/L < 0.5 (fig. 5.25). Cq is dus indentiek voor de
punten links en rechts van z/L = Q. In dat geval kan C3 nauwkeuriger uit

de stabiele meetpunten bepaald worden.
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1.00 g, 0@9 o % o D KANSRS
o 08

.50 &

N

P 0

N\

@ -.50 )

< -1.00 °

~N

D [«)

~ -1.50 &, °

Cyz-1.77
-2.00 ]
(V]

-2.50 1
3956 -1.60 -1.20 -.80 -.40 0 .40 .80

mn
fig. 5.25. -z/L oi/Ti als funktie van z/L voor onstabiele en stabiele
data (Tillman, 1972).
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Voor elk gebied waarin Cg konstant is geldt dan:

[ol-2/1 oi/Ti]H

IIC3I = I‘ a("Z/L) " (5.12-)

Tillman vindt voor Cy uit de stabiele metingen 1.77. Figuur 5.26 toont
een grafiek analoog aan fig. 5.25 voor onze meetpunten, Voor kleine z/L
in het stabiele gebied (< 0.2) 1is C3 konstant, bij grotere waarden
treedt zeer veel scatter op. We vinden voor z/L < 0.2 een waarde voor Cq
van -2,2, Net als Tillman vinden we dat Cq3 in stabiele omstandigheden
kleiner is dan in onstablele. Het is mogelijk dat er een diskontinuiteit
zit bij z/L = 0, maar het verschil zou ook veroorzaakt kunnen worden
door het ontbreken van stationariteit. In stabiele omstandigheden worden
de fouten in de temperatuurmeting erg groot door spektrale verzwakking
ten gevolge van de beperkte frequentierespons van de instrumenten (zie

hoofdstuk 3); ook dit is een mogelijke foutenbron.

Evenals op en T, zullen ook oq en q, hoogte afhankelijk zijn tengevolge
van de gestoorde aanstroming; q, is als volgt gedefinieerd:

9 = q'W'/U,.

Voor het onstabiele gebied is oq/q* lokaal uitgezet tegen z/L in figuur
5.27 en 5.28. Hoégstrdm (1974a) geeft voor de vrije konvektie limiet de

volgende relatie:
0 /a = (1.04 + 0.13)(-z/1) /3 (5.13)

Deze is ingetekend in de figuren. De relatie gaat op voor z/L < -0.3.
Lokale schaling blijkt dus goed te voldoen. Voor bijna neutrale
situaties nadert oq/q* tot een konstante, die tussen 2.5 en 3.0 ligt.
Stabiele meetpunten zijn getekend in figuur 5.29; de gemiddelde waarde
van cq/q* is 2.5 .

5.4, De korrelatieko#ffici®nt tussen q en T

Omdat de vochtflux W'q" en de warmteflux W' 7' bijna altijd gelijk

gericht zijn (overdag van het aardoppervlak af, 's nachts er naar toe)
moet er een korrelatie bestaan tussen q en T. De korrelatiekodfficidnt

CqT is als volgt gedefinieerd:
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= atmt 14
CqT q'T /(oqu) (5.14)
In figuren 5.30 is CqT uitgezet tegen z/L voor z/L < 0. We zien dat
gemiddeld CqT = 0.8 . Figuur 5.31 toont CqT in stabiele gevallen: CqT
neemt af met toenemende z/L tot ongeveer 0.6 voor z/L = 1.
De korrelatiekoéfficiént tussen W en T is nagenoeg konstant voor

het hele onstabiele gebied: CwT * 0.6 (Hicks, 1981). Het is dus mogeli jk
om voor onstablele omstandigheden de verhouding W'q"/W'T' en dus ook de

Bowen verhouding B (vergelijking 5.3) te bepalen uit metingen van

g en g
q w
—oT C g g
(%L
q'W qT “q
=t te 134 (5.15)
W'T? WR T W
3 -
n,
2 F . 22.5 m,
1 ¢ s ¢ ¢ . .
° ¢ . ox
. " . o X X =""l“
‘Fl'l-:,
0
I .
~
. -1 =
o~
“a
£
£
Z 2
] X
al c3--2.1e .
X . . .
X [ »
b x x .
‘ L]
*
-5
1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 t 1 1
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fig. 5.26. -z/L o%/Ti uitgezet tegen z/L voor de 3 en 20 m data.
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fig. 5.27. oq/q* als funktie van z/L in onstabiele omstandigheden
(z=3m).
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fig. 5.28. oq/q* uitgezet tegen z/L in onstabiele omstandigheden (z=22.5



108

10 Ef
ot STABLE
L M % 3
e 22.5m
5 p
- [ ]
[ ]
Cq/Ql P b . X
. X 4
x X . X .
2~ x x x °
X
1.0 | L0yl ! L1 o1yta]
0.01 0.1 1.0

/L

fig. 5.29. oq/q* uitgezet tegen z/L in stabiele omstandigheden,
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fig. 5.30. De korrellatiekoidfficisnt tussen q en T in onstabiele

omstandigheden,
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fig. 5.31. De korrelatiekodfficidnt tussen q en T in stabiele

omstandigheden.

5.5. Flux profiel relaties

In (2.29) werden de flux-profielrelaties gedefinieerd:

(5.16)

Uit het feit dat voor neutrale stratifikatie het logaritmisch wind-
profiel moet gelden volgt ¢m(0) = l. Businger e.a. (1971) bepaalden uit
metingen van U, en 3U/3z de Von K&rmin konstante k en vonden hiervoor
0.35. Deze metingen werden uitgevoerd boven zeer vlak, homogeen terrein.

Voor de funkties ¢m en ¢h werd gevonden (zie fig. 2.2):

(1 -15 z/1)~} z/L < 0
¢m=
1+ 4.7 z/L z/L > 0
(5.17)
0.74(1 - 9 /1)t <o
o =

0.74 + 4.7 z/L z/L > 0
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In Cabauw is de situatie niet horizontaal homogeen. Door het ver-
schil in ruwheid tussen de meetplaats en de omgeving vinden we een knik
in het windprofiel en een toename van de Ui met de hoogte (zie 5.2).
Omdat de gradienten van U en T boven de 20 m zeer klein worden, kunnen
we alleen ¢m en ¢h voor lage hoogte (~ 3 m) berekenen. Uit windsnel-
heidsmetingen op 3.12 en 5.9 m werd 3U/3z bepaald; Ux werd gemeten op
3.18 53;33) m. Hieruit werd ¢m als funktie van z/L berekend; de Von
Kérmén kozen we 0.4. Het resultaat is te zien in figuur 5.32. Uit
temperatuurmetingen op 0.51, 2.0 en 9.69 m hoogte werd dT/9z bepaald;
WT' werd gemeten op 3.18 (3.55) m. De funktie ¢h (z/L) is te zlen in
figuur 5.33.

- L

3.04

% UNPERTURBED 2.0¢

* PERTURBED

fig. 5.32. ¢m als funktie van z/L; de ingetekende kurve is de relatie

van Businger e.a. (1971).

Voor ongestoorde windrichtingen zien we dat ¢m (z/L = 0) vlak bij 1
ligt. Alle andere punten echter liggen systematisch onder de kurve van
Businger, Als we voor de gestoorde windrichtingen zouden eisen

¢ (0) = 0 dan zouden we een Von Kirmin konstante van " 0.6 moeten
m
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kiezen. Ook voor ¢h vinden we een te kleine waarde. De punten met

z/L > 0 zijn in dit geval niet betrouwbaar wegens onnauwkeurigheid van

de (zeer kleine) warmtefluxmetingen.
h

X UNPERTURBED

* PERTURBED
»

x

Yy

» X

*
. R
*

Il Il i 1 i 1 1
-0.8 -0.6 -0.4 -0.2 zZ/L 0.2 0.4 0.6

fig. 5.33. ¢h als funktie van z/L, de ingetekende kurve werd gevonden
door Businger e.a. (1971).

We kunnen de fluxprofielrelaties ook in de volgende vorm schrijven:

K K
m du h 23T

o = 2 3z en oy = U, T, 3z (5.18)
U, * Tk

Met de turbulente uitwisselingskodfficidnt Ky en Ky gedefinieerd als

Km(h) = konstante . U, . z (5.19)

Businger e.a. vinden dat Kp=k .Uy . zen Ky =074 o k . Uy . z voor
z/L = 0. Beljaars (1982) leidt af dat deze uitwisselingskoéfficignten
afhankelijk zijn van de stroomopwaartse voorgeschiedenis als de situatie
niet homogeeniis. Bij een ruwheidsovergang, zoals in ons geval, 1jlt K
als het ware na. Dit betekent dat bij bepaling van Ky en Ky de globale
in plaats van de lokale y* 8ebruikt moet worden. In onze situatie is dit

de Ux van 20 meter. Voor de funkties op lage hoogte schrijven



we dus:
U
_ kz *20 3U
by (2/L)5 = ﬁ:; . Uyy 02
g (5.19)
kz "*20 3T
¢, (z/L) , = =—— 5z
h 3 T*3 U*3 9z
Uit onze metingen vinden we dat, voor de situatie in Cabauw, U*ZO/U*B

gemiddeld 1.40 is voor gestoorde windrichtingen en 1.05 voor ongestoorde
(hoofdstuk 5.2).

De op deze manier voor de inhomogeniteit gekorrigeerdq&unkties ¢m en ¢h
zijn afgebeeld in figuren 5.34 en 5.35. De punten scheiden nu rond de
"ideale" kurve van Businger e.a. waaruit we konkluderen dat de theorie

van Beljaars omtrend het naijlen van de uitwisselingskoé&ffici&nten wordt

ondersteund door de metingen.

X UNPERTURBED
¢ PERTURBED

-0.8 -0.6. -0.4 -0.2
z/L

fig. 5.34. Voor inhomogeniteit gekorrigeerde ¢m; de ingetekende kurve
is vergelijking (5.17).



113

Voor neutrale omstandigheden vinden we gemiddeld ¢ (0) = 1.00 + 0.05 en
¢h(0) = 0.71 + 0.07 . Hierbij werd voor k 0.4 genomen. Voor neutrale
omstandigheden is de turbulentie uitwisselingskodfficidnt K, ongelijk
aan Ky: K /Kh .

Als bij berekening van ¢m en ¢h vergelijking (5.16) gebruikt wordt

vinden we in inhomogene omstandigheden een te hoge waarde voor de Von

’

K&rmin konstante, Het feit dat in de literatuur voor k vaak een waarde

groter dan 0.35 gevonden wordt zou hierdoor verklaard kunnen worden.
$c

X UNPERTURBED
« PERTURBED

p— R 1 1 1 1 1 1
-0.8 -0.6 -0.4 -0.2 0.2 0.4 0.6

z/L
fig. 5.35. Voor inhomogeniteit gekorrigeerde ¢h; de ingetekende kurve
is vergelijking (5.17)

5.6. Het energiebudget

In hoofdstuk 2.4 1s het energiebudget voor een quasi stationaire
homogene stroming afgeleid. Als we de fluxdivergentieterm verwaarlozen

vereenvoudigt deze vergelijking tot:

€= —UTW % + % W (5.20)

Uit de windsnelheidsmetingen op 3.12 en 5.9 m werd 3U/3z op 3 m

berekend. De stress en de warmteflux op 3 m zijn bekend zodat de beide
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produktietermen (mechanische produktie 1€ term; buoyancy produktie 2€
term) te berekenen zijn. De dissipatie ¢ werd bepaald m.b.v. de
hittedraadmetingen zoals beschreven in paragraaf 3.6. In figuur 5.36 is
de dissipatie uitgezet tegen de som van mechanische produktie en
buoyancy produktie. We zien dat gemiddeld de produktie gelijk is aan de
dissipatie. De advektietermen die wegens de inhomogeniteit

noodzakelijkerwijs aanwezig moeten zijn, zijn dus relatief klein.

1:1
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1ef e
+
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X x
X
X
0.8
L J
0.6 t+ *
. (-]
*
0.4 |-
L]
0.2 | y,
(-]
L ]
1 1 i i 1 1 A 1 1
0.2 0.4 0.6 0.8 1.0 1.2 1.4 1.6 1.8

MECHANICAL PRODUCTION + BUOYANCY PRODUCTION (m2 3-3 )

fig. 5.36. De dissipatie ultgezet tegen de som van mechanische en

buoyancy produktie,

5.7, Spektra

Met behulp van een "Fast Four.ier transformatie" (F.F.T.) programma

werden de spektra van U, W, T en q uit de gemeten tijdreeksen bepaald.
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De spektra werden berekend over een periode van een half uur in blokken
van 4096 punten,

Wegens de eindige responstijd van de sensoren treedt, boven een
bepaalde frequentie, spektrale verzwakking op. Door de gemeten spektra
te vergelijken met de theoretische, kan deze frequentie bepaald worden.
In de meeste gemeten spektra is deze verzwakking duidelijk te zien,
omdat deze plaatsvindt in de inertial subrange (zie 2.8) waar de helling
van de logaritmische spektra konstant is.

Bij de spektra van de sonische anemometer is deze verzwakking niet
te zien. Deze treedt pas op bij ~ 10 Hz (zie sectie 3.4.6) en we hebben
het spektrum slechts tot 5 Hz omdat er met 10 Hz gesampled is. Door de
snelle respons hebben we meer last van het in 3.13 beschreven aliasing
effekt. Ditzelfde geldt voor de vochtspektra gemeten met de lyman-alfa
vochtmeter,

Bij het thermokoppel, dat op 3 m opgesteld werd, begint spektrale
verzwakking op te treden bij een frequentie van 1.5 Hz. Bij de trivaan
worden fluktuaties met een golflengte kleiner dan 5 + 1 m verzwakt., Deze
laatste waarde werd uit een aantal spektra bepaald.

De spektra op 3 en 20 m werden als funktie van de dimensieloze
frequentie f = nz/U geplot en genormaliseerd met de lokale Uy, Tx en Qqg.
De spektra werden vergeleken met die bepaald door Kaimal e.a. (1972). pe
in de figuren ingetekende spektra zijn die van Kaimal, voor neutrale
stratifikatie,

In figuur 5.37 is het dimensieloze U spektrum op 3 m te zien. Links
van het maximum ligt het gemeten spektrum hoger dan het neutrale Kaimal
spektrum. Dit is in overeenstemming met figuur 2.9: z/L = -0.1. In
figuur 5.38 is het U spektrum van 20mte zien: de spektrale verzwakking
is duidelijk te zien. Figuur 5.39 geeft het stabiele U spektrum op 20 m:
z/L = 1.2 . Het maximum bevindt zich bij een hogere frequentie dan in
het neutrale geval: fmax = 0.4 ., Dit is in overeenstemming met figuur
2.9. We merken op dat de helling van alle gemeten spektra in de inertial
subrange theoretisch 2/3 moet zijn.

In figuur 5.40 is het W spektrum van 3 m te zien; in figuur 5.41
dat van 20 m. We zien een uitstekende overeenstemming met de Kaimal-
spektra (figuur 2.10). Figuur 5.42 toont het stabiele W spektrum: z/1 =
1.2 . Het maximum bevindt zich bij 2. Zowel 1in figuur 5.39 als in 5.42
is het aliasing effekt te zien bij frequenties groter dan 10.
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Figuur 5.43 en 5.44 tonen een onstabiel temperatuur, respektie-
velijk, vochtspektrum, Het is opmerkelijk hoe goed deze spektra met
elkaar overeenkomen, behalve in de inertial subrange, want de respons-—
tijd van de lyman~alfa is kleiner dan die van het thermokoppel. De inge-
tekende kurven in figuur 5.43 en 5.44 zijn de temperatuurspektra van
Kaimal in neutrale omstandigheden. Konkluderend merken we op dat de door

ons gemeten spektra zeer goed overeekomen met die gevonden door Kaimal
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fig. 5.37. Dimensieloos U spektrum: z = 3.55 m, U = 4.3 m/s,
Ux = 0.32 m/s. Dag 183, 10.00-10.30.
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fig. 5.38. Dimensieloos U spektrum: z = 22.5 m, U = 5.4 m/s,

Ux = 0.43 m/s. Dag 183, 10.00-10.30.
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fig. 5.39. Stabiel U spektrum: z = 22.5 m, U= 3,11 m/s,
Ux = 0.08 m/s. Dag 174, 22.30-23.00.
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fig. 5.40. Onstabiel W spektrum: z = 3.55 m, U= 4,31 m/s,
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fig. 5.41. Onstabiel W spektrum: z = 22.5 m, U= 5.35 m/s,
Ux = 0.43 m/s; dag 183 10.00-10.30.
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fig. 5.43. Onstabiel T spektrum; instrument: snel repons thermokoppel;
z=3.55m, U=4.3 m/s, Ty = 0.13; dag 183 10.00-10.30.
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6. Konklusies

Hieronder vatten we de voornaamste resultaten van dit onderzoek
kort samen. De sonische anemometer en de iyman—alfa vochtmeter voldoen
zeer goed als flux meetinstrumenten. Beide hebben een kleine responsti jd
en zijn geschikt voor het meten van fluxen en varianties in de eerste
paar meter van de oppervlaktelaag. Het belangrijkste nadeel van de
sonische anemometer is de door het frame veroorzaakte stromingsver-
storing. Als hiervoor niet gekorrigeerd wordt, kunnen er fouten tot 207
in de gemeten horizontale windsnelheidskomponent optreden, Voor nauw-
keurige metingen is het noodzakelijk de sonische anemometer in de gemid-
delde wind te richten. De vertikale windsnelheidskomponent wordt door
deze stromingsverstoring niet signifikant belnvloed. Het grootste nadeel
van de lyman-alfa is de verandering van de doorlating van de vensters
van bron en detektor. Hierdoor treedt een, niet exakt voorspelbare,
"drift" op waardoor het instrument niet zondermeer als absoluut meet-
instrument te gebruiken is. De fluktuatiemetingen worden hier echter
niet door belnvloed. Een ander nadeel van de lyman-alfa zijn de niet
geringe afmetingen waardoor zeer kleinschalige turbulentiestrukturen
verstoord worden,

Met een sonische anemometer, die ook temperaturen meet, en een ruwe
schatting van de Bowenverhouding, is het mogelijk om de warmteflux te
berekenen met een nauwkeurigheid van ongeveer 10%. Met een sonische
anemometer en een nettostralingsmeetinstrument kan de warmteflux
berekend worden, evenals de vochtflux; de nauwkeurigheid is in de orde
van 10%. Tijdens stabiele owstandigheden werden alleen zeer kleine
fluxen gemeten, zodat niet te zeggen 1s of de methode dan ook werkt.

Monin-0Obukhov gelijkvormigheidsrelaties gelden ook in een inhomo-
gene oppervlaktelaag mits de Jjuiste schalingsparameters gebruikt worden,
Het blijkt dat voor grootheden die door grootschalige turbulentiestruk—
turen bepaald worden, de stroomopwaartse voorgeschiedenis van belang is.
Een voorbeeld hiervan is Oy » Fluktuaties in bijvoorbeeld W, blijken
echter voornamelijk door lokale terreineigenschappen bepaald te worden;
dit geldt ook voor T en q. Wegens de inhomogeniteit in Cabauw (in de
vorm van een ruwheidsovergang) geldt voor "gestoorde" windrichtingen dat

%(20)/ Ux(3)
ow(20)/ow(3) ~ 1.5 . Voor de nagenoeg "ongestoorde" westsektor geldt:

Ux en ow met de hoogte toenemen: U ~ ls4 , en
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U*(ZO)/U*(3) ~ 1.05, en ow(ZO)/cw(3) ~ 1.07 .
De gevonden Monin-QObukhov gelijkvormigheidsrelaties komen goed overeen
met die in de literatuur.

Voor de korrelatiekodfficidnt tussen q en T wordt in onstabiele
omstandigheden gemiddeld 0.8 gevonden,

Met een aangepaste schaling blijken de flux profielrelaties in
gestoorde omstandigheden goed met de literatuurwaarden boven vlak homo-
geea terrein overeen te komen. In neutrale omstandigheden wordt gevonden
R /K = 1.4,

Op 3 m is de produktie van turbulente energie gemiddeld gelijk aan
de dissipatie. De wegens de inhomogeniteit in de energievergeli jking
aanwezige advektietermen zijn relatief klein,

Spektra van U, W, T en q blijken goed overeen te komen met die uit

de literatuur. In de inertial subrange is de helling evenredig met
-5/3
n .

Ter afsluiting nog enige opmerkingen:

= Bij meting van fluktuaties op lage hoogte met "snelle" instrumenten,
ter bepaling van spektra, 1s het wenselijk om een filter te gebruiken
om aliasing te voorkomen.

= Om in stabiele omstandigheden temperatuurvarianties betrouwbaar te
meten, is het nodig uiterst dunne weerstandsthermometers te gebruik-

en; een thermokoppel met een diameter van 50 a 100 u veroorzaakt in

deze omstandigheden aanzienlijke spektrale verliezen.
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Aggendix A

Berekening van de fouten in gemeten fluxen wegens

spektrale verliezen

De kovariantie van de grootheden a en B wordt gegeven door:
a'g' = S d
a'B Of aB(n) n

S 8 is het kospektrum van o en B . Substitueren we nu f = nz/U, dan
a

levert dit:

Qo

agt= [ 1 Sag (D) (1)
(o

Kainal (1972) heeft in de inertial subrange de volgende dimensieloze
spektra bepaald:

-n S
Kospektrum van U en W 5 uw - 0.527§_f-4/3 (2)
U, G(z/L) (2m)
-n §
Kospektrum van W en T WT = 1'624/3 f_4/3 (3)
U, T, H(2z/L)  (27)
1/3
nS_ 9
Temperatuurspektrum 2T ; = 0'82 > £2/3 )
T, h (27 k)

(k is de Von K&rmén konstante)

De stabiliteitsfunkties worden toegevoegd om de (ko)spektra in de

inertial subrange te laten samenvallen:

1 -2< z/L<KO
G(z/L) =
1+7.9 z/L 0< z/L< 2

1 -2<z/L<O
H(z/L) =

1+ 6.4 z/L 0< z/L <O
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0.74 (1 - 9 z/L)')f -2<2z/L<O

Qh(z/L) =
0.74 + 4.7 z/L 0< z/L<2
z,2/3,~% _
13 [1+ 0.5 2177 2 < z/L <O
€ [1+ 2.5 u%uo'(’]'* 0< z/L < 2

De fout in de (ko)varianties A a'B' wordt nu gegeven door de integraal
over de (ko)spektra van de afkapfrequentie f; tot oneindig, als we
aannemen dat het spektrum voor f > f), benaderd kan worden met het

spektrum voor de inertial subrange. Met behulp van de vergelijkingen 2

t/m 4 kunnen we nu schrijven:

ATW 7 0.56 . zy ~4/3 _3 _0.56 .z -4/3
5 = f WG(L) f dlnf-—z. ._47?(;(-1-:) . f1

U f (2m) (2m)

* 1 (5)
AWT 7 1.62  zy ~4/3 3 1.62  _.zy _-4/3
01, " i) S dm - () o

*% £ (2m) (2m)

1 (6)
2 0

AT 0.8 -1/3 _=2/3 _3 0.8 -1/3 -2/3

2 T )T 3% T Td In £= 5. 773 % % f)
T, £, (2m (27.0.4) o

Het linkerlid van (5) en (6) is direkt de relatieve fout in respektieve-
lijk de impuls en warmteflux. Voor de relatieve fout in de temperatuur-

varianties moet (7) vermenigvuldigd worden met Tf/oi
Enige voorbeelden:
Meten we de impulsflux tot een dimensieloze frequentie f van 1.5 dan
geeft dit een fout (verg. (5)) van 2.1%. De warmteflux tot £ = 3 gemeten
geeft een fout van 2.4%. Dit {is gebruikt in 3,2.1. Dit alles in
onstabiele of neutrale omstandigheden.

Temperatuurvarianties zijn veel moeili jker betrouwbaar te meten,
omdat voor een fout kleiner dan 2%, de afkap frequentie groter moet zijn

dan 7.5 , in neutrale omstandigheden. In stabiele toestanden worden de

fouten nog groter.
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Appendix B

IJkresultaten van de lyman alfa vochtmeter

Resultaten van de 1ijking beschreven in hoofdstuk 3.5.44; p 1s de water-
damp koncentratie in gr/m3 gemeten met een psychrometer en Vlog is de
logaritmische uitgangsspanning van de lyman-alfa vochtmeter. Op het

moment van de 1jking was de bron ongeveer 50 uur in bedrijf geweest,

X = 1,9 cm

by o L7 0] Vieg [Volt] P o Viog
2 2
0 0 10.36 447
1.86 1.12 11.33 464
2.06 1.46 12.17 4.85
2.64 1.98 13.13 5.03
3.04 2.31 14.11 5.24
3.79 2.57 15.22 5.51
472 3.01 17.38 6..00
5.36 3.21 18.54 6.40
6.02 3.38 19.39 6.65
6.46 3.52 20.43 6.8
7.02 3.70 20.77 6.99
8.17 4.00 21.61 7.30

9.48 4,27 22.17 7.55



x = 1.0 cnm,

5.00
6.26
7.19
9.18
9.83
11.65
13.34
14.62
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g€én nulpuntskorrektie

Vlog

1.02
1.33
1.61
1.95
2.20
2.59
2.85
3.01

g&én nulpuntskorrektie

Vlog

0.64
0.91
1.09
1.46
1.57
1.80
2.03
2.15

17.67
21.27
22.84
23.89
25.45

vlog

3.25
3.65
3.93
4.05
4.29
4,58
4.75
5.00

Vlog

2.45
2.81
2.97
3.14
3.45



