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Forma kontaktu z prowadzacym

 Komunikacja z zasady powinna sie odbywaé¢ za
posSrednictwem Starosty

* Istnieje mozliwos¢ dyskutowania spraw organizacyjnych na
zajeclach (a najlepiej przed lub po zajeciach)

* Prosze unika¢ indywidualnych kontaktow za posrednictwem
poczty elektronicznej (w wiekszosci przypadkow taki kontakt nie
ma uzasadnienia)



O czym jest ten przedmiot?

W ramach przedmiotu ,Dynamika srodowiska morskiego” poznamy
modele opisujgce ruchy mas powierza oraz ruchy wody morskiej.

W szczegoblnosci poznamy modele:
- wiatru,

- praddw morskich,

- falowania morskiego.

Dowiemy sie jak wyznaczac niestacjonarne pole predkosci
powietrza oraz pole predkosci wody morskiej.



Jaki jest cel przedmiotu?

Celem przedmiotu jest przedstawienie modeli matematycznych opisujgcych
dynamike srodowiska morskiego w celu okreslania (obliczania) sit dziatajacych
na obiekty morskie i brzegowe takie jak:

 statki
* obiekty offshore:
- platformy wiertnicze

— morskie elektrownie wiatrowe (MEW):
» konstrukcje wsporcze posadowione (bottom-fixed) MEW
* pltywajgce konstrukcje wsporcze MEW

* inne obiekty morskie



Zakres tematyczny przedmiotu [1/3]}

1. Podstawowe rownania rzadzace ruchem ptynow

2. Grawitacyjna stabilnos¢ mas wodnych (ruchy pionowe)
3. Postepowy ruch mas wody

4. Ptywy

5. Ruch falowy morza

5.1 Model liniowy falowania (model Airy’ego)

5.2 Fala regularna

5.2.1 Podstawowe wielkosSci opisujgce fale regularng

5.2.2 Podstawowe whasnosci fali regularne.



Zakres tematyczny przedmiotu [2/3]}

5.3 Fala nieregularna

5.3.1 Analiza zapisu fali morskiej. Podstawowe pojecia opisujgce fale
nieregularng

5.3.2. Fala nieregularna przestrzenna (wielokierunkowa) 1| ptaska
(jednokierunkowa)

5.3.3 Rownanie ,0golne” falowania nieregularnego

5.3.4 Widmo energetyczne falowania. Matematyczny opis widma falowania
5.3.5 Okreslanie parametrow fali nieregularnej na podstawie widma falowania
5.3.6 Okreslanie rownania fali nieregularnej na podstawie widma falowania.

5.4 Modele falowania wyzszego rzedu



Zakres tematyczny przedmiotu [3/3]}

6. Wiatr

6.1 Prawa rzadzgce ruchem powietrza (atmosfery)

6.2. Podstawowe modele wiatru (ujecie stacjonarne). Réwnania profilu predkosci

6.3. Wiatr jako zjawisko niestacjonarne

6.4.1 Analiza zapisu predkosci mas powietrza w funkcji czasu

6.4.2 Funkcja gestosci widmowej energii wiatru. Matematyczne modele widma energii wiatru
6.4.3 Rownanie predkosci jednokierunkowego niestacjonarnego przeptywu powietrza

6.4.4 Modele ztozone opisujgce przeptyw powietrza

7. Wstep do opisu fizyki dna morskiego. Oddziatywanie dno-pal

8. Oddziatywanie sSrodowiska morskiego na obiekty o prostej geometrii. Podstawowe modele
matematyczne do obliczania sit hydrodynamicznych. Wprowadzenie do modelowania
obcigzen na obiektach offshore.
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Podstawowe rownania, pojecia | wielkosci

Zasolenie [1/3]

Zasolenie waod jest miarg zawartosci soli w wodzie. Jest to tgczna masa
substancji rozpuszczonych z pominieciem gazow, koloidow, zawiesiny |
materii organicznej [Druet]

W wodzie morskiej sktad gtownych substancji chemicznych tej domieszki
jest w przyblizeniu staty | reprezentuje nastepujgce proporcje:

NaCl — 77,76%, MgCl — 10,88%, MgSO — 4,74%, CaSO — 3,6%,
K2S504 - 2,46%, CaS0O4 — 3,6 % I inne (ponizej] 1%)

Ogolny wzor na zasolenie (S) wody morskiej formutuje sie na podstawie
ilosci chlorku: S=1,80655 C_-,

gdzie C,- to stezenie jondw chlorkowych w promilach




Podstawowe rownania, pojecia | wielkosci

Zasolenie [2/3]

Zasolenie wod morskich waha sie od S=0 u ujsciach rzek i w obszarach
topienia sie lodoéw oraz na powierzchniowych warstwach morza podczas

ulewnych deszczow, do S=40 %o (promili) w gtebokich warstwach oceanu
[Druet]

Srednie zasolenie oceanu $wiatowego wynosi okoto S=35%o (promili), co
oznacza, ze w 1 kg wody znajduje sie 35 g soli

Zasolenie Battyku waha sie od S=2%. do S=20%., Srednio S=7%o
[Wikipedia]



Podstawowe rownania, pojecia | wielkosci
Zasolenie [3/3]

Sea-surface salinity [PSU]
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Rys. 1. Mapa zasolenia wszechoceanu (2001) Rys. 2. Zasolenie powierzchniowe Baittyku
[Wikipedia] [satbaltyk.pl]



Podstawowe rownania, pojecia | wielkosci

Gestos¢ wody morskiej [1/5]

Gestosc (masa wilasciwa) — stosunek masy pewnej iloSci substancji do
zajmowanej przez nig objetosci.

W przypadku substancji jednorodnych porcja ta moze byC wybrana
dowolnie. Jesli masa réwna jest m a jej objetosC V , to gestosC p
substancji wynosi [Encyklopedia fizyki, 1973]:

IOZV



Podstawowe rownania, pojecia | wielkosci

Gestos¢ wody morskiej [2/5]

GestosC¢ substancji niejednorodnych jest zalezna od miejsca w
przestrzeni i okreslana jest dla kazdego punktu, jako stosunek masy Am
do objetosci AV, przy zmniejszaniu objetosci obejmujacej dany punkt:

—AM b bardziei formainie: o= lim 2
N , lUD ,Daraziej rtormainie . —_ _
g AV ! P Avs0 AV

Am — masa ptynu wypetniajgcego objetosc AV,

AV — .niewielka” objetosSC obejmujaca dany punkt (w ktorym okreslamy
lokalnie gestosc).



Podstawowe rownania, pojecia | wielkosci

Gestos¢ wody morskiej [3/5]

Gestos¢ wody morskiej p zalezy od temperatury T i zasolenia S oraz
cisnienia p. Ze wzgledu na fakt iz gtowny wplyw na gestosSC majg
temperatura i zasolenie, to zwigzek miedzy p, T i S moze bycC opisany
wzorem Knudsena:

plT,S|=pl4,0]|1+ 0,107 (1.1)

Gdzie p(4,0) wyraza gestosC wody destylowane] w temp. T=4°C, o,
wyraza wyraza wzgledng zmiane gestosci wody (w promilach):

O;,= 07+ O



Podstawowe rownania, pojecia | wielkosci

Gestos¢ wody morskiej [4/5]

O,= 07t Oy

Gdzie: ) ;
0,=—0,093+0,81495 —0,000482 S"+0,0000068 S

o.=A,—0,1324+(0,+0,1324)[A,—A,( 0,+0,1324)]
_(T—3,98)"T+283
° 503,57 T+67,26
A,=T(4,7867—0,098185T +0,0010843T7)-10 "

A,=T(18,03—0,8164 T+0,01667 T*)-10"°




Podstawowe rownania, pojecia | wielkosci

Gestos¢ wody morskiej [5/5]

W oceanie gestos¢ wody zmienia sie od wartosci p=998 kg/m?* do 1070
kg/m?3



Podstawowe rownania, pojecia | wielkosci

Rownanie stanu [1/3]

Element wody — jest objetoscig na tyle duza,
aby mozna byto w jej obrebie dokonacC operacji
usredniania cech fizycznych (wymog
statystycznej  reprezentatywnosci  losowego
zbioru danych), a jednoczesnie objetoScig na tyle
matg w stosunku do zbioru analogicznych
objetosci otaczajacych element, aby mozna byito
w ramach takie] konstrukcji hydrofizycznego pola
zastosowac operacje rozniczkowe.

Prostopadtoscienny element wody o wymiarach
dx dy dz bedzie zdolny do wykonania dowolnego
ruchu 1| odksztaicenia. Zaktadamy ze w
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elemencie wody gestoscC temperatura i zasolenie

sg state. [Druet]

Rys. element wody w ukt.
Kartezjanskim [Druet]



Podstawowe rownania, pojecia | wielkosci

Rownanie stanu [2/3]

Przy zatozeniu, ze woda jest niescisliwa, kazda zmiana temperatury dT i
zasolenia dS w elemencie wody dx dy dz bedzie powodowac zmiane jej gestosci.

Termodynamiczne réwnanie stanu, uwzgledniajgce wplyw tych zmian, mozna
sformutowac w postaci [Druet]:

p=p,+rd p=p,—ap,dl+Lp,dS  (1.2)
gdzie:

_ 1({op) . ,_ 1(0p
a=3(55] ; p=3[35),,

Wspotczynnik a okresla rozszerzalnosSc termiczng elementu wody przy statym
ciSnieniu i zasoleniu. Wspotczynnik 3 opisuje zmiany objetosci elementu wody
wywotang zmiang zasolenia w danych warunkach p i T.

Po, To, So — sg wlasnosciami elementu wody przed zmiana.




Podstawowe rownania, pojecia | wielkosci

Rownanie stanu [3/3]

Jezeli zastgpimy rézniczki roznicami skonczonymi:
AT=T-T, : AS=S—S,

To dla matych przyrostow AT i AS mozemy przyjac, ze wspotczynniki a i B sa

state. Mozna wtedy rownanie stanu napisa¢ w bardzie praktycznej postaci:
p=py|1—a|T—To|+B[S—=S,|| @3)

gdzie:

a=2-10* (°C)*? przy cisnieniu atmosferycznym i zasoleniu S=35%o,

=0,8-107 przy cisnieniu atmosferycznym i temperaturze zmieniajgcej sie od 4°C
do 20°C.



Grawitacyjna stabilnos¢ mas wody. Ruchy pionowe

Kryteria grawitacyjnej stabilnosci [1/8]
Wprowadzajgc do rownania stanu (1.2) wspotczynniki a i 8 otrzymamy:

00 00
— 2.1
dp= 6TdT+anS (2.1)

Zakladajgc, ze os pionowa Oz skierowana jest ,w gore” i dzielagc obustronnie to
rownanie przez -pdz otrzymamy rownanie stabilnosci Hesselberga dla cieczy

niescisliwej:
1dp 1({opdT OpdS

He=—5—= +
Pdz~ P\oT dz 0S8 dz

Rozklad mas wodnych wzdtuz pionowej osi Oz bedzie stabilny wowczas, gdy
gestos¢ elementow wody IeZacych g’febiej bedzie wieksza od gestosci
elementow zlokalizowanych wyzej, czyli wowczas gdy [Druet]:

dp

<0
d 7

(2.2)




Grawitacyjna stabilnos¢ mas wody. Ruchy pionowe
Kryteria grawitacyjnej stabilnosci [2/8]
Zatem:

 Dla He>0 — gestoSC wody rosnie z gtebokosScig i rozklad mas wodnych jest
stabilny;

* Dla He<0 — gestosc wody maleje z gtebokoscig i rozktad mas wodnych jest
niestabilny;

 Dla He=0 — gestos¢ wody nie zmienia sie z gtebokoscig i stabilnos¢ mas
wodnych jest neutralna



Grawitacyjna stabilnos¢ mas wody. Ruchy pionowe
Kryteria grawitacyjnej stabilnosci [3/8]

W warunkach stabilnego rozktadu gestosci element wody o jednostkowej
objetosci, wytrgcony ze swego potozenia rownowagi, bedzie zawsze wracat do

tego potozenia ruchem oscylacyjnym na skutek dziatania sity gestosciowego
wyporu oraz sity bezwtadnosci.

Réznica sity wyporu D i sity ciezkosci P odniesionych do jednostki objetosci
ptynu okreslona jest wzorem:

D—P=gp,—gp,=g(P,—P)=gAp (23
Formutujac Il zasade dynamiki dla elementu ptynu otrzymamy:
d’z

P =9 Ap (2.4)



Grawitacyjna stabilnos¢ mas wody. Ruchy pionowe
Kryteria grawitacyjnej stabilnosci [4/8]

Zmiane gestosci po wysokosci (wzdtuz osi Oz) mozna zapisac nastepujgco:
dpo . . .
A P=—— r Z ; (jestto zmiana wzgledem gestosci p w z=0)
Z

Co po podstawieniu do réwnania (2.4) i uporzgdkowaniu da nam:

d’z d
01— —9 - P 7=0 (2.5)

dt’ dz
Jest to klasyczne rownanie harmoniczne zmiany rzednej potozenia elementu
wody wzgledem poziomu rownowagi. Kwadrat czestosci oscylacji jest ilorazem
sztywnosci uktadu i jego inercji, i zwany jest czestoscig wyporowg nazywang
parametrem Valsagl -Brunta:

_ N2 g dp_
W' =N~ 01 4 g He (2.6)



Grawitacyjna stabilnos¢ mas wody. Ruchy pionowe
Kryteria grawitacyjnej stabilnosci [5/8]

24
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' pozmm I'OV\ nowagl

Rys. Schemat d2|aian|a sit uezkosm | gestosuowego
wyporu w ruchu konwekcyjnym [Druet]




Grawitacyjna stabilnos¢ mas wody. Ruchy pionowe
Kryteria grawitacyjnej stabilnosci [6/8]

Parametr Vaisali-Brunta moze byC réwniez wykorzystany jako kryterium
stabilnosci grawitacyjnej:

dla N*>0 — rozkiad masy jest stabilny,

dla N2<0 — rozktad masy jest niestabilny,

dla N°=0 — rozktad masy jest gestosciowo jednorodny i hydrostatycznie
obojetny.

Z rownania stanu (1.2) wynika, ze im element wody jest cieplejszy i mnigj
zasolony tym jest lzejszy i na odwrot.



Grawitacyjna stabilnos¢ mas wody. Ruchy pionowe

Kryteria grawitacyjnej stabilnosci [7/8]

Oznacza to, ze stabilny rozktad gestosci wody moze zaistnieC w trzech

przypadkach:

* gdy zasolenie rosnie ze wzrostem gtebokosci 0S/0z<0 a temperatura
maleje 0T/0z>0 mamy stabilny bezwzglednie rozkiad gestosci
0p/0z<0 (rys. a),

e gdy temperatura rosnie ze wzrostem gtebokosci (0T/9z<0 —
destabilizujgca rozktad gestosci inwersja termiczna), ale stabilizujacy
wzrost zasolenie wraz z gtebokoscig 0S/0z<0 jest na tyle znaczny, ze
gestos¢ wody w miare wzrostu gtebokosci tez wzrasta: 0p/0z<0,
rozktad stabilny wzglednie, rys. b,

* gdy rozktad zasolenia jest niestabilny, czyli zasolenie maleje wraz z
gtebokoscia, 0S/0z>0, ale stabilizujgce obnizanie sie temperatury jest
na tyle znaczgce, ze gestos¢ wody w miare gtebokosci wzrasta,
0p/0z<0, mamy rozktad stabilny wzglednie, rys. c.



Grawitacyjna stabilnos¢ mas wody. Ruchy pionowe
Kryteria grawitacyjnej stabilnosci [8/8]
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Rys. a) Stabilny bezwzglednie Rys. b) Stabilny wzglednie Rys. c) Stabilny wzglednie

rozktad gestosci rozktad gestosci, 0T/0z<0 rozktad gestosci, 0S/0z>0



Grawitacyjna stabilnos¢ mas wody. Ruchy pionowe

Ruch konwekcyjny [1*/6]

Konwekcja - proces przekazywania ciepta zwigqzany z makroskopowym
ruchem materii w gazie, cieczy lub plazmie [Encyklopedia Fizyki], np.
powietrzu, wodzie, plazmie gwiazdowej. Czasami przez konwekcje rozumie
sie réwniez sam ruch materii zwigzany z réznicami temperatur, ktéry
prowadzi do przenoszenia ciepta. Ruch ten precyzyjniej nazywa sie pradem
kOﬂWZkCYJnym. ) =4 Thennalnveo:inn, constant viscosity

nnn

0 1000 2000 3000 4000 5000 6000 7000 8000
* (km)




Grawitacyjna stabilnos¢ mas wody. Ruchy pionowe

Ruch konwekcyjny [1/6] [Druet]

Rozpatrzmy teraz przypadek, ze w bezwzglednie stabilnym gestosciowo
akwenie (rys. a), gorna jego warstwa ochtadza sie do takiego stopnia, ze staje
sie ciezsza od warstw nizej potozonych. W wyniku tego ochtodzenia rozktad
temperatury traci zdolnosc¢ stabilizujgca (rys. c) i gestosciowy rozktad mas

wodnych staje sie niestabilny.
a) cieplo ])) cieplo (j) cieplo
A A A A /
b b bt
0l - wiatr o 0] ———wiatr 0 — Wit 9 o .
N YA SRV i : — Lox e m—— e VA A p
N\ / WATHLWR warstwa
N\ turbulentneg e
N\ / : mi('v'mi:}.“ turbulentnego
\ X B mieszania
\/ \ - :
\/ \
AN
/N ‘\1
/ \ \
\ ¢ \\p
’jf‘ / \\;a \\i I
/ \ !
[ ,f/ \‘\ \\ \

Rys Schemat stabilnosci grawitacyjnej mas wodnyt:‘ﬁ‘.‘



Grawitacyjna stabilnos¢ mas wody. Ruchy pionowe
Ruch konwekcyjny [2/6]

Elementy wody o0 wiekszej gestosci w cienkiej warstwie zmiany znaku
pionowego (gradientu gestosci, wskutek losowego zburzenia stanu
grawitacyjnej rownowagi, zaczng podaza¢ w dot, tworzac pionowy strumien
przeptywu masy, kompensowany w innym miejscu analogicznym strumieniem
masy skierowany do gory. W rezultacie utworzy sie system komorek
konwekcyjnych pokazanych na rysunku.

warstwa wody chlodnej Ts
s s o 30 e S R O SO e s i .
¥ // N \\
~ B\

U

warstwa wody cieplej

———

0

A

11O

Rys. Schemat
I konwekcyjnych komorek.




Grawitacyjna stabilnos¢ mas wody. Ruchy pionowe

Ruch konwekcyjny [3/6]

W opisanych warunkach warstwa dodatniego gradientu gestosSci
charakteryzowacC sie bedzie przedzialem ujemnym wartoSci parametru
Vaisali-Brunta, N2<0, ktory po uwzglednieniu rownania stanu (1.3)
sprowadzi sie do postaci:

op_ 9§
N=—LL_g 0 lo(T—T,|-p[S-S5
592=9271%T ~Tol=AlS=5]
gdzie: a, B, To, So sSg wartosciami statymi.

Warunek niestabilnosci mozemy w tym przypadku sformutowac w
postaci:

O [ -1
=g 'N’)=

a(@T a—S<O

oz\ Ot ot




Grawitacyjna stabilnos¢ mas wody. Ruchy pionowe

Ruch konwekcyjny [4/6]
Biorgc pod uwage, ze zachodza zwigzki (rown. Kirchoffa-Fouriera):

%+ﬁgradT:kTV2T
oS .

PP gradS=k.V*S

gdzie: kr, ks to odpowiednio kinematyczny wspotczynnik molekularnej dyfuzji
ciepta (T) / zasolenia (S). Przy zatozeniu, ze strumienie ciepta beda skierowane
pionowo oraz pomijajgc czton adwekcyjny*, otrzymamy:

B OF. OF.
0z o/ ﬁ@z

Co mozna sprowadzicC do tatwej w interpretacji formy:

<0

04




Grawitacyjna stabilnos¢ mas wody. Ruchy pionowe
Ruch konwekcyjny [4*/6]

Adwekcja (z fac. advectio - "dowdz", ang. advection) w meteorologii -
poziomy ruch, przeptyw ptynu (cieczy lub gazu) (np. mas powietrza), w
przeciwienstwie do konwekcji, ktéra jest ruchem pionowym. Adwekcja
powoduje  naptywanie  powietrza o  odmiennych  wiasciwosciach
(temperaturze, wilgotnosci) niz powietrze zalegajace nad danym terenem.
Adwekcja jest jednq z podstawowych przyczyn zmian pogody [Wikipedia].

Adwekcjaq nazywa sie takze zmiane parametréw ptynu wywotanych jego
naptywem np. adwekcja temperatury, adwekcja wilgotnosci.



Grawitacyjna stabilnos¢ mas wody. Ruchy pionowe

Ruch konwekcyjny [5/6]
(O‘FT_/J)FS

Hi
Gdzie: Fr — strumien ciepta, Fs — strumien soli, Hq — grubos¢ warstwy
konwekcyjnej.
W warunkach, gdy rozktad temperatury jest inwersyjny (07/0z<0), a rozktad
zasolenia stabilny (0S/0z<0), strumienie ciepta | soli beda ujemne i1 w
przypadku, gdy |aF7|>|BFs| ochtodzenie goérnej warstwy wody spowoduje
destabilizacje rozkladu gestosci (0p/0z<0) oraz generacje komorek
konwekcyjnych (rys.).
W naturalnych warunkach, powyzsza nierownosS¢, moze zostaC spetniona
rowniez w obszarach silnego nagrzewania (07/0z>>0), wywotujgcego
intensywne parowanie wod, wskutek tego zwiekszenie zasolenia goérnej
warstwy (0S/0z>0) 1 moze zaistnieC sytuacja, ze utworzg sie komorki
konwekcyine

Z:0<O




Grawitacyjna stabilnos¢ mas wody. Ruchy pionowe

Ruch konwekcyjny [6/6]

Schemat tlumaczacy powstawanie sit
wzbudzajacych konwekcje swobodng
pokazany zostat na rysunku obok. o I “

Ponize] schemat komorek cyrkulacyjnych

| |
w konwekcji swobodne;. e R
~j_i__, t=0___. *,_w*
Z le—>
Rys. Powstawanie sit
lodna woda WZbudzajacych konwekcje
swobodng

Rys. schemat komorek cyrkulacyjnych w
konwekcji swobodnej



Ruchy poziome wdd oceanu
Prady morskie [1/19]

Prad morski — duze i niemal niezmienne ruchy wody w oceanach wywotane
przede wszystkim wystepowaniem wiatrow statych oraz réznicami temperatur,
badz zasolenia, a takze ruchem obrotowym Ziemi, ktéry modyfikuje ich kierunek.

Na poszczegolnych oceanach tworza one 5 wielkich kregéw cyrkulacji wody
morskiej. W poblizu brzegéw ukiad pradow modyfikowany jest przez ptywy
morskie, sptyw wadd rzecznych i uksztattowanie linii brzegowe,.

Srednia predko$¢ powierzchniowych pradéw morskich wynosi okoto 10 km na
dobe (czyli 0,12 m/s), ale niektére z nich moga osigagnacC predkos¢ nawet 100—
150 km na dobe (czyli 1,2 do 1,7 m/s).

Przeptyw (strumien objetoSciowy) pradow mierzony jest w sverdrupach (1 Sv =
10° m3/s).
[Wikipedia]



Ruchy poziome wdd oceanu

Prady morskie [2/19]
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Ruchy poziome wdd oceanu
Prady morskie [3/19]

Ze wzgledu na temperature wody niesionej prgdem morskim w stosunku do
otaczajgcych wod oceanu wyroznia sie prady ciepte (niosace wode cieplejszg
niz otaczajgca) i prady zimne (niosgce wode chiodniejszg niz otaczajgca).
Prady te majg duzy wplyw na ksztattowanie klimatu niektérych regiondéw kuli
ziemskiej, np. cieply Prgd Potnocnoatlantycki, stanowigcy przediuzenie
Golfsztromu, przyczynia sie do ocieplenia klimatu Skandynawii, a zimny Prad
Benguelski wystepujacy u potudniowo-zachodnich wybrzezy Afryki przyczynit
sie do powstania pustyni Namib.



Ruchy poziome wdd oceanu
Prqdy morskle [4119]

e = fﬂ_’“q _
Nortn'r'quaiorm e«.-rm? 24\

7 Tle;t _:/q' Wind l Drift

Rys. 1. Cieply Prad Potnocnoatlantycki, Rys. 3. Zimny Prad Benguelski wystepujacy u
stanowigcy przedtuzenie Golfsztromu potudniowo-zachodnich wybrzezy Afryki




Ruchy poziome wdd oceanu
Prady morskie [5/19]

Ze wzgledu na geneze, prady morskie mozna podzieli¢ na:

* wiatrowe — zwigzane z dziatalnoscig silnych wiatrow,

* gestosciowe — wynikajgce z roznic ciezaru objetosciowego wod w
roznych miejscach. Bardzo czesto tworzag sie pod powierzchnig wody,
rzadziej na jej powierzchni,

 splywowe - powstajace wskutek wyroOwnywania poziomu wod w
roznych miejscach. Posrednig ich przyczyng jest doptyw wadd
stodkowodnych do morz i oceandw, a takze zwiekszone parowanie,

- kompensacyjne — przywracajace rownowage hydrostatyczna,
naruszong przez rozne sity, np. przez wiatry state.



Ruchy poziome wdd oceanu

Prady morskie [6/19]. Prad wiatrowy

Prad wiatrowy (inaczej prad dryfowy, prad dryftowy) — powierzchniowy
prad morski, powstaty poprzez dtugotrwate dziatanie wiatru. Wywotany
jest on pracg sit tarcia, wystepujgcych pomiedzy powietrzem a
powierzchnig morza (w szczegodlnosci napieraniem wiatru na dowietrzne
zbocza fal).

Energia przekazywana jest pomiedzy (poziomymi) warstwami wody, przy
czym do kolejnych warstw przekazywane jest coraz mniej energii, co
powoduje catkowite zanikanie pradu na duzych gtebokosciach. Na
powierzchnie wod dziata sifa Coriolisa, odchylajgca prad o 45° w prawo
na potkuli péinocnej i 0 45° w lewo na potkuli potudniowej w stosunku do
kierunku wiatru.

[na podstawie: Szkolny stownik geograficzny]



Ruchy poziome wdd oceanu

Prady morskie [7/19]. Prad wiatrowy

Na gtebokim akwenie wzdluz otwartej linii brzegowej, predkosci pradow
generowanych przez wiatr na poziomie powierzchni wody mozna, jesli nie sa
dostepne dane statystyczne, przyjac w nastepujacy sposob [DNV-RP-c205]:

vc,wind(()): k Ulhour,lOm 1

Gdzie:
k =0.015 do 0.03
U1rour10m — Srednia predkosc¢ wiatru z 1 godziny na poziomie 10m nad pow. wody




Ruchy poziome wdd oceanu
Prady morskie [7.1/19]. Prad wiatrowy

OkresSlanie predkosci i kierunku pradu wiatrowego na morzu gtebokim z dala od brzegéw
[klimatolodzy.pl]

Kierunek pradu to ten kierunek, w ktérym prad ptynie, kierunek wiatru, to ten kierunek, z ktérego
wiatr wieje (przypomne tu pospolicie stosowane przez marynarzy okreslenie - "wiatr wchodzi do rozy
kompasowej, prad wychodzi z r6zy kompasowej").

Zatem, jesli na potkuli potnocnej wieje np. wiatr NW o predkosci
10 m/s, to:

- kierunek wiatru "odwracamy" (+180°): NW = 315°; (315+180)-
360 = 135° (SE); prad odchyla sie w prawo (zatem znak +) o 45°;
135 + 45 = 180° (S).

PredkosS¢ wiatru mnozymy przez wspoétczynnik wiatrowy k= 0.02:

4 =0.02-10 m/s =0.2 m/s.

c,wind

Kierunek pradu = 180°.

Rys. R0za kompasowa



Ruchy poziome wdd oceanu

Prady morskie [8/19]. Najczestsze kategorie pradéw oceanicznych

W literaturze mozna znalez¢ rowniez inne klasyfikacje prgddéw morskich, patrz na
przyktad [DNV-RP-c205 ,Environmental Conditions and Environmental Loads”].

Wyroznione w [DNV-RP-c205] najczestsze kategorie prgdoéw oceanicznych to:
prady generowane przez wiatr (prady wiatrowe)

prady ptywowe

prady cyrkulacyjne

prady petlowe i wirowe

prady solitonowe

prady przybrzezne.



Ruchy poziome wdd oceanu

Prady morskie [9/19]. NajczeSciej wystepujace kategorie pradéw oceanicznych
Prady ptywowe sa regularne, zgodnie z ruchami astronomicznymi ziemi, ksiezyca
| stonca. Maksymalny prad ptywowy poprzedza lub nastepuje po najwyzszych i
najnizszych pltywach astronomicznych. Prady plywowe sa na o0got stabe na
gtebokich wodach, ale sg wzmacniane przez konfiguracje linii brzegowej. Silne
prady ptywowe wystepujg na przesmykach i na prostych odcinkach linii brzegowej
(w rejonach przybrzeznych).

Prady cyrkulacyjne sa stalymi, wielkoskalowymi prgdami ogolnej cyrkulacji
oceanicznej (f. Prad Zatokowy w Oceanie Atlantyckim). CzesSci pradow
cyrkulacyjnych moga oderwac sie od gtownego obiegu, tworzgac wiry o duzej skali.
Predkosci pradu w takich wirach (prady petlowe i wirowe) moga przekraczac
predkos¢ gtownego pradu cyrkulacyjnego (tj. Prad petlowy w Zatoce
Meksykanskie)).

Prad przybrzezny — w rejonach przybrzeznych biegnie rownolegle do brzegu w
wvniku fal zalamuiacvch sie pod katem na brzeau. zwanv tez nradem litoralnvm.



Ruchy poziome wdd oceanu

Prady morskie [10/19]. Predkos¢ pradu morskiego

Wektor predkosci prgdu morskiego zmienia sie wraz z gtebokoscig wody. W
poblizu powierzchni wody profil predkosci pradu jest rozciggany lub Sciskany przez
fale powierzchniowe (patrz Rysunek dalej). Ogolnie rzecz biorgc, wektor predkosci
pradu zmienia sie w czasie i przestrzeni:

v =V (X,y,Z,1)

Zaleznosc od czasu wynika z wahan przeptywu spowodowanych turbulencjami.

W wiekszosci zastosowan predkosSC biezgca moze byC uwazana za state pole
przeptywu, w ktorym wektor predkosci (wielkoS¢ i kierunek) jest tylko funkcjg
gtebokosci. Projektowanie niektorych konstrukciji wrazliwych na prad dynamiczny
powinno uwzgledniac efekty turbulencji.

Catkowitg predkos¢ pradu w danej lokalizacji (x,y) nalezy przyjgC jako sume
wektorow kazdej obecnej sktadowej pradu, pradu wiatrowego, pradow ptywowych i
cyrkulacyjnych:

VC(Z) = vc,Wind(Z) + Vc,tide(z)+vc,circ(z) to



Ruchy poziome wdd oceanu

Prady morskie [11/19]. Profile predkosci pradow morskich

Gdy szczegotowe pomiary w terenie nie sg dostepne, zmiennosc plytkiej
predkosci pradu ptywowego wraz z gtebokoscig mozna modelowac jako proste
prawo potegowe, zaktadajgc prad jednokierunkowy:

d+z
d

a

, przy czym: z =<0,

Vc,tide(z):vc,tide(O)

gdzie:

Ve.ide(Z) — catkowita predkosc¢ pradu na poziomie z,

Zz — odlegtos¢ od poziomu wody spokojnej, dodatnia w gore,

Veide(0) — predkos¢ pradu pltywowego na poziomie powierzchni wody (poziom
,Zero”),

d — gtebokos¢ wody do poziomu wody spokojnej (wartoS¢ dodatnia),

o — wyktadnik, zazwyczaj a = 1/7.




Ruchy poziome wdd oceanu
Prady morskie [12/19]. Profile predkosci pradoéw morskich

Profil predkosSci prgdu generowanego przez wiatr mozna przyja¢ jako profil
liniowy od z=-d, do poziomu wody spokojnej:

d,+
vc,wind(z>:vc,wind<0> (()j - ’gdZiE: _dOSZSO
0

Vewind(0) — predkosc pragdu generowanego przez wiatr na poziomie wody stojgcej,
do — gtebokosc odniesienia dla pradu generowanego przez wiatr, do = 50 m.

Przy czym, jeSli nie sa dostepne dane statystyczne, przyja¢ w nastepujacy
SpOsOb [DNV-RP-c205]:

vc,wind (O) — k Ulhour,lOm

gdzie: k = 0.015 do 0.03,
U1nour.20m — Srednia predkosc wiatru z 1 godziny na poziomie 10m nad pow. wody




Ruchy poziome wdd oceanu
Prady morskie [13/19]. Profile predkosci pradoéw morskich

Komentarz: Rozkiad predkosci pradu wraz z gilebokosScig zalezy od
lokalnego klimatu oraz czynnikdbw oceanograficznych, pionowego rozkiadu
gestosci oraz przeptywu wody do lub z danego obszaru. Profil predkosci
moze byc¢ rézny w zaleznosci od pory roku. Rozklady predkosci na duzej
gtebokosci moga bycC ztozone. Kierunek przeptywu moze zmienic¢ sie, wraz
z gtebokoscia, o0 180° .



Ruchy poziome wdd oceanu
Prady morskie [14/19]. Profile predkosci pradoéw morskich

Gdy dostepne sa diugoterminowe dane pomiarowe profilu pradu, funkcje
predkosci  pradu  projektowego mozna  wyprowadziC  poprzez
parametryzacje danych przy uzyciu tak zwanych empirycznych funkcji
ortogonalnych. Technika ta stuzy do przedstawiania zbioru szeregow
czasowych o rozktadzie przestrzennym w postaci sumy ortogonalnych
funkcji przestrzennych b, pomnozonych przez ich amplitudy wyrazone
jako funkcje czasu wn(t). Profil predkosci pragdu morskiego w lokalizacji

Xx=(x,y,Z) mozna wyrazic jako:



Ruchy poziome wdd oceanu
Prady morskie [15/19]. Wptyw fali na profil predkosci pradow

Nalezy uwzgledni¢ zmiennosc¢ profilu
pradu ze zmiennoscig gtebokosci wody
spowodowang dziataniem fal. W takich
przypadkach profil prgdu moze bycC
rozciagany lub sciskany w pionie, ale
predkosc pradu na tej samej chwilowej
,wzglednej” gtebokosci jest stata, patrz
Rysunek obok. W te] metodzie
predkos¢ pradu na powierzchni wody
rowniez pozostaje taka sama.

Z A

¢

¢(x.1)
N

>
Vv
Rys. Zmodyfikowany profil predkosci na
skutek falowania



Ruchy poziome wdd oceanu
Prady morskie [16/19]. Wptyw fali na profil predkosci pradow

,Rozcigganie” (transformacje) profilu predkosci uzyskuje sie formalnie
przez wprowadzenie ,rozciggniete]” wspoirzedne] pionowej zs w ten
sposob, aby predkosc pradu v(z) na gtebokosci z dla profilu predkosci na
wodzie spokojnej byt po transformacji — w przypadku wystepowania fali —
na wspotrzednej zs.

Liniowa transformacja profilu predkosci jest okresSlona wzorem:

zS:(d+§)(1+%) —-d; przyczym: —d<z,<¢&

gdzie: { jest chwilowym poziomem (wysokoscig) swobodnej powierzchni,
d to gtebokosci akwenu



Ruchy poziome wdd oceanu
Prady morskie [17/19]. Wptyw fali na profil predkosci pradow

Nieliniowa transformacja profilu predkosci pradu (rozcigganie profilu)
jest definiowana przez powigzanie z_1 z przy wykorzystaniu liniowe| teoril

falowania Airy'ego jako:
inh | k
ZS:Z+§SIH. [ nl(Z+d>];
sinh (k,,d)

gdzie k_ jest nieliniowa liczbg falowa odpowiadajaca diugosci fali A  dla
rozwazanej fali regularnej dla gtebokosci wody d i wysokosci fali H.
Nieliniowa transformacja profilu predkosci powoduje najwieksze

,yozcigganie” profilu przy powierzchni morza, gdzie ruch orbitalny fali
odbywa sie na najwiekszym promieniu .

przy czym: —d<z <(

S



Ruchy poziome wdd oceanu
Prady morskie [18/19]. Wyniki pomiarow pradow morskich

Pomiary pradow morskich na
Battyku okoto 20 km na potnoc
od teby na akwenie o
gtebokosci 37m.

13-18:52

23-08:51



Ruchy poziome wdd oceanu
Prady morskie [19/19]. Wyniki pomiarow pradow morskich

Pomiary pradéw morskich na Battyku okoto 20 km na poétnoc od Leby na akwenie o gliebokosci 37m.
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Plywy
Plywy morskie [1/11]. [J. Kreiner ,Astronomia z astrofizyka”]

Przyptywy I odptywy morskie, okreslane tacznie mianem pfywow, byly
znane zeglarzom od bardzo dawna. Zaobserwowali oni, ze Srednio co 12
godzin | 26 minut poziom wody morskie] jest najwyzszy, przy czym
przyptyw jest szczegolnie duzy, gdy Ksiezyc znajduje sie w nowiu lub w
petni.

Plywy morskie powodowane sg grawitacyjnym oddziatywaniem Ksiezyca i
Stonca na Ziemie i znajdujace sie na niej masy wod, a zarazem pltywy
zwigzane sg z ruchem naszej planety i jej naturalnego satelity wokot
wspolnego srodka masy uktadu Ziemia-Ksiezyc, tzw. barycentrum.

Dla uproszczenia analiz, omawiajac ptywy, przyjmiemy, ze Ziemia nie
dokonuje obrotu wokot wiasnej osi, ani nie obiega Stonca.



Plywy
Plywy morskie [2/11]

Przyjmujac, ze srednia odlegtos¢ Ksiezyca od Ziemi wynosi ax= 384 400
km, a masa Ksiezyca stanowi 1/81,3 masy Ziemi, mozemy obliczy¢
potozenie barycentrum, ktore znajduje sie w odlegtosci a=4650 km od
Srodka naszej planety w kierunku Ksiezyca. Wokot barycentrum obiega
Ksiezyc (w okresie miesigca gwiazdowego = 27,3 doby), ale zarazem
wokot barycentrum obiega w tym samym okresie Srodek ziemi, a zarazem
wszystkie punkty naszej planety.

Zatozony w tym (uproszczonym) modelu ruch Ziemi wokot barycentrum
ma charakter okrezno-translacyjny — kazdy punkt Ziemi zakresla wokot
barycentrum identyczny okrgg o promieniu rownym odlegtosci pomiedzy
barycentrum a srodkiem Ziemi.



Plywy
Plywy morskie [3/11]

Wystepujaca w tym ruchu sita odsrodkowa F, bedzie jednakowa i tak
samo zwrdcona zwrocona dla wszystkich punktow na Ziemi. Wyrazi sie
ona wzorem:

F O=w2 am .
W ktorym w jest predkoscia katowa dowolnego elementu kuli ziemskiej,
natomiast m — masa tego elementu.
Wektor sity odsrodkowej, wywotanej ruchem ziemi wokoét barycentrum,
jest rownowazony przeciwnie zwroconym wektorem sity przyciggania
grawitacyjnego F, ze strony ksiezyca. Sita ta wyraza sie wzorem:

M . m _ " .
F =G—=% , gdzie Mx - masa Ksiezyca, ax to odlegtosSC Ksiezyca
g ai od srodka Ziemi, G — stata grawitacji.




Plywy
Plywy morskie [4/11]

Jedynie w odlegtosci ax (a wiec w srodku Ziemi) sita grawitacji rownowazy
site odsrodkowa. Obliczenia wskazujg, ze w punkcie P; na powierzchni
Ziemi (rysunek) sita przyciggania grawitacyjnego od Ksiezyca jest o okoto
3% wigksza niz w Srodku Ziemi, podobnie w punkcie P, sita przyciggania

grawitacyjnego jest o okoto 3% mniejsza niz w odlegtosci ax od Ksiezyca
Wypadkowa sit F_ | F, nosi nazwe sity przyptywowej. W punkcie P, sia

przyptywowa bedzie zwrécona w kierunku Ksiezyca (sita grawitacji Fo jest
wigksza od sity odsrodkowej F ) i spowoduje wypietrzenie znajdujgcych
sie tam wod. W punkcie P, sita przyptywowa bedzie zwrécona w kierunku
od Ksigzyca (sita odSrodkowa F_ jest wigksza od sity grawitacji ng), ale
rowniez spowoduje, ze poziom wody podniesie sie. W obu miejscach P, i
P, zaobserwujemy przyptywy.



Plywy
Plywy morskie [5/11]

O

K

: S— }-

Rys. Plywy morskie.
Schemat dziatania sitk:
odsrodkowej i grawitacji



Plywy
Plywy morskie [6/11]

Wartosc sity przyptywowej Fr w punkcie P, mozemy obliczy¢ w nastepujacy
Sposob:
M, m

F,=F —F .= am—G
P= o™ Hga= @ A (ag+R)

Gdzie R — promien Ziemi wynosi 6 371 km.

Stad, po zastosowaniu pewnych formut przyblizonych, otrzymamy wzor site
ptywowa;

R

g
Ze wzoru powyzej wynika, ze wartosc sity ptywowej maleje z trzecig potega
odlegtosci (Ksiezyca) w odroznieniu od sity grawitacji, ktora jest odwrotnie
proporcionalna do kwadratu odleatoSci



Plywy
Plywy morskie [7/11]

Przyspieszenie pochodzace od sity ptywowe] od dziatania Ksiezyca wynosi
okoto 1,1:10° m-s? (czyli jest 10 milionéw razy mniejsze od g). Wartosc
przyspieszenia od sity ptywowej od Stonca wynosi 0,51:10° m-s? czyli jest
2,2 razy mniejsza od przyspieszenia od sity pltywowe] wywotane] przez
Ksiezyc.

Gdyby Ziemie pokrywata rownomierna warstwa wody, Ksiezyc powodowatby
W rejonie rownika wyniesienie poziomu wody o 36 cm, natomiast Stonce
podnositoby wode o okoto 16 cm. W momencie odptywu woda na skutek
oddziatlywania Ksiezyca opadtaby o 16 cm, na skutek dziatania Stonca Sredni
poziom wody obnizytby sie o dalsze 8 cm.

tgczna zamiana poziomu wody wywotana przez Ksiezyc wynosi 54 cm,
natomiast przez Stonce okoto 24 cm.



Plywy
Plywy morskie [8/11]

W rzeczywistosci obserwowany charakter plywow jest o wiele bardziej
skomplikowany, gdyz istotny wptyw wywierajg: ruch obrotowy Ziemi i
uksztattowanie powierzchni. Wskutek ruchu obrotowego na powierzchni Ziemi
z dwoch przeciwlegtych stron obserwuje sie fale przyptywow, obiegajace
ziemie w okresie okoto 24 godzin i1 53 minut, tj. w czasie jaki uptywa
pomiedzy dwoma kulminacjami ksiezyca.



Plywy
Plywy morskie [9/11]

Na wielkos¢ ptywow ma wplyw wzajemna konfiguracja
Ziemi, Ksiezyca i Stonca. Wyrdzniamy:

Ptyw syzygijny (ptyw maksymalny) — zjawisko ptywowe
powstajgce, gdy Ziemia, Ksiezyc i Stonce znajduja sie w linii
prostej. Oddziatywania grawitacyjne Ksiezyca i Stonca
dziatajg wéwczas na Ziemie w tym samym kierunku (cho¢
ich zwrot moze by¢ ten sam lub przeciwny), skutkiem czego
wystepujgce na Ziemi plywy morskie sg maksymalne.
Zjawisko to wystepuje dwa razy w miesigcu synodycznym:
peini Ksiezyca (Ziemia jest wtedy pomiedzy Ksiezycem i
Stonncem) oraz w nowiu (Ksiezyc jest wtedy pomiedzy Ziemiag
| Stoncem).

.Przeciwienstwem”  plywu  syzygijnego jest plyw
kwadraturowy (minimalny) majgcy miejsce rowniez dwa
razy w miesigcu synodycznym, a wystepuje on, gdy linie
laczgce Ziemie i Ksiezyc oraz Ziemie i Stonce tworzg miedzy
sobg kat prosty.

Rys. Plywy morskie: A. Plyw syzygijny; B.
Plyw kwadraturowy. Opis: 1. Stonce; 2.
Ziemia; 3. Ksiezyc; 4. Kierunek przyciggania
przez Stonce; 5. Kierunek przyciggania
przez Ksiezyc [Wikipedia]



Miejsce

Zatoka Fundy

Rio Gallegos
Zatoka Frobishera
rzeka Severn

port Granville
rzeka Koksoak
Zatoka Penzynska
zatoka Collier

port Bhaunagar
rzeka Kolorado
wyspa Maraca

Plywy

Plywy morskie [10/11]. Miejsca wystepowania ptywéw o najwiekszych skokach

Akwen

Ocean Atlantycki
Ocean Atlantycki
Ciesnina Davisa
Kanat Bristolski
kanat La Manche
zatoka Ungava
Morze Ochockie
Ocean Indyjski
Morze Arabskie
Zatoka Kalifornijska
Ocean Atlantycki

WysokoSc¢ ptywu [m]

Panstwo Srednio Plyw
syzygijny
(Srednio)
Kanada 11,4 15,4
Argentyna 10,4 14,0
Kanada 10,1 13,6
Anglia 9,7 13,1
Francja 9,3 12,6
Kanada 8,7 11,7
Rosja 8,5 11,5
Australia 8,1 11,0
Indie 7,2 9,7
Meksyk 7,1 9,6
Brazylia 6,7 9,1

najwieksza
zarejestro-
wana

19,6
18,0
17,4
16,8
16,1
15,0
14,7
14,0
12,4
12,3
11,7
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https://pl.wikipedia.org/wiki/Ocean_Atlantycki
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https://pl.wikipedia.org/wiki/Kana%C5%82_Bristolski
https://pl.wikipedia.org/wiki/Anglia
https://pl.wikipedia.org/wiki/Granville
https://pl.wikipedia.org/wiki/La_Manche
https://pl.wikipedia.org/wiki/Francja
https://pl.wikipedia.org/wiki/Koksoak
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Plywy morskie [11/11]
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Falowanie morza

Wprowadzenie do falowania morskiego. Definicje pojec

Fale wiatrowe (fale generowane przez wiatr) to fale powierzchniowe, ktore
wystepuja na swobodnej powierzchni oceandw, morz, jezior, rzek i kanatdw. Wynikajg
one z wiatru wiejgcego nad obszarem powierzchni ptynu (zjawisko niestabilnosci
Kelvina-Helmholtza). Fale w oceanach mogg pokonywac tysigce mil, zanim dotrg do
ladu. Fale wiatrowe majg wielkos¢ od matych zmarszczek do fal o wysokosci ponad
30 m.

Fale wiatrowe charakteryzujg sie pewnag losowoscia: kolejne fale réznig sie
wysokoscig, okresem i ksztattem z ograniczong przewidywalnoscig. Mozna je opisac
jako proces stochastyczny, w potgczeniu z fizykg rzadzacg ich powstawaniem,
wzrostem, propagacja i zanikaniem - a takze opisujgaca zaleznosC miedzy
wielkosciami opisujgcymi przeptyw, takimi jak: ruchy powierzchni wody, predkosci
przeptywu i cisnienie wody. Kluczowe statystyki fal wiatrowych w zmieniajgcych sie
stanach morza mozna przewidzieC za pomocg modeli fal wiatru.

[zrodto: en.wikipedia.org]



Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Definicje pojec
O wielkosci fal wiatrowych i strukturze pola predkosci decyduja:

Wysokosc fali H (mierzona od doliny Faiamorskareguiama (faia liniowa)

do grzbietu)

Dtugosc¢ fali A (od grzbietu do grzbietu)
Okres fali T (przedziat czasu miedzy
przybyciem Kkolejnych grzbietow do
stacjonarnego punktu)

Kierunek propagaciji fali e

c grzbiet fali

T T / ?\_) Iiniakw_ody /\
ZA ¢ spokojnej
H ¢ = \/v/ |

dolina fali

! > d

Zrodto: [,Mechanics of sea waves”
https://www.albertomontanari.it/?q=node/104]



Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego

Teoria falowania Airy’ego (lub teoria fal liniowych) o

|
daje zlinearyzowany opis propagacji fal l
grawitacyjnych na powierzchni jednorodnej warstwy I
ptynu. Teoria zaktada, ze warstwa plynu ma o0~ AEAKNG camEeK
jednakowa srednig gtebokosSc¢, a przeptyw pltynu jest H |
nielepki, niescisliwy i bezwirowych. ‘ |

DEEP-WATER  H ;4.
BREAKING CRITERION j, H
]

ST‘EI{ES 4th or 5th ORDER

| STOKES 3rd ORDER

| STOKES 2nd ORDER

Linowa teoria falowania Airy'’ego jest czesto — o001~
stosowana w oceanotechnice 1 budownictwie H d
wodnym do modelowania stanéw morza - dajac opis 97
kinematyki fal | dynamiki z dostatecznie duzag
doktadnoscig do wielu celow.

LINEAR WAVE THEORY
(AIRY)

CHNOIDAL |

|

|
Przyblizenie to jest dokladne dla malych stosunkow  WATER WAves | WAVES

|

SHALLOW INTERMEDIATE DEPTH DEEP WATER
wysokosci fali do gtebokosci wody (dla fal na plytkie; A | 1 i
wodzie) i wysokosci fali do diugosci fali (dla fal na k] o001 oot de o 10
gtgbokiej wodzie). [zrodto: en.wikipedia.org] Rys. Granica stosowania teorii falowania

Airy'eqgo i innych modeli falowych.



Falowanie morza

Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego
—y [
' wave steepness k=04
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Rys. Porownanie ksztattu profilu fali w zaleznosci od zastosowanej teorii falowania: Airy, Stokes Il, lll i IV [G.Clauss,
E.Lehmann, C.Ostergaard ,Offshore Structures” vol. 1]



Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego

Teoria falowania Airy’ego jest liniowg teorig
rozchodzenia sie fal grawitacyjnych na
powierzchni swobodnej cieczy jednorodnej dla
poziomego dna akwenu. Poziom swobodnej
powierzchni ((x,t) jednej skladowej fali jest
sinusoidg zalezng od potozenia poziomego X |
czasu t:
Clx,t]=C coslkx—w¢|
gdzie:
« (, jest amplitudag fali w [m],
* k jest liczbg falowg w [rad/m], zwigzang z
dtugoscig fali A wzorem:

27
k:—x
* w Jest czestoScia katowg w [rad/s]

zwigzang z okresem T i czestotliwoscig f
przez:

2
(D:?ﬂjzzﬁf

Fale rozchodzg sig po powierzchni wody z
predkoscig fazowg c:

_w_ A
k T

Liczba falowa k i czestoS¢ kotowa w nie sg
niezaleznymi parametrami (a zatem rowniez
dtugos¢ fali A i okres T nie sg niezalezne), ale
Sg sprzezone.

Powierzchniowe fale grawitacyjne w ptynie to
fale dyspersyjne - wykazujgce dyspersje
czestotliwosci - co oznacza, ze kazdej liczbie
falowej odpowiada okreslona czestosc¢ kotowa i
predkosc¢ fazowa.

C



Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego

Podczas gdy ksztatt swobodnej powierzchni wskazuje propagacje (rozchodzenie sie) fali,
czasteczki ptynu poruszajg sie po orbitach. W ramach teorii Airy'ego orbity sg zamknietymi

krzywymi: okregami w akwenach gtebokich i elipsami na skonczonej gtebokosci, ktore stajg
sie bardziej ptaskie w poblizu dna.

propagation direction
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Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego
Sformutowanie problemu przeptywu [1/2]

o PP ol At
Gdy zatozymy, ze przeptyw jest niescisliwy i S+—=0
bezwirowy, to bedziemy mogli zastosowac ox” 0Oz
teorie przeptywu potencjalnego. Aby domkna¢ ukiad rownan, potrzebne

_ o _ _ sg warunki brzegowe na dnie | na
Potencjat predkosci ®(x,z,t) jest powigzany swobodnej powierzchni.

ze skiadowymi predkosci przeplywu u i w W Njeprzepuszczalno$é podioza prowadzi
kierunku poziomym x i pionowym 2Z: do kinematycznego warunku brzegowego

_0¢ . _0¢ 9% _0. dla z=—d
“ox’ VT oz oz ’

Pole predkosci musi spetniac rownanie |ub, w przypadku wody gtebokiej,
ciggtosci, ktore dla pola potencjalnego w powyzszy w.b. musi by¢ spetniony przy:
przeptywie niescisliwym ma forme 2z — -«

rownania Laplace’a

u



Dynamika srodowiska
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego

Sformutowanie problemu przeptywu [2/2]

Pionowa skfadowa predkosci
cieczy na swobodne] powierzchni musi
byC rowna pionowej sktadowej predkosci
swobodnej powierzchni:

08 _0¢.

ot 0z’
WysokoSC powierzchni ( jest dodatkowag
niewiadoma, dla ktorej jest potrzebny
dodatkowy w.b. Zapewnia to rownanie
Bernoullego dla niestacjonarnego
przeptywu potencjalnego. Zaktada sie, ze
ciSnienie nad swobodng powierzchnig
jest state (i rowne zeru).

at z=Clx, ¢|

czastek Po linearyzacji otrzymamy nastepujacy

w.b. na swobodnej powierzchni:

09

—+0C=0; at z=C|x,1?]|.

5+t z=Clx,¢]

Uwaga: Po linearyzacji zarowno dla
warunku  kinematycznego jak |

dynamicznego na swobodnej powierzchni
przyjmuje sie wartosci ® | 0d/0z na
statym poziomie Srednim z = 0.



Dynamika srodowiska
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego

Rozwigzanie dla progresywnej faliAle ¢ i @ musza rowniez spetniac
regularnej (monochromatycznej). dynamiczny warunek brzegowy, co

skutkuje  nietrywialnymi  (niezerowymi)
Dla fali progresywnej o pojedynczej wartosciami amplitudy fali , tylko wtedy,
czestotliwosci - fali regularnej — rownanie gdy jest spelniona liniowa zaleznosé
odksztatcenia powierzchni ma postac: dyspersiji:

Clx, )= cos|kx— | (x)2=gktanh(kd)
Powigzany potencjat predkosci, Zatem czestosc katowa w i liczba falowa
spetiajacy  réwnanie  Laplace'a  w K - lub rownowaznie okres T i dugosc fali

obszarze przeplywu, a takze kinematyczne A - nie moga byc wybrane niezaleznie,

warunki  brzegowe na  swobodnej 9dyz sg ze sobg powigzane. Gdy w | k

powierzchni i dnie akwenu, to: Sp_einlaja za_Ieznoéé dyspersii, amphtude

¢, cosh(k(z+d)) fali ¢, mozna wybra¢ dowolnie (ale

y cosh [kd | cos|kx—a 1 wystarczajaco mata dla teorii fal
Airy'ego).




Dynamika srodowiska
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego

Dyspersja fali - zalezno$é predkosci fazowej i grupowej fali od jej czestotliwosci.

Dyspersje fali oraz zjawiska z niej wynikajace obserwuje sie w osrodku, ktdrego
wtasciwosci zalezq od czestotliwosci (dtugosci fali). Jezeli predkos¢ fazowa i grupowa fali
nie zalezy od jej czestotliwosci, o takiej fali mowi sie, ze nie ulega dyspersji, a osrodek
hazywany jest niedyspersyjnym.

W wyniku rozchodzenia sie fal w osrodku dyspersyjnym fale o rdznej czestotliwosci
rozchodza sie z roézna predkoscia; oznacza to, ze predko$¢ rozchodzenia sie
odpowiedniego sygnatu, zwana predkosciq grupowa, jest inna niz predko$¢ rozchodzenia
sie fazy fali (predkos¢ fazowa) i takze zalezy od czestotliwosci.

Dyspersja jest zjawiskiem powszechnym: ulegaja jej prawie wszystkie rodzaje fal w
bardzo wielu o$rodkach.



Dynamika srodowiska
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego
Rozwigzanie dla progresywnej fali

regularnej (monochromatycznej). Ggzie o jest katem pomiedzy osia Ox a
Kierunek propagacii fali. kierunkiem  propagacji  (okreslonym
W bardzie] ogolnej sytuacji fale moga wektorem e.).

rozchodzic sie w dowolnym kierunku

poziomym, w pfaszczyznie x=(X,y).

Wektor liczby falowe] k=ke, jest

prostopadty do linii grzbietow fal:

C(x,t)zt_,Acos(B(x, t)) , gdzie:
Olx,t|=k-x—wt

Wersor e, wskazuje kierunek propagacji
fali:

e, =[cosa,sina |



Dynamika srodowiska
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego
Rozwigzanie dla progresywnej fali regularnej (monochromatycznej).

Mozna podzielic akweny ze wzgledu na gtebokos¢ wody na trzy grupy:

akweny gtebokie - dla glebokosci wody wiekszej niz potowa dlugosci fali, d> 22 A,
predkos¢ fazowa fal w niewielkim stopniu zalezy od gtebokosci akwenu (dotyczy to
wiekszosci fal wiatrowych na powierzchni morza i oceanu). Dtugosc fali jest funkcja jej
czestosci

akweny ptytkie - dla gtebokosci wody mniejszej niz dtugosc fali podzielona przez 20,
d<1/20 A, predkosC fazowa fal jest zalezna tylko od gtebokoSci wody i nie jest juz
funkcja okresu czy dtugosci fali,

akweny o gtebokosci posredniej - wszystkie inne przypadki, /220 A <d <%z A, gdzie
zarowno gtebokosCc wody, jak i okres (lub dlugosc¢ fali) majg istotny wplyw na
rozwigzanie teorii fal Airy'ego.



Dynamika srodowiska
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego
Rozwigzanie dla progresywnej fali regularnej (monochromatycznej).
Komentarz: W ograniczonych przypadkach gtebokich i ptytkich wod mozna dokonac

uproszczonych przyblizen rozwigzania. Podczas gdy w przypadku gtebokosSci
posrednich nalezy stosowac petne formuty.



Falowanie morza

Wprowadzenie do falowania morskiego. Definicje pojec

Fale wiatrowe (fale generowane przez wiatr) to fale powierzchniowe, ktore
wystepuja na swobodnej powierzchni oceandw, morz, jezior, rzek i kanatdw. Wynikajg
one z wiatru wiejgcego nad obszarem powierzchni ptynu (zjawisko niestabilnosci
Kelvina-Helmholtza). Fale w oceanach mogg pokonywac tysigce mil, zanim dotrg do
ladu. Fale wiatrowe majg wielkos¢ od matych zmarszczek do fal o wysokosci ponad
30 m.

Fale wiatrowe charakteryzujg sie pewnag losowoscia: kolejne fale réznig sie
wysokoscig, okresem i ksztattem z ograniczong przewidywalnoscig. Mozna je opisac
jako proces stochastyczny, w potgczeniu z fizykg rzadzacg ich powstawaniem,
wzrostem, propagacja i zanikaniem - a takze opisujgaca zaleznosC miedzy
wielkosciami opisujgcymi przeptyw, takimi jak: ruchy powierzchni wody, predkosci
przeptywu i cisnienie wody. Kluczowe statystyki fal wiatrowych w zmieniajgcych sie
stanach morza mozna przewidzieC za pomocg modeli fal wiatru.

[zrodto: en.wikipedia.org]



Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Definicje pojec
O wielkosci fal wiatrowych i strukturze pola predkosci decyduja:

Wysokosc fali H (mierzona od doliny Faiamorskareguiama (faia liniowa)

do grzbietu)

Dtugosc¢ fali A (od grzbietu do grzbietu)
Okres fali T (przedziat czasu miedzy
przybyciem Kkolejnych grzbietow do
stacjonarnego punktu)

Kierunek propagaciji fali e

c grzbiet fali

T T / ?\_) Iiniakw_ody /\
ZA ¢ spokojnej
H ¢ = \/v/ |

dolina fali

! > d

Zrodto: [,Mechanics of sea waves”
https://www.albertomontanari.it/?q=node/104]



Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego

Teoria falowania Airy’ego (lub teoria fal liniowych) o

|
daje zlinearyzowany opis propagacji fal l
grawitacyjnych na powierzchni jednorodnej warstwy I
ptynu. Teoria zaktada, ze warstwa plynu ma o0~ AEAKNG camEeK
jednakowa srednig gtebokosSc¢, a przeptyw pltynu jest H |
nielepki, niescisliwy i bezwirowych. ‘ |

DEEP-WATER  H ;4.
BREAKING CRITERION j, H
]

ST‘EI{ES 4th or 5th ORDER

| STOKES 3rd ORDER

| STOKES 2nd ORDER

Linowa teoria falowania Airy'’ego jest czesto — o001~
stosowana w oceanotechnice 1 budownictwie H d
wodnym do modelowania stanéw morza - dajac opis 97
kinematyki fal | dynamiki z dostatecznie duzag
doktadnoscig do wielu celow.

LINEAR WAVE THEORY
(AIRY)

CHNOIDAL |

|

|
Przyblizenie to jest dokladne dla malych stosunkow  WATER WAves | WAVES

|

SHALLOW INTERMEDIATE DEPTH DEEP WATER
wysokosci fali do gtebokosci wody (dla fal na plytkie; A | 1 i
wodzie) i wysokosci fali do diugosci fali (dla fal na k] o001 oot de o 10
gtgbokiej wodzie). [zrodto: en.wikipedia.org] Rys. Granica stosowania teorii falowania

Airy'eqgo i innych modeli falowych.



Falowanie morza

Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego
—y [
' wave steepness k=04
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Rys. Porownanie ksztattu profilu fali w zaleznosci od zastosowanej teorii falowania: Airy, Stokes Il, lll i IV [G.Clauss,
E.Lehmann, C.Ostergaard ,Offshore Structures” vol. 1]



Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego

Teoria falowania Airy’ego jest liniowg teorig
rozchodzenia sie fal grawitacyjnych na
powierzchni swobodnej cieczy jednorodnej dla
poziomego dna akwenu. Poziom swobodnej
powierzchni ((x,t) jednej skladowej fali jest
sinusoidg zalezng od potozenia poziomego X |
czasu t:
Clx,t]=C coslkx—w¢|
gdzie:
« (, jest amplitudag fali w [m],
* k jest liczbg falowg w [rad/m], zwigzang z
dtugoscig fali A wzorem:

27
k:—x
* w Jest czestoScia katowg w [rad/s]

zwigzang z okresem T i czestotliwoscig f
przez:

2
(D:?ﬂjzzﬁf

Fale rozchodzg sig po powierzchni wody z
predkoscig fazowg c:

_w_ A
k T

Liczba falowa k i czestoS¢ kotowa w nie sg
niezaleznymi parametrami (a zatem rowniez
dtugos¢ fali A i okres T nie sg niezalezne), ale
Sg sprzezone.

Powierzchniowe fale grawitacyjne w ptynie to
fale dyspersyjne - wykazujgce dyspersje
czestotliwosci - co oznacza, ze kazdej liczbie
falowej odpowiada okreslona czestosc¢ kotowa i
predkosc¢ fazowa.

C



Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego

Podczas gdy ksztatt swobodnej powierzchni wskazuje propagacje (rozchodzenie sie) fali,
czasteczki ptynu poruszajg sie po orbitach. W ramach teorii Airy'ego orbity sg zamknietymi

krzywymi: okregami w akwenach gtebokich i elipsami na skonczonej gtebokosci, ktore stajg
sie bardziej ptaskie w poblizu dna.

propagation direction

-'. .-I.
| }.w
",
X
|
r
k

)
I A r,:." : .
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Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego
Sformutowanie problemu przeptywu [1/2]

o PP ol At
Gdy zatozymy, ze przeptyw jest niescisliwy i S+—=0
bezwirowy, to bedziemy mogli zastosowac ox” 0Oz
teorie przeptywu potencjalnego. Aby domkna¢ ukiad rownan, potrzebne

_ o _ _ sg warunki brzegowe na dnie | na
Potencjat predkosci ®(x,z,t) jest powigzany swobodnej powierzchni.

ze skiadowymi predkosci przeplywu u i w W Njeprzepuszczalno$é podioza prowadzi
kierunku poziomym x i pionowym 2Z: do kinematycznego warunku brzegowego

_0¢ . _0¢ 9% _0. dla z=—d
“ox’ VT oz oz ’

Pole predkosci musi spetniac rownanie |ub, w przypadku wody gtebokiej,
ciggtosci, ktore dla pola potencjalnego w powyzszy w.b. musi by¢ spetniony przy:
przeptywie niescisliwym ma forme 2z — -«

rownania Laplace’a

u



Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego

Sformutowanie problemu przeptywu [2/2]

Pionowa skfadowa predkosci
cieczy na swobodne] powierzchni musi
byC rowna pionowej sktadowej predkosci
swobodnej powierzchni:

08 _0¢.

ot 0z’
WysokoSC powierzchni ( jest dodatkowag
niewiadoma, dla ktorej jest potrzebny
dodatkowy w.b. Zapewnia to rownanie
Bernoullego dla niestacjonarnego
przeptywu potencjalnego. Zaktada sie, ze
ciSnienie nad swobodng powierzchnig
jest state (i rowne zeru).

at z=Clx, ¢|

czastek Po linearyzacji otrzymamy nastepujacy

w.b. na swobodnej powierzchni:

09

—+0C=0; at z=C|x,1?]|.

5+t z=Clx,¢]

Uwaga: Po linearyzacji zarowno dla
warunku  kinematycznego jak |

dynamicznego na swobodnej powierzchni
przyjmuje sie wartosci ® | 0d/0z na
statym poziomie Srednim z = 0.



Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego

Rozwigzanie dla progresywnej faliAle ¢ i @ musza rowniez spetniac
regularnej (monochromatycznej). dynamiczny warunek brzegowy, co

skutkuje  nietrywialnymi  (niezerowymi)
Dla fali progresywnej o pojedynczej wartosciami amplitudy fali , tylko wtedy,
czestotliwosci - fali regularnej — rownanie gdy jest spelniona liniowa zaleznosé
odksztatcenia powierzchni ma postac: dyspersiji:

Clx, )= cos|kx— | (x)2=gktanh(kd)
Powigzany potencjat predkosci, Zatem czestosc katowa w i liczba falowa
spetiajacy  réwnanie  Laplace'a  w K - lub rownowaznie okres T i dugosc fali

obszarze przeplywu, a takze kinematyczne A - nie moga byc wybrane niezaleznie,

warunki  brzegowe na  swobodnej 9dyz sg ze sobg powigzane. Gdy w | k

powierzchni i dnie akwenu, to: Sp_einlaja za_Ieznoéé dyspersii, amphtude

¢, cosh(k(z+d)) fali ¢, mozna wybra¢ dowolnie (ale

y cosh [kd | cos|kx—a 1 wystarczajaco mata dla teorii fal
Airy'ego).




Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego

Dyspersja fali - zalezno$é predkosci fazowej i grupowej fali od jej czestotliwosci.

Dyspersje fali oraz zjawiska z niej wynikajace obserwuje sie w osrodku, ktdrego
wtasciwosci zalezq od czestotliwosci (dtugosci fali). Jezeli predkos¢ fazowa i grupowa fali
nie zalezy od jej czestotliwosci, o takiej fali mowi sie, ze nie ulega dyspersji, a osrodek
hazywany jest niedyspersyjnym.

W wyniku rozchodzenia sie fal w osrodku dyspersyjnym fale o rdznej czestotliwosci
rozchodza sie z roézna predkoscia; oznacza to, ze predko$¢ rozchodzenia sie
odpowiedniego sygnatu, zwana predkosciq grupowa, jest inna niz predko$¢ rozchodzenia
sie fazy fali (predkos¢ fazowa) i takze zalezy od czestotliwosci.

Dyspersja jest zjawiskiem powszechnym: ulegaja jej prawie wszystkie rodzaje fal w
bardzo wielu o$rodkach.



Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego

Rozwiazanie dla progresywnej fali Gdzie [ jest katem pomiedzy osig Ox a
regularnej (monochromatycznej). kierunkiem propagacji (okreslonym
Kierunek propagaciji fali. wektorem ey). Rysunek.
W bardziej ogdlnej sytuacji fale moga Jesli wyrazenia e, = [cos [, sin f] oraz
rozchodzi¢ sie w dowolnym kierunku X=[X,y] podstawimy do wzoru na 8, to
poziomym, w ptaszczyZznie x=[x,y]. Otrzymamy praktyczny wzor:
Wektor  liczby  falowe] k=kew Jest g(x y ¢|=k(xcosP+ysinp)—wt
prostopadty do linii grzbietow fal: _ _ _

Wtedy ksztalt swobodnej powierzchni

Clx,t]=C,cos (B(x, f)) , gdzie: opisany bedzie wzorem:
0lx,t|I=k-x—wt Clx,y,t/=C,cosB|x, y,¢|
Wersor e, wskazuje kierunek propagacji
fali:

e, =[cos,sinf]



Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego
Rozwigzanie dla progresywnej fali regularnej (monochromatycznej).

Mozna podzielic akweny ze wzgledu na gtebokos¢ wody na trzy grupy:

akweny gtebokie - dla glebokosci wody wiekszej niz potowa dlugosci fali, d> 22 A,
predkos¢ fazowa fal w niewielkim stopniu zalezy od gtebokosci akwenu (dotyczy to
wiekszosci fal wiatrowych na powierzchni morza i oceanu). Dtugosc fali jest funkcja jej
czestosci

akweny ptytkie - dla gtebokosci wody mniejszej niz dtugosc fali podzielona przez 20,
d<1/20 A, predkosC fazowa fal jest zalezna tylko od gtebokoSci wody i nie jest juz
funkcja okresu czy dtugosci fali,

akweny o gtebokosci posredniej - wszystkie inne przypadki, /220 A <d <%z A, gdzie
zarowno gtebokosCc wody, jak i okres (lub dlugosc¢ fali) majg istotny wplyw na
rozwigzanie teorii fal Airy'ego.



Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego
Rozwigzanie dla progresywnej fali regularnej (monochromatycznej).
Komentarz: W ograniczonych przypadkach gtebokich i ptytkich wod mozna dokonac

uproszczonych przyblizen rozwigzania. Podczas gdy w przypadku gtebokosSci
posrednich nalezy stosowac petne formuty.



Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego

Trajktorie ruchu czgstek w zaleznosci od gtebokosci akwenu

[A.R.J.M. Lloyd “Sekeeping”]

Depth2 m Depth 10 m Depth 100 m
e —— D 3% s
Basp | Wi & o
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e - = =
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Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego

Witasciwosci fal grawitacyjnych na powierzchni wod gtebokich i na gtebokosci
posredniej wedtug teorii fal Airy'ego:

wielkosé symbol jednostki  woda gteboka Woda o “Sredniej” gtebokosci
Wysokos¢

powierzchni Clx,z]  Im] C,cosBlx, ¢l

Faza fali

za 1l O(x,t] [rad] 0lx,t|=k x— ot

Kierunek

propagacii e, -] [1,0]

fali

Predkosc c [m/s] £ tanh kd |

fazowa k




wielkos¢
Sktadowa
pozioma
predkosci
Skladowa
pionowa
predkosci

Poziome
przemiesz-
czenie czastki

Pionowe
przemiesz-
czenie czastki

Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego

Witasciwosci fal grawitacyjnych na powierzchni wod gtebokich i na gtebokosci
posredniej wedtug teorii fal Airy'ego:

symbol  jednostki

u (x, z, t) [m/s]

w(x, z, t) [m/s]

E.lx,z,t) [m]

%z(‘x’z’ t) [m]

woda gteboka Woda o “Sredniej” gtebokosci
. cosh [k (z+d]|
wC e cosB
’ O inn k) Y
sinh (k [z+d]| .
wC, e sin O wC, sir(lh(kd) )smﬂ
E 008 6 B cosh(k(z+d)) 0
~Ca€cos A sinh(kd]
- sinh [k (z+d |
C,e%sin0 C, " cos0



Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego

Witasciwosci fal grawitacyjnych na powierzchni wod gtebokich i na gtebokosci
posredniej wedtug teorii fal Airy'ego:

wielkosé symbol jednostka woda gteboka Woda o “Sredniej” gtebokosci
Przyspiesze- (x . t) &2 ©C e“sin . ) COSh(k(Z"'d)) <in
nie poziome T X'7 77 [m/s’] A sinh |kd |
i inh |k(z+d |

Przyspiesze- 2 . 2. SIn

nie pionowe %:'X- %> (] [mis?] "¢, e cosH W Gy sinh [kd | cost
Cisnienie - cosh (k (z+d ))
dynamiczne p(x,z,t) [N/m?] pgc,e cosb pgg, Cosh(kd) cos

Uwaga: Cisnienie catkowite pod powierzchnig wody uzyskamy poprzez dodanie do cisnienia
dynamicznego cztonu cisnienia hydrostatycznego -pgz



Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego
Witasciwosci fal grawitacyjnych na powierzchni wod gtebokich i na gtebokosci
posredniej wedtug teorii fal Airy'ego:

W przypadku, gdy wektor okreslajgcy kierunek rozchodzenia sie fali e, nie jest rownolegty do
osi Ox (i tworzy z ta osig kat () wyrazenia na poziomag sktadowg predkosci nalezy
zmodyfikowac i zapisacC w postaci wektora 2D [u,V]

cosh(k(z+d))
sinh | kd |
W podobny sposob uzyskamy poziome skltadowe przyspieszenia:

[ax,ay]zewu)zgl COSh(k(Z+)d)) sin(x, y,1)

cosO(x,y,1)

lu,v]=e, ,0C,

sinh | kd
gdzie:

e, =[cosf,sinf]
Olx,y,t|=k(xcosp+ysinf)—wmt?



Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego
Relacje wynikajace ze zwiazku dyspersyjnego (wzoru dyspersyjnego)

Zwigzek dyspersyjny daje zalezno$¢ miedzy
okresem fali T a dlugoscig fali A. Dla fal
liniowych na skonczonej gtebokosci wody d-

—1/2
g 2 d
2757¥tanh >

Podobnie mozemy zapisa¢ zaleznos¢
dyspersyjng pomiedzy czestoScia katowa
w=211/T i a liczbg falowg k=2T11/A:

w =+ gk tanh [ kd

Z powyzszych zaleznosci widacC, ze ze
wzgledu na nieliniowosci, proste
wyprowadzenie wzoru na dtugosc¢ fali A (czy
liczbe k nie jest mozliwe).

T =

W  przepisach [DNV-RP-c205] mozna
znalezC wzory przyblizone pozwalajgce
okresli¢ diugosc¢ fali za pomoca okresu T
oraz gtebokosci d.

1/2

f(®)
1+® f (@)
gdzie: ('5 24:

=(4m d)/(gT)

0:,=0.666, 0,=0.445, a3 =-0.105, 04=0.272.

7\:T(ga’)“2




Falowanie morza
Wprowadzenie do falowania morskiego. Teoria falowania Airy’ego

Relacje wynikajace ze zwiazku dyspersyjnego (wzoru dyspersyjnego)

Zwigzek  dyspersyjny mozna
rowniez doprowadzi¢ do relacji
wyrazajacej predkosc fazowa fali:

CZ\/g—ktanh 2rd

21 A

Wykresy funkcji A=A(T,d) oraz
c=c(T,d) pokazano obok.
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Falowanie morza

Falowanie morskie — model krotkoterminowy
Rozprzestrzenianie sie fal oceanicznych. \Wyjatkowg widoczng cecha fal na otwartym oceanie
jest ich nieregularnosc¢. Badanie zapisow fal potwierdza te nieregularno$¢ morza, zarowno w
czasie, jak i przestrzeni. Jednak réwnie wazny jest fakt, ze na dos¢ rozleglym obszarze i czesto
przez okres pot godziny lub dluzej morze moze zachowywac charakterystyczny wyglad, poniewaz
analizy rekordow wskazujg, ze jest prawie stabilne lub stacjonarne. Dlatego w przypadku
wiekszosci problemow zachowania statkdéw i konstrukcji ptywajgcych na morzu mozna skupic sie
na matematycznym opisaniu fal powierzchniowych jako procesu losowego lub stochastycznego w
krotkoterminowych, statystycznie stacjonarnych warunkach.

Zaktada sie, ze ukiad fal w sgsiedztwie okreslonego miejsca i czasu jest sumg wielu regularnych
fal, z ktorych kazda przebiega we wtasnym kierunku i predkosci.

Dla uproszczenia (przewaznie) zaktadamy jednak, ze kierunek propagaciji jest taki sam dla kazdej
z fal. Zaklada sie wtedy, ze caty uktad falowy jest sumag wielu (teoretycznie nieskonczonej liczby)
niezaleznych sktadnikow [Principles... vol. 3]:

Clx, t)zz Z;A,l.cos(kix—(uiﬁei)

Gdzie {,; jeét amplituda sktadowg odpowiadajgcg czestotliwosci fali w;, liczbie falowej k; i ¢
losowemu katowi fazowemu, x — wspotrzedna na osi poziomej zgodnej z kierunkiem fali.



Falowanie morza
Falowanie morskie — model krotkoterminowy

[G.Clauss, E.Lehmann,
C.Ostergaard: Offshore

(energy spread visualized by wave crest formation)

stuctures vol 1]

g0 0
(W) 2 UOI}DA3ID

Fig. Natural seaway representation by the superposition model (with a cos2-spreading function).



Falowanie morza
Falowanie morskie — model krotkoterminowy

Analiza zapisu fali morskiej

=

T [s] — dlugosé zapisu (rekordu)

A

(s [m] — amplituda fali,
T. [s] — okres(y) kolejnych grzbietéw [crest
H, period] (oznaczany réwniez T,, T,)

* negative amplitude

T [s] — okres(y) miejsc zerowych
x » (0znaczany rowniez T ),
o i faeconds) Ha [m] — wysokosS¢ fali.
4;&‘: ¢, Z _ wyzej \_/vymieniony_mi wielkoéciami
£ zwigzane sg ich wartosci Srednie:
G *¢, %, T, Tz, Ha
< >« >
TZ TZ



Falowanie morza

Falowanie morskie — model krotkoterminowy

Sktadowe fali sg definiowane za pomocg funkcji znanej jako funkcja gestosci widmowej energii
falowania S, (w) (lub w skrécie widmo falowania) [Principles of naval architecture , v.3]

Przy dowolnej okreslonej czestotliwosci fali w; wariancja wszystkich sktadowych fali w matym,
skonczonym pasmie czestotliwosci, dw, wysrodkowana na wi, jest wyrazona wzorem:

(Tl BE S¢(w;) 0w, gdzie: Clel= a,iCOS(k,-X—(DZ-t+€i) , dla danego x.

Ogadlnie, warlanCJa funkciji ciggtej z zerowg srednig wynosi:
T/2

(€leP)=tim — [ €l M
T > —T/2
Mozna udowodnlc ze dla prostej fali regularnej: &(

S,f{uu}

<Z;i()>__z;az’ kad: _Cai_SC( i)é(D

wtedy amplltuda sk’fadowej WYnNosi:

<g :\/2SC(U))6(D i S S A Y T S
da; ! Wy Wy W, Wi, oy Wy Wy e, Wy Wy Uy

SCALE OF FREQUENCY W=2m/T




Falowanie morza

Falowanie morskie — model krotkoterminowy

Przyktady zmierzonych typowych widm falowania morskiego przedstawiono ponizej (po lewej)
[Principles of naval architecture , v.3]., podczas gdy schemat analizy zapisu fal jest po prawej stronie

[Journlgoe: Offshore Hydromechanics].
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Falowanie morza
Falowanie morskie — model krotkoterminowy

Wazniejsza od amplitud sktadowych jest catkowita wariancja uktadu fal E, ktora jest
dobrg miarg stanu (wzburzenia) morza:

E=(clf)=Y @ iP)=] Sco do

Catkowita wariancja uktadu fal E, moze postuzy¢ do okreslania wielkosci
statystycznych charakteryzujgcych wysokos¢ fali dla okreslonego stanu morza.

Ogolnie, w celu uzyskania parametrow statystycznych okreslonego falowania
nieregularnego wyznacza sie odpowiednie momenty widma falowania.



Falowanie morza

Falowanie morskie — model krotkoterminowy
Wyznaczanie momentow widma

Moment n-tego rzedu widma falowania oblicza sie ze wzoru:
mn,CZI w'S:(w)dw
0

Uwaga: nalezy zwroci¢ uwage, ze choc¢ (z definicji) granice catkowania sg od zera do
nieskonczonosci, w rzeczywistosci catkowanie w skonczonym przedziale od w_. do

W, » W KtOrym S ()>0.

Stad, dla n=0,1,2,4 otrzymamy odpowiednio:

mO,CZISQ(a))da) m2,C=waS§(w)dw
0 0

m, =] wS(w)do m4,§={w455(w)da)
0



Falowanie morza
Falowanie morskie — model krotkoterminowy
Wyznaczanie amplitudy Sredniej amplitudy znaczace| ¢_,, oraz

,1/3
amplitudy ¢, ,,,, falowania

» amplituda srednia: C,,;,=1.25vm, .,

,1/1°

- amplituda znaczaca: C, ,,;=2.00vVm, .  jest to érednia z 1/3
najwyzszych amplitud,

« amplituda 1/10: Ca1/10=2.55Vmy -, jest to $rednia z 1/10
najwyzszych amplitud.

« amplituda 1/100: Ca,moo: 3.25 m, ¢, jestto Srednia z 1/100
najwyzszych amplitud.

amplituda 1/1000: &, 1/1000=3-85V M, ¢, jest to $rednia z 1/1000
najwyzszych amplitud.



Falowanie morza

Falowanie morskie — model krotkoterminowy

Jednak w przypadku pobrania duzej liczby probek o podanej wielkosci mozna
oczekiwaC, ze 5 procent z nich bedzie miato maksymalne wysokosci, jak
nastepuje:

« amplituda 1/100: 50,1/10023-8\/”70,@

« amplituda 1/1000: 50,1/100024-45 Vil ¢



Falowanie morza

Falowanie morskie — model krotkoterminowy

Wyznaczanie okresow procesu losowego falowania

m
* (Sredni) okres miejsc zerowych fali: T ;=2 & 0.6

m, .
m
» okres kolejnych ekstremow fali: T,=2n 2,¢
m, -
3 _ my
* okres charakterystyczny fali T.=2x

m .

, 0znaczany
rowniez jako T

, Zwany okresem
grzbietow T _lub
okresem piku T



Falowanie morza

Falowanie morskie — model krotkoterminowy
Widmo wasko- i szerq}gq_pasmowe

Narrow

band \

(a) Narrow band
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Falowanie morza
Falowanie morskie — model krotkoterminowy

Widmo wasko- i szerokopasmowe. Parametr szerokosci pasma

Parametrem pozwalajgcym okresli¢ czy dane
widmo jest wasko-, czy szerokopasmowe jest
parametr szerokosci pasma, definiowany jako:

gdzie T, T,6 to odpowiednio (Sredni) okres
grzbietbw oraz (Sredni) okres miejsc

zerowych.
Wielkosci m,, m,, m, to momenty widma

odpowiednio zerowego, drugiego i czwartego
rzedu.

Parametr szerokosci pasma € przyjmuje
wartosci z przedziatu od 0 do 1.

Gdy €e=0 mamy do czynienia z widmem
skrajnie waskopasmowym, wtedy:

T=T,

natomiast gdy €=1 widmo  jest
szerokopasmowe co oznacza, ze

T -0

Zwyczajowo zakladamy, ze widma
zwigzane z falowaniem oraz ruchem
statku (obiektu) na fali, sg widmami
waskopasmowymi, czyli €=0.

W rzeczywistosci parametr szerokosSci
widma wynosi okoto €=0.5



Falowanie morza
Falowanie morskie — model krotkoterminowy

Widmo wasko- i szerokopasmowe. Parametr szerokosci pasma

Mozna wykazac [Longuet-Higgins (1956)], ze
wartos¢ wysokosci znaczgcej fali jest rowniez
zalezna od szerokosci pasma widma, co
opisuje rownanie:

2
H1,3:4.00\/m0,5-1/1—%,

lub w przypadku amplitudy znaczgcey:

2
Cq13=2.00 m\/@

Przy  zatlozeniu, ze widmo  jest
waskopasmowe €=0, otrzymamy
odpowiednio:

H,3;=4.00vm, . |
Ca,1/3:2'00 Vily & .

Powyzsze wzory odpowiadajg juz
wczesniej omoéwionym relacjom.

Pytanie: jakg postaC bedg mialy
powyzsze wzory, jesli zatozymy, ze widmo
jest szerokopasmowe, €=17
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Falowanie morza
Statystyki falowania morskiego
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SIGNIFICANT WAVE HEIGHT (m) SIGNIFICANT WAVE HETGHY (m)

SIGNIFICANT WAVE HCIGHT (m)
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TOTAL
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0-1

Falowanie morza

Statystyki falowania morskiego
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STCNIFICANT WAVE HEICHT (m)

Falowanie morza

Statystyki falowania morsklego
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Significant wave height H, . in metres

Falowanie morza
Dobdr parametrow fali dla zadanych warunkoéw pogodowych

Breugem and Holthuijsen wave growth nomogram

2 : 9 12 1 42 48 60 72 96
Windspeed (kn'()tS) 100 km =54 nm! 1 knot=0.51m/s 7 o0 400
Fetch (nautical miles)  [100nm=185km 1 m/s=1.94 knots o /G
30} peak period (seconds) = 1] s S w—1 - 10
A - e 24
20 — PPN ' 2 ~ e
1o - i o < s
s T A e W A ;
" RS S S
1; e w}?’ﬂﬁ \ b\ - — . X 5 . 10
~ L s AN A N M t 359
?l g - Sﬁﬁ\_—-%:l* T
6 20RO\ ] AN A i A NI
5 15 ‘45/70)( %né \ blc —t2f 8 ¥
- pEe— | S = I I i s s .3 s oo |
4 N N Y /‘E-.‘A{ A N a? N\ [\ AR \%4
//\; = D G A A ERV D Wi AN
3 \_/ LY LY 9 A 3
e | i = ulANNNNANMEAN/
2 -_— N N\~ S o Y XX = S ——t— =
- > AN $ ot W - T TR P
N\ N \ \ \ \‘\-:* 5
14/‘*%% o Yl % MY I N . NS 1
b
o.s/\/, ,X \M\\ \ \\ \\ L \\ % N\ 0.8
10
0.6 S(/< \ \ \\S: - -

2 3 6

12 18
Wind duration in hours

BASEN MORZA BALTYCKIEGO - MAPA FIZYCZNA ‘I. Mo

MORZE BALTYCKIE




Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Rodzaje widm ze wzgledu na sposéb ich modelowania oraz pomiaru

Ze wzgledu na spos6b modelowania (oraz sposob pomiaru) mozemy wyrozni¢c dwa rodzaje
widm:
a) widma punktowe

b) widma kierunkowe

Widmo punktowe mozna ,odtworzy¢” z
pomiarow punktowych, czyli takich,
podczas ktorych wysokosc¢ fali mierzona w
danym punkcie (x,y)

Widmo kierunkowe, to rodzaj widma,
ktore opisuje energie falowania w funkcji
czestosci w oraz kierunku falowania y. W
celu modelowania widma kierunkowego

potrzebne sg pomiary za pomoca stereo Rys. Metody do pomiary punktowego wysokosci
fotografii. fali. Urzadzenia firmy AADI




Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Rodzaje widm ze wzgledu na sposd6b ich modelowania oraz pomiaru

P P R P P R R R R R R E R R R R ERRRER
Coo0Co0O00O0CCOoOooOoCOo00CO0O00g

Rys. Metody do pomiary punktowego wysokosci fali. Projekt ,WIND-TU-PLA” (ERA-NET MARTECII). Urzadzenia firmy AADI



Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Rodzaje widm ze wzgledu na sposdéb ich modelowania oraz pomiaru

Rys. Pomiary za pomocg stereofotografi (po lewej),
odtworzony kontur fali (po prawe)j) [,,Principles... vol. Ill]
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Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Rodzaje widm ze wzgledu na sposéb ich modelowania oraz pomiaru

10,000

9,000 A P gS{; (E!} , V) Smov=
-~ Energy in jrequency
8,000 Se (@, V) / %  band 8w and direction

band &v

7.000
6,000

5,000

3,000

2,000

1,000

0,000
0,00 0,20 0,40 0,60 0.80 1,00 120 140 1,60 180 2,00

Rys. 1 Przyktadowy wykres widma punktowego

(nie ma informaciji o rozktadzie energii w Rys. 2 Przyktadowy wykres widma kierunkowego.
zaleznosci od kierunku falowania)



Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Widmo Piersona-Moskowitza. [Principlesof Naval Architecture, vol.lll] Ta forma widmowa,
ktora zalezy od jednego parametru, byla opracowany giéwnie do zastosowan
oceanograficznych i jest podstawowym elementem w prognozowaniu fal sztormowych. Ma
reprezentowa¢ widmo punktowe w petni rozwinietego morza, co oznacza, ze rozbieg fali i
czas trwania sg odpowiednio duze oraz nie ma ,zanieczyszczajgcych” fal z innych obszaréw
powstawania fali. Z dostepnych 460 widm punktowych Moskowitz i inni (1962, 1963) wybrali
54 widma, ktore spetnialy odpowiednie kryteria pogodowe. Wiatry dla wybranych widm
musiaty mieC odpowiednio dtugi czas trwania i by¢ o mniejszym natezeniu na poczatku i na
koncu zapisu fali niz Srednia, a takze w granicach 45 stopni Sredniego kierunku wiatru w
catym zapisie. Poniewaz predkos¢ postepowa statku wptywa na zapisy, statek dokonujgcy
pomiarow fal za pomoca rejestratora fal Tuckera musiat mieC predkos¢ mniejsza niz 2 wezly.
Widma zawierajgce zauwazalng fale martwg nadbiegajacg zostaty wyeliminowane na
drodze analizy. Te wybrane widma zostalty pogrupowane w rodzine pieciu predkosci wiatru:
20, 25, 30, 351 40 weziéw. Wykorzystujac te rodzine widm, wraz z teorig podobienstwa S.A.
Kitaigorodskiego, Pierson i Moskowitz (1964) doszli do nastepujgcego analitycznego
sformutowania dla idealnych widm falowania reprezentujgcych obszary morskie o falowaniu
w petni rozwinietym:



Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Widmo Piersona-Moskowitza opisane jest (w oryginalnej formie) wzorem:

5(0)=2Lexp|-plglU, )]

Gdzie:

S¢«(w) — wartosc funkcji widma falowania, m?/s,

w — czestosc kotowa, rad/s,

a=0.000810, 3=0.74,

g — przyspieszenie ziemskie, m/s?,

U. — predkos¢ wiatru 19.5m nad powierzchnig wody, m/s.

Z powyzszego opisu wida¢, ze jedynym parametrem definiujgcym widmo jest predkosc¢
wiatru.



Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Widmo Piersona-Moskowitza c.d.

Ta rodzina widm jest nieodpowiednia do ogolnych zastosowan projektowych. Chociaz
oceanograficzne znaczenie tego widma jest ogromne, nalezy uznaC je za forme
asymptotyczng, osiggnieta po dtuzszym okresie stalego wiatru, bez skazenia przez
nadbiegajace martwe fale. Cho¢ moze sie wydawac, ze jest to odpowiedni model dla
ekstremalnych warunkéw sztormowych, w peini rozwiniete morza dla bardzo silnych wiatrow
sq rzadkosScig, poniewaz czas trwania i rozbieg rzadko sg wystarczajgce do osiggniecia
stabilnosci spektralne;.



Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Widmo Bretschneidera. Widmo to jest z rodziny widm dwuparametrowych, ktéra pozwala
na oddzielne (niezalezne) przypisanie okresu i wysokosSci fali (Bretschneider, 1952, 1957).
Widmo Bretschneidera okreslone jest nastepujgcym wzorem:

S;(w)Z% exp[—B/a)‘l]

Gdzie oba parametry A i B zalezag od czestosci modalnej (czestosci piku) we oraz warianciji
E. CzestoS¢ modalna okreslona jest wzorem:

4 B 1/4 E . A
Wp—| — oraz —
P75 4B
Ta rodzina widm zostata zaprojektowana do reprezentowania morz, na ktorych fala narasta
oraz tych na ktorych sie zmniejsza, a takze moérz o falowaniu w petni rozwinietym. Chociaz
nalezy uznac, ze jest to opis (w najlepszym przypadku) przyblizony, okazato sie, ze ta
postac widma ma wielkg wartos¢ do celdéw inzynierskich.



Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Widmo Bretschneidera.

Widmo Bretschneidera mozna sprowadzi¢ do postaci widma Piersona-Moskowitza gdy:
— 2 4__ 4
A—O{g oraz B/C() —/))(g/Uw)

Jezeli natomiast zastgpimy wariancje E wysokoscig znaczaca Hs, korzystajac z zaleznosci:

Hy=4E
Wtedy otrzymamy:

H: i w, w,\*
S:(@)=0.3125>| 4| exp|—1.25| 4 ]

Podana wyzej forma widma jest bardzo uzyteczna, gdyz oba parametry we i Hs Sg dostepne
jako dane statystyczne uzyskane na podstawie pomiarow dla poszczegolnych akwenow.



Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Widmo Bretschneidera. WielkosSci statystyczne widma.

Momenty widma Bretschneidera:

m_, .=0.8572 E/w,
m, =1.294 E w,

m, .=1.982E w;,

Zastosowanie wprost wzoru na my; nie daje zbieznego wyniku, co oznacza, ze Srednia
czestosC liczona na podstawie Sredniego okresu piku dgzy do nieskonczonosci. Jesli
jednak zalozymy, ze dla czestoSci powyzej 5 wr mozemy ,obcig¢” funkcje widma
(ograniczycC gorna granice catkowania), to wtedy:

m, .=1.982 E w},

Okres Sredni, okres charakterystyczny oraz okres miejsc zerowych obliczymy ze wzorow:

T .=0.857T,; T,=0.773T, ; T,=0.710T,



Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Widmo Bretschneidera w formie International Towing Tank Conference (ITTC, 1978)

Miedzynarodowa Konferencja Basendw Holowniczych (ITTC, 1978) rekomendowata uzycie
widma Bretschneidera (dla srednich warunkow, dla falowania nie w petni rozwinietego), jesli
nie posiadamy lepszych danych dotyczgcych widma.

ITTC rekomendowato uzycie rownania w ,podstawowej”’ formie:

Sg(w):%exp[—B/a)‘l]

Przy czym zaproponowane zostaty nastepujgce formuty na parametry A i B:
A=173H;/T; ; B=691/T;

Widmo ITTC, 1978 jest widmem dwuparametrowym. Parametrami sg: wysokos¢
znaczaca fali Hs i okres charakterystyczny T;



Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Widmo Bretschneidera w formie widma kierunkowego (ITTC)

ITTC rekomendowato rowniez ponizszg forme widma kierunkowego:
—_ n
Se(w,u)=xS, z(w)cos"u

Gdzie:

U — jest katem pomiedzy dominujgcym kierunkiem falowania a sktadowg fali i zawiera sie w

przedziale -1t/2<u<m/2, ponadto nalezy przyja¢ n=2 oraz k=2/m, jesli bardziej doktadne dane
nie sg dostepne.



Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Widmo Bretschneidera w formie widma kierunkowego (ITTC)

ITTC rekomendowalo réwniez ponizsza
forme widma kierunkowego:

Sé.(a),u)z KSC,B(CU) cos"

Gdzie:

U — jest katem pomiedzy dominujgcym
kierunkiem falowania a skladowag fali i
zawiera sie W przedziale -m/2<u<m/2,
ponadto nalezy przyjaC n=2 oraz k=2/T, jesli
bardziej doktadne dane nie sg dostepne.

0:156 5 (w} 0.167 5; (w)

0.125.5; (w) 0.156 §; (@)
0.042 S; (@) F R
o ST R % 0.083 5, (=)
00115 (@
s 0.042 5, ()
0.011 §; (@)
Primary wave direction
Frequency w

Rys. Wykres widma kierunkowego o rozktadzie
opisanym funkcja cos?u [Seakeeping]




Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Widmo JONSWAP (Joint North Sea Wave Project)

W odroznieniu od omowionych juz typow funkcji widmowych, ktore opisuja falowanie na
duzych obszarach otwartych (np. oceany) widmo JONSWAP zostatlo opracowane dla
akwendw ograniczonych geograficznie. Obszerne badadania zostaty wykonane w ramach
projektu Joint North Sea Wave Project — JONSWAP. Widmo oplsane jest ponizszym
wzorem: .

2 ]
_ —4 w—
S.(w)=agw exp|—5/4 | on| 3
b 20" w:
p
Gdzie:
y=3.3, X — rozbieg fali,
0=0.07 dla w<we ; Uw,10 — predkosc wiatru na wysokosci 10m
=0.09 dla w>we , powyzej powierzchni
0=0.076 x°2?
QJPZZT[&nUzw,lo
fm=3.5 x03




Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Widmo JONSWAP (Joint North Sea Wave Project)

Nalezy zauwazyC, ze widmo JONSWAP powstaje przez przemnozenie widma
Bredschnaidera przez:

yexp . (CU_ wp)z

2 2
20 wp

Komentarz: obecnie najczesciej postugujemy sie formami funkcji widmowych, ktore
definiowane sg za pomoca wielkosci statystycznych jak Hs i T (lub we) oraz y.



Falowanie morza

Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Widmo JONSWAP (Joint North Sea Wave Project)
Postacie funkcji widmowych podawane przez towarzystwa klasyfikacyjne [DNV-RP-c205]

Widmo Piersona-Mostkowitza S(w)
(a whasciwie Bredschnaidera):

o 5 2 4 =5 0 —4
Sn,PM(u))—l—6HSoop(n exXp| =,

Widmo JONSWAP:
o exp(—O.S(g%_w(zp)
S,/ w=A4,8 p0y ‘

Parametr szerokosci widma:

_10.07 foro<w,

6.0 |

|

|
504 - - - ____ S S
P/} P § R S
30 L - - - A
7X 1 J E AL el
1.0 4+ - - - - / ——————————————
UG f T t T T

0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5

Fig. Wplyw wspotczynnika y na ksztatt widma. @

0.09 forw>w, Wspotczynnik normalizujgcy: 4,=1-0.2871ny,

3.0



Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Wplyw parametrow funkcji aproksymujgcej na ksztatt widma.

SW(CDJ A
T,=10s
[m*s] {‘\
\ Hy;=7m
/[\ H,; m
AN
\ : E Hys=5m
/ E“' =4m
0.2 0.6 1.0 14

Sw (CUJ A

[m*s]

12

T,=125s

10

T,=105s

m T,=85s

V-

|
|
|

\\
\

""--.._______-‘--‘

47,
/

oI\

6 0.8 1.0 1.2 1.4 1.6
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Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Przyktad 3.1 Wyznacz gtowne parametry falowania H_ i T, dla obszaru potozonego 70 km
na potnoc od Przyladka Rozewie, jesli predkosc wiatru U, ;.= 19.6 m/s. Wiatr zachodni.

Wskazowka: postuz sie mapa i namogramem Breugema i Holthuijsena,

Przykiad 3.2. Narysuj wykres widma falowania JONSWAP, zaktadajac, ze wspotczynnik
ksztaltu piku wynosi y=3.3. (Dla porownania narysuj tez wykres dla y=1.0).

Przyktad 3.3. Napisz rownanie fali nieregularnej {={(x,t) w postaci szeregu zawierajgcego 6
sktadnikow (6 fal regularnych). Narysuj wykres tej fali w dziedzinie czasu i w dziedzinie x
Wskazowka: tabela liczb losowych (od 0.0 do 1.0 (1) ) znajduje sie ponizej.

0,0439 0,6691 0,3794 0,8228 0,8313 0,9369
0,3773 0,5921 0,0084 0,0545 0,3657 0,7571
0,3556 0,4383 0,7231 0,5508 0,3522 0,9873
0,5458 0,6553 0,5884 0,6780 0,3295 0,9508
0,3869 0,8523 0,4219 0,9934 0,3889 0,4435
0,1340 0,8513 0,2962 0,8131 0,9968 0,7872



Significant wave height H, , in metres

Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Przyktad 3.1 Wyznacz gtowne parametry falowania H_ i T .. Rozwigzanie

Obszar: 70 km na potnoc od Przylagdka Rozewie,
Predkosc i kierunek wiatru: U =19.6 m/s.

Breugem and Holthuijsen wave growth no‘%%&?rm
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Falowanie morza
Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Przykiad 3.1 Wyznacz gtdwne parametry falowania H_i T_ ... Rozwiazanie

Z mapy dla wiatru zachodniego
mamy:

fetch=300km=162 nm

Z nomogramu  odczytalismy
nastepujgce wartosci:

H_=6.3m; Tp:10.55;

Przyjelismy: y=3.3.

Uzywajgc formuty JONSWAP,
uzyskamy widmo przedstawione
na  wykresie  obok. (Dla
porOwnania pokazano wykres
dla y=1.0, odpowiadajacy widmu
Piersona-Mostkowitza.

Sg(w) [M2s/rad]

o - N W pe 93] (=)} ~l o] O
T T T T T T T T T

13

12
1M

-
o
|

Sz (w) [m2s/rad]

T T T
5y, gamma=33 —
Spm ., gamma=1.0 -

| | 1 | 1 | 1 | | 1 | i 4 | 1
0 010203040506070809 1 111213141516 1.7 1819 2
w [M2s/rad]



Sg(w) [m2s/rad]

Falowanie morza

Matematyczne (wyidealizowane) formy widma falowania

Przyktad 3.1 Wyznacz gtowne parametry falowania H_i T .. Rozwigzanie

W oparciu o formute JONSWAP dla
okreslonych w, mozna obliczyC S,

A nastepnie k,, ¢, , €,

Sz (W) [m2s/rad]

e pp— ;
11; ! Ol)i SZ,i ki ZA,i
ol [rad/s] [m?s/rad] [rad/m] [m]
i 1 0,5 2,777

61 2 0,6 12,874

il 3 07 3,903

! 4 08 2,160

T 5 0,9 1,387

00 0I.1 0I.2 0I.3 0.4 OI.S 0I.6 0I.7 OI.8 OI.9 I‘I ‘II.‘I 1.2 1I.3 1.4 1;71;.6 1I.7 1I.8 ‘II.9 2 6 1’0 0’891

w [m2s/rad]
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Wiatr
Definicja wiatru

Wiatr — poziomy lub prawie poziomy ruch powietrza wzgledem powierzchni ziemi.

Wiatr wywotany jest przez roznice ciSnien oraz roznice w uksztattowaniu powierzchni.
Termin wiatr jest uzywany w meteorologii prawie wytgcznie na okresSlenie horyzontalnej
sktadowej wiatru. Istnieje jednak sktadowa pionowa wiatru i wtedy jest tak nazywana. Wiatr
moze wiaC z obszarow wyzszego cisnienia do obszarow nizszego cisnienia, ale w Srednich
szerokosciach geograficznych, ze wzgledu na site Coriolisa, wiatr wieje zazwyczaj
rownolegle do linii takiego samego cisnienia (wiatr geostroficzny). Wiatr jest jednym ze
sktadnikow pogody, w tym celu podaje sie predkosc¢ wiatru (w m/s lub km/h) i kierunek, z

ktorego wieje. Nalezy zachowaC uwage przy uzywaniu terminologii kierunku wiatru:
meteorolodzy pod nazwa wiatr zachodni rozumiejg wiatr wiejacy z zachodu, podczas gdy

.zachodni prad oceaniczny” to prad ptynacy na zachod (czyli roznica o 180 stopni w definicji
Kierunku).

Do pomiarow wiatru stuzy anemometr (wiatromierz). Wiatr mozna tez mierzy¢ za pomoca
technik satelitarnych (teledetekcji) za pomoca skaterometréw wykorzystujacych zjawisko fal
kapilarnych na wodzie (refleks stonca), za pomocg teledetekcyjnych metod akustycznych
sodar, za pomoca obserwacji poruszajacych sie chmur, za pomoca radaru, za pomocg sond
meteorologicznych, i innych technik.




Wiatr

Modele matematyczne wiatru

Modelowanie profilu wiatru [1/2]
Najbardziej rozpowszechnionym modelem profilu wiatru jest model okreslony funkcja

i

Gdzie

H — jest wysokoscig dla ktorej predkosc wiatru U(H) jest okreslona (najczesciej H=10m),

o — wyktadnik, najczesciej dla dilugotrwatych wiatrow w rejonie ,,otwartego” morza przyjmuje
sie a=1/7 do 1/8. Wg DNV a=0.12



Wiatr

Modele matematyczne wiatru

Modelowanie profilu wiatru [2/2]
Inng forma opisu profilu wiatru jest wzor logarytmiczny. Jedna z form wzoru
logarytmicznego jest:

1 Z
U(z)=U(H){[1+—vEIh—]| . ©
k. H
gdzie:
ka: 04 - stata von Karmana
k2
K= - 5 wspotczynnik tarcia powierzchni.
H
In —
Z
zZ, - parametr okreslajacy chropowatosc, 0.0001 dla otwartego morza bez

fal, 0.0001 — 0.01 otwarte morze pofalowane [DNV-RP-c205]



Wiatr

Modele matematyczne wiatru

Model niestacjonarny wiatru. Gestos¢ widmowa predkosci wiatru

Opis niestacjonarnej natury wiatru jest (w ogolnosci) bardzo ztozony. Jednym ze sposobow
opisania turbulencji wiatru jest opis za pomoca widma wiatru.

Przyktadowe stosowane funkcje aproksymujgce widmo wiatru, to [Feikema, Wichers(1991)]:

Widmo Harrisa (w literaturze zwane_rowniez widmem DNV):

U
5, (w)=22C i sl @
| 2+(L w/(2 xU,))
gdzie:
C - wspotczynnik oporu tarcia powierzchni; mozna przyjac 0.002 dla morza

wzburzonego, 0.0015 dla ,umiarkowanego” stanu morza,

UW - Srednia godzinowa predkos¢ wiatru na wysokosci referencyjnej 10m powyzej
powierzchni wody,

L - wymiar skali dlugosci; mozna przyja¢ 1800m

w

- czestosc oscylacji wiatru.



Wiatr

Modele matematyczne wiatru

Model niestacjonarny wiatru. Gestos¢ widmowa predkosci wiatru

Widmo Ochi-Shin [Fikema, Wichers (1991)]:
_ 2

gdzie wspotczynnik porywu wiatru Fy definiowany jest nastepujaco:

F,=583x da 0=w=<0.001835U, ,

420 x’
F,=—=—"-——— da 0.001885U,<®w<0.0628U, ,
(1+x )
0.7
F = 938X da ©>0.0628U,

9 (1+X0.35>11.5

adzie:  x=1.5922 C=(750+69U,,)-10""

Ww



Wiatr

Modele matematyczne wiatru

Model niestacjonarny wiatru. Gestos¢ widmowa predkosci wiatru

Zmodyfikowane widmo Harrisa (zwane widmem Willsa) [Fikema, Wichers]:

5/3
Sy ()= %CU /| x 15+%x ©)
gdzie:
x=286.5-

w
C - wspotczynnik chropowato$ci powierzchni, 0.003



Wiatr

Modele matematyczne wiatru

Model niestacjonarny wiatru. Gestos¢

widmowa predkosci wiatru

Porownanie roznych funkcji gestosci
widmowej wiatru [Fikema, Wichers (1991)].

Rys. Wykresy (roznych) funkcji gestosci

widmowej predkosSci wiatru.

Spectral density (mz,(s)
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Wiatr

Modele matematyczne wiatru

Model niestacjonarny wiatru. Predkos$¢ wiatru w funkcji czasu [Fikema, Wichers(1991)]:

Majac dana funkcje gestosci widmowej predkosci wiatru, niestacjonarna funkcja predkosci
wiatru moze byc¢ obliczona za pomocg szeregu trygonometrycznego o skonczonej ilosci

elementow (wykorzystujac teorie szumu losowego), jako:
N

U,(t)=) 25y, (w,) dw-cos(w;t+Q))|+U,, . ©

j=1

gdzie:
N — liczba elementow szeregu,
S, (w) — tablica wartosci funkcji widmowej,

dw — ,delta omega” — przyrost czestosci kotowej,
t — czas,
Q- wartoS¢ losowa z przedziatu od 0 do 2T,

U, — srednia predko$¢ na wysokosci 10m powyzej powierzchni wody.



Wiatr

Modele matematyczne wiatru

Model niestacjonarny wiatru. Predkos$¢ wiatru w funkcji czasu [Fikema, Wichers(1991)]:

Predkos¢ wiatru w funkcji czasu i przestrzeni

Aby uzyskac¢ opis predkosci wiatru w funkcji zaréwno czasu t jak i przestrzeni z ,fgczymy”
formuty opisujgce wiatr w dziedzinie czasu z wybrang formutg opisujgca profil wiatru w
przestrzeni.

Przyktadowo w oparciu o funkcje potegowa (1) mozemy uzyskaC nastepujgca funkcje
predkosci w czasie i przestrzeni U =U (z,t) :

04
Z
U(Z’t)_UW,IOm(t)(lOm (7)
Gdzie funkcja predkosci U, ,,,.(t) opisana jest wzorem (6) (patrz poprzedni slajd):

N

Uw,mm(t)ZZ

j=1

\/ZSUW(a)j)(Sa)-COS(a)jHQj) +U,, (6)




Wiatr

Modele matematyczne wiatru

Model niestacjonarny wiatru. Predkos$¢ wiatru w funkcji czasu [Fikema, Wichers(1991)]:

Przyktadowe wykresy predkosci wiatru w funkcji czasu

jE? i , m h‘ﬁ M

l
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