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PENGANTAR PENERBIT

Sebagai penerbit ilmiah, Penerbit BRIN mempunyai tanggung jawab
untuk terus berupaya menyediakan terbitan ilmiah yang berkualitas.
Upaya tersebut merupakan salah satu perwujudan tugas Penerbit
BRIN untuk turut serta membangun sumber daya manusia unggul
dan mencerdaskan kehidupan bangsa sebagaimana yang diamanatkan
dalam pembukaan UUD 1945.

Buku ini membahas secara komprehensif fisika dan matematika
atmosfer tropis, khususnya di kawasan Benua Maritim Indonesia.
Pembahasan disusun secara sistematis mulai dari hukum kekekalan
dan persamaan dasar fluida, struktur vertikal atmosfer (keseimban-
gan radiasi-konveksi), hingga sirkulasi zonal dan meridional seperti
sirkulasi Hadley, Walker, Monsun, dan Brewer-Dobson. Buku ini juga
mengupas secara mendalam dinamika gelombang ekuator (Kelvin,
Rossby, MJO), fenomena Borneo Vortex, siklus diurnal, hingga
dinamika nonlinier dan teori chaos.

XV



Buku ini sangat cocok dibaca mahasiswa tingkat lanjut, dosen,
peneliti muda, serta ilmuwan atau praktisi di bidang meteorologi,
fisika atmosfer, sains iklim, dan oseanografi yang telah menguasai
landasan dasar kalkulus dan mekanika fluida. Kami berharap hadirnya
buku ini dapat menjadi referensi bacaan untuk menambah wawasan
dan pengetahuan bagi seluruh pembaca. Akhir kata, kami mengucap-
kan terima kasih kepada semua pihak yang telah membantu proses
penerbitan buku ini.

Penerbit BRIN
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KATA PENGANTAR

Ilmu fisika merupakan fondasi penting dalam memahami sistem
alam yang kompleks di sekitar kita. Tanpa disadari oleh banyak
orang, fisika sangat erat kaitannya dengan berbagai aspek kehidupan
manusia sehari-hari. Salah satu penerapannya yang sangat nyata dan
relevan adalah dalam memahami dinamika atmosfer dan laut, serta
interaksinya dengan sistem iklim global yang sangat memengaruhi
kehidupan di wilayah tropis seperti Indonesia.

Buku ini hadir sebagai sebuah kontribusi ilmiah yang sangat
berarti karena membahas secara komprehensif fisika atmosfer tropis
dengan pendekatan ilmu fisika yang mendalam. Fokus pada wilayah
tropis menjadikan buku ini sangat relevan bagi Indonesia, yang secara
geografis terletak di garis khatulistiwa dan berada pada posisi strategis
dalam sistem iklim global, khususnya dalam fenomena, seperti El
Nifo, La Nifia, dan dinamika Monsun Asia.

Lebih istimewa lagi, buku ini ditulis oleh penulis Indonesia ber-
sama seorang peneliti senior asal Jepang yang telah mengabdikan lebih
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dari empat dekade dalam penelitian iklim dan dinamika atmosfer
di Indonesia. Kolaborasi ini mencerminkan semangat kerja sama
internasional dalam dunia riset dan menjadi contoh nyata bagaimana
kemitraan ilmiah jangka panjang dapat menghasilkan karya yang
berdampak besar bagi pengembangan ilmu pengetahuan di Indonesia.

Sebagai buku pertama dalam bahasa Indonesia yang secara
khusus membahas dinamika meteorologi tropis dengan penekanan
pada proses fisika, saya yakin karya ini akan menjadi referensi
penting bagi mahasiswa, dosen, peneliti muda, dan praktisi yang
berkecimpung dalam kajian-kajian iklim, dinamika atmosfer, serta
sistem bumi secara umum. Buku ini juga sejalan dengan visi BRIN
untuk memperkuat literasi ilmiah dan mendorong kemandirian riset
nasional, terutama dalam isu-isu strategis yang berdampak langsung
terhadap pembangunan berkelanjutan.

Saya menyampaikan apresiasi setinggi-tingginya kepada para pe-
nulis atas dedikasi dan kontribusinya dalam menghadirkan buku ini.
Semoga buku ini dapat menjadi inspirasi dan panduan bagi generasi
muda Indonesia untuk terus mengembangkan ilmu pengetahuan dan
teknologi demi masa depan bangsa yang lebih baik.

Jakarta,
Laksana Tri Handoko
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“Yamanaka dan Sulaiman menyajikan pandangan yang unik dan kom-
prehensif tentang prinsip dasar dinamik dan termodinamika atmosfer
di Tropis. Buku ini dapat menjadi referensi umum yang sangat baik
bagi mahasiswa tingkat lanjut dan para ilmuwan yang tertarik dengan
sirkulasi tropis serta hubungannya dengan sistem iklim yang lebih luas”

Sandro W. Lubis, Pacific Northwest National Laboratory (PNNL),
USA.

“Sudah lama dikenal bahwa sirkulasi laut dan atmosfer Indonesia me-
megang peranan penting dalam sirluasi laut dan iklim dunia. Namun,
baru pertama kali terbit buku yang komprehensif menerangkan dinamika
meteorologi tropis dalam bahasa Indonesia. Oleh karena itu, buku ini

merupakan referensi wajib bagi yang ingin mengetahui lebih mendalam
tentang peranan dinamika atmosfer kita dalam sirkulasi iklim dunia.”

R. Dwi Susanto
University of Maryland, College Park, USA

“Buku yang telah ditulis dengan lengkap dan layak menjadi rujukan
utama untuk bidang meteorologi tropis.”

Husin Alatas

Prof Fisika Non Linier dan Sistem Kompleks, IPB University
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“Buku ini membahas secara komprehensif tentang atmosfer dan laut tropis
serta dinamikanya yang kompleks. Mulai dari pemahaman tentang per-
samaan dasar dan hukum kekekalan, hingga eksplorasi struktur atmosfer
secara vertikal, sirkulasi zonal dan meridional, gelombang atmosfer di
kawasan ekuator, serta sirkulasi angin darat dan laut. Buku ini juga men-
yajikan pendekatan yang melibatkan ketakstabilan nonlinier, teori chaos,
dan gelombang nonlinier di kawasan ekuator. Dengan penjelasan yang
jelas dan ilustrasi yang mendukung, buku ini akan membantu pembaca
memahami secara komprehensif dan mendalam tentang fenomena dan

proses yang terjadi di atmosfer tropis.”

Deni Septiadi
Kepala STMKG

“Buku ini merupakan puncak dedikasi seumur hidup Profesor Yamanaka
terhadap meteorologi tropis di benua maritim Indonesia. Diselesaikan
tepat sebelum wafatnya, buku ini mewujudkan komitmennya yang
teguh terhadap penelitian ilmiah dan pendidikan. Ditulis dalam bahasa
Indonesia untuk kepentingan mahasiswa dan peneliti muda setempat,
buku ini merupakan bukti keyakinannya bahwa pengetahuan harus
dibagikan dalam bahasa mereka yang mencarinya. Sebagai salah satu
muridnya, saya dengan sepenuh hati merekomendasikan buku ini. Di
dalam halaman-halamannya, tidak hanya terdapat wawasan ilmiah
yang mendalam, tetapi juga kecintaan Profesor Yamanaka yang tak
tergoyahkan kepada kaum muda Indonesia dan hasratnya terhadap

wilayah yang ditelitinya secara mendalam.”

Shuichi Mori

Senior Scientis-JAMSTEC



PRAKATA

Benua Maritim Indonesia (BMI) adalah miniatur planet Bumi yang
mempunyai ikatan erat antara daratan dan lautan. Tanpa BMI maka
ekuator bumi akan menjadi “planet aqua” dengan permukaan rata
di mana atmosfer dan lautan mengalir hampir secara zonal (timur-
barat). Daratan dan lautan di atas Bumi mempunyai rasio luas 3:7
(mirip dengan rasio darat dan laut di BMI). Massa air di Samudra
timur Pasifik mengalir ke arah utara (Kuroshio) yang merupakan
manifestasi dari gelombang samudra khatulistiwa yang memengaruhi
variasi antartahunan atmosfer-laut, seperti ENSO dan IOD, serta
berdampak pada perpindahan sirkulasi Walker (sirkulasi atmosfer).
Perubahan sirkulasi ini memengaruhi cuaca dan iklim di BMI, sedan-
gkan perubahan dinamika atmosfer di BMI memengaruhi sirkulasi
ekuator dan dunia. Ini proses umpan balik dan telekoneksi.

BMI terdiri dari banyak pulau besar/kecil dengan garis pantai
yang sangat panjang, banyak selat sempit yang mengontrol sirkulasi
lautan global (Pasifik hingga Hindia). Perbedaan kapasitas panas
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daratan-laut di sepanjang garis pantai menghasilkan curah hujan
terbesar di dunia dengan siklus diurnal. Siklus ini sangat dominan
bahkan pada musim hujan. Pendinginan daratan yang disebabkan
oleh hujan yang menyerupai alat penyiram membalikkan gradien suhu
trans-pesisir sebelum matahari terbit. Proses-proses ini menyebabkan
terjadinya pertukaran massa udara yang cepat antara daratan dan
atmosfer, sebagai konsekuensi akan menghilangkan polutan udara
lokal karena proses adveksi. Di lain pihak, pada tahun-tahun El Nifio
misalnya, suhu permukaan laut yang lebih dingin menekan curah
hujan pagi hari di pesisir pantai, dan sering kali menyebabkan kabut
yang menyebar dari daratan di sepanjang BMI.

Pemahaman dinamika atmosfer dan laut BMI menjadi sangat
penting dan buku ini menyediakan landasan ilmu untuk memahami
fenomena atmosfer di BMI. Penelitian di BMI sudah berkembang
sangat pesat sejak dua dasawarsa yang lalu, di mana penelitian di
bidang ini menjadi sangat maju termasuk kontribusi dari peneliti
Indonesia. Suatu hal yang sangat membanggakan. Buku ini bukanlah
rangkuman dari penelitian yang sudah ada, melainkan memberikan
dasar pengetahuan dinamika yang dapat digunakan para mahasiswa
atau peneliti junior untuk melakukan penelitian dinamika atmosfer
di BMI dalam tingkat lanjut.

Buku ini terdiri dari delapan bab. Pada Bab 1, pembaca
akan disajikan pengantar mengenai fenomena yang sering muncul
di BMI, seperti sea-breeze circulation, ENSO, 10D, Borneo vortex,
dan lain sebagainya. Konsep matematika mendasar dinamika atmosfer
yang dinyatakan oleh persamaan kekekalan momentum, persamaan
adveksi-difusi yang berlaku di ekuator dibahas secara mendalam
pada Bab 2. Pemanasan Matahari yang intensif di BMI memberikan
struktur vertikal atmosfer yang unik, di mana tidak hanya muncul
dalam bentuk distribusi panas, tetapi juga kelembapan (air), hal ini
disajikan pada Bab 3. Setelah memahami struktur vertikal atmosfer,
selanjutnya akan dipelajari struktur horizontal dan gabungan kedu-
anya yang dimanifestasikan dalam bentuk sirkulasi Hardley, Monsoon,
dan lain sebagainya. Ini dijabarkan secara mendalam pada Bab 4. Tak
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ada fenomena yang lebih penting selain gangguan yang menjalar atau
disebut sebagai gelombang yang muncul di ekuator, seperti gelombang
Kelvin, gelombang Rossby, dan lain sebagainya. Pembahasan ini disa-
jikan pada Bab 5. Munculnya curah hujan di BMI yang mempunyai
intensitas terbesar di dunia disajikan pada Bab 6, beserta interaksinya
dengan fenomena yang lain seperti Madden-Jullian Oscillation (MJO).
Variasi diurnal yang muncul dalam bentuk sirkulasi angin laut-darat
(land sea-breeze circulation) secara mendalam dibahas pada bab 7,
baik model yang linier maupun nonlinier. Dikarenakan alam yang
kompleks maka umumnya suatu fenomena akan muncul dalam bentuk
dinamika nonlinier. Meskipun hal ini memiliki bentuk matematika
yang rumit, penulis berusaha menyajikannya secara hati-hati pada Bab
8. Untuk dapat memahami konsep matematika dan fisika gelombang
maka buku ini dilengkapi dengan Apendiks.

Sejauh ini hanya sedikit buku daras (text books) yang membahas
tentang meteorologi teoretis, fisik, atau dinamis di wilayah tropis.
Kebanyakan hanya menjelaskan tentang persoalan di lintang tinggi,
seperti angin geostropik, siklon ekstratropis, serta front dan alat
aplikasi praktisnya yang disebut peta cuaca. Isi buku ini pada awalnya
disiapkan untuk rangkaian kuliah dua minggu yang dilaksanakan
dalam “Kursus Pelatihan Ahli Jangka Pendek tentang Cuaca Perama-
lan I, Japan International Collaboration Agency (JICA) - Departemen
Meteorologi Sri Lanka, dengan judul “Meteorologi: Proyek Observasi,
Prakiraan Cuaca, dan Diseminas’, pada 21 November-1 Desember
2016 di Departemen Luar Negeri Sri Lanka. Pada awal februari 2020
tepat sebelum covid-19, saya dan Dr. Sulaiman melakukan studi
lapangan di Pulau Bengkalis, dan saya meminta Dr. Sulaiman untuk
menerjemahkan buku ini ke dalam bahasa Indonesia dengan harapan
lebih banyak lagi ilmuwan Indonesia akan berkiprah pada peneli-
tian dinamika atmosfer BMI dalam tingkatan global. Kami berdua
akhirnya merekonstruksi kembali dari naskah awal, dan disesuaikan
dengan kebutuhan penelitian di BMI.

Segala sesuatu ada biayanya, begitu juga dengan buku ini. Pembaca
akan dapat mengerti buku ini dengan mudah jika telah menguasai
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dengan baik kalkulus dan mekanika fluida, karena buku ini bukan-
lah buku meteorologi deskriptif, melainkan lebih pada matematika
meteorologi. Berbeda dengan buku daras meteorologi lainnya, buku
ini hanya dapat dimengerti dengan menurunkan semua perhitungan
dan formulasinya. Untuk itu, pembaca harus menyediakan pensil dan
kertas yang cukup banyak. Bumi dan alam semesta seisinya sebagai
ciptaan Tuhan Yang Maha Esa memiliki kompleksitas yang tinggi
sehingga tidak sepenuhnya dapat dipahami oleh nalar manusia. Akhir
kata, semoga buku ini bermanfaat dan menambah khasanah ilmu
pengetahuan Indonesia.

Penulis mengucapkan terima kasih yang sebesar-besarnya
kepada Direktur Jenderal Lalith Chandrapala, Direktur K. H. S. M.
Premalal, Direktur Athula K. Kurunanayake, Wakil Direktur Anusha
R. Warnasuriya, dan Wakil Direktur J. M. S. P. Jayawardena atas
keramahtamahan dan kerja samanya, serta kepada Pakar JICA Dr.
Masahito Ishihara atas bimbingan, keramahtamahan, dan nasihatnya
selama perkuliahan serta atas saran dan komentarnya dalam penulisan
artikel ini. Pengajaran meteorologi tropis penulis telah dilakukan
sebagai dosen dan profesor di Universitas Kyoto dan Universitas
Kobe, ilmuwan senior di Japan Agency for Marine-Earth Science and
Technology (JAMSTEC) di Jepang, serta menjadi ilmuwan tamu di
banyak universitas dan institut di Indonesia dan negara-negara Asia
Tenggara lainnya. Khususnya penulis mengucapkan terima kasih
kepada Dr. Fadli Syamsudin dari Badan Pengkajian dan Penerapan
Teknologi (BPPT) Indonesia atas kolaborasi dan dukungannya selama
“Hydrometeorological Array for IntraSeasonal Variability-Monsoon
Automonitoring, Japan Program Promosi Sistem Pengamatan Bumi”
(JEPP-HARIMAU, 2005-10, didanai oleh Kementerian Pendidikan,
Kebudayaan, Olahraga, Sains dan Teknologi (MEXT) Jepang) dan
“Studi Variabilitas Iklim dan Penerapan Masyarakat di Indonesia-
Jepang COE Benua Maritim - Optimalisasi Jaringan Radar-Buoy
untuk Prediksi Curah Hujan, Kemitraan Riset Sains dan Teknologi
untuk Pembangunan Berkelanjutan” (SATREPS-MCCOE, 2009-14,
didanai oleh Badan Sains dan Teknologi Jepang (JST) dan JICA).
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Bab |

Fenomena Dasar Atmosfer
dan Laut Tropis

The equator, where both components of the Coriolis term in the shallow-
water equations vanish, The equatorial zone is found to be a waveguide
just as is a coastal region.

Andrian Gill.

Pemahaman kita tentang alam termasuk planet Bumi, pada awalnya
dipelajari secara deskriptif dan bersifat lokal karena berkaitan dengan
tanah dan langit melalui ilmu geografi dan astronomi (geodesi), dan
kemudian dipahami secara teoretis menggunakan hukum fisika.
IImuwan Yunani dan Romawi memelopori kategori pertama, antara
lain Eratosthenes (c.275-c.194 SM), Hipparchus (¢.190-c.120 SM),
dan Ptolemaeus (c.AD 83-c.168). Mereka menyatakan bahwa rasi
bintang Tropic of Cancer dan Tropic of Capricorn sebagai batas lintang
utara dan selatan di atas Bumi, di mana Matahari dapat tiba di zenit
pada titik balik matahari, atau Matahari di atas bola langit (lihat Bab
IV, Bagian E.1). Daerah lintang rendah di sekitar khatulistiwa di antara
kedua batas tadi, secara geografis disebut “tropis” dan tetap disebut
dengan nama itu sampai zaman atau abad pelayaran besar (sekitar
abad ke-17).

Banyak dari konsep dan teori dinamika atmosfer di lintang tinggi
hampir tidak berguna di daerah tropis. Sebagai contoh, dalam buku



meteorologi lintang tinggi. Sering kita dengar istilah badai tropis,
meskipun fenomena tersebut umumnya muncul di daerah subtropis
dan sangat jarang terjadi di daerah tropis karena letaknya dekat dengan
khatulistiwa (lihat Bab VI, Bagian C). Salah satu faktor utama yang
membedakan daerah khatulistiwa atau lintang rendah dibandingkan
dengan lintang tinggi adalah adanya energi matahari sangat intensif
dan efek rotasi bumi atau gaya Coriolis hampir nol sehingga gerak
konveksi pada bidang vertikal lebih penting daripada gerak vortisitas
horizontal tak stabil yang umumnya dominan di wilayah lintang tinggi
(Bab IV).

Kedua aspek tersebut masih banyak yang belum diketahui dan
diteliti hingga sekarang. Di satu sisi, karena keterlambatan/keter-
batasan pembentukan jaringan pengamatan di negara berkembang
dan kondisi lautan yang lebih luas, menyebabkan pengembangan
aspek deskripsi geografis masih diperlukan. Di sisi lain, selain fitur
dinamis yang disebutkan di atas, interaksi antartahunan (intra-
seasonal) dengan laut terbuka dan siklus hidrologi dengan hutan hujan
tropis memerlukan pengetahuan tentang dinamika meteorologi tropis
sebagai paradigma yang baru. Hal inilah yang menjadi motivasi utama
penulis untuk menulis buku ini.

Kombinasi tanpa batas dari dua aspek (meteorologi lintang tinggi
dan meteorologi tropis) juga diperlukan sejalan dengan berkem-
bangnya inovasi kemampuan komputer terbaru, krisis lingkungan,
dan perkembangan pengetahuan luar angkasa (dinamika matahari
dan sinar kosmik). Sekarang para peneliti geografis mempelajari hasil
keluaran model numerik dinamika atmosfer, dan fisikawan atmosfer
mempelajari hasil monitoring geografis Bumi. Di sisi lain, beberapa
prinsip fisika klasik yang biasanya digunakan pada subsistem (atmos-
fer, hidrosfer, dan lautan), serta pendekatan interdisipliner untuk studi
iklim adalah pandangan yang optimistis dan menjanjikan. Deskripsi
kuantitatif dan prediksi menggunakan matematika dan superkom-
puter sebagai alat kajian, akan memberikan hasil lebih efisien untuk
kelestarian lingkungan dan bencana. Pada dasarnya, model cuaca
atau iklim adalah solusi seperangkat persamaan diferensial dengan
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komputer. Jadi. pengetahuan boundary value problem sangat funda-
mental dikuasai sebelum masuk ke model numerik secara umum, jika
tidak maka kita hanya akan menjadi tak lebih dari operator software.

Gaya gerak utama dinamika atmosfer, yaitu gravitasi dan radiasi,
mematuhi hukum kuadrat terbalik dari jarak (I):

1
F-7 (1.1)

Suatu konsep yang ditemukan oleh Sir Isaac Newton (Gam-
bar 1.1), meskipun bentuk tampilan atau penerapan di Bumi ser-
ing kali berbeda. Sebagai contoh, gaya gravitasi Bulan/Matahari
menghasilkan pasang surut di samudra dengan dua puncak per
rotasi, dan gaya radiasi matahari menghasilkan pasang siang/
malam atau pasang surut atmosfer dengan hanya satu puncak.

. . Sir Isaac Newton (1642 —1726/27)
Gravitation

(star)

Radiation

(star)

Ket. Kiri: Perbandingan skema dua jenis gaya pasang surut (kiri; yang terakhir adalah jaring
antara radiasi bintang dan planet). Kanan atas: Potret Newton (http://www.newton.ac.uk/
about/artartefacts/newton-portrait). Kanan bawah: Hukum kuadrat terbalik dari jarak untuk
radiasi.

Gambar 1.1 Dua gaya pengerak utama yaitu gravitasi dan radiasi
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Gravitasi bekerja antara dua benda dengan massa M dan m,
akan mempunyai besar sebanding dengan massanya dan berbanding
terbalik dengan kuadrat jarak antara dua benda tersebut yang ditulis
sebagai,

Mm

F=-G=

(1.2)

di mana G=6.6741x10"" Nm*/kg* (m® kg's*) adalah konstanta
gravitas universal dan tanda negatif menyatakan tarik-menarik.
Jika kita subtitusikan hukum Newton kedua, di mana gaya akibat
percepatan gravitasi (g) adalah F=-mg, maka kita peroleh,

M
g=07 (1.3)

dikenal dengan nama percepatan gravitasi. Jadi, percepatan
gravitasi ditentukan oleh massa dan jari-jari suatu benda langit. Mi-
salnya, Bumi dengan jari-jari 6.37x10° m dan massa 5.972x10* kg akan
mempunyai percepatan gravitasi 9.82 m/s*. Sebagai contoh, kekuatan
gravitasi antara Bulan ke Bumi dan Matahari ke Bumi menentukan
kekuatan pasang surut laut.

Setiap benda di dunia ini akan memancarkan radiasi karena
dalam bentuk radiasi elektromagnetik yang dinyatakan oleh hukum
Plank sebagai berikut,

B,(T)= 2hc?
S [exp(hc)—l} (1.4)
kT

di mana h=6.6261x10"* Js (m’kg/s) dinamakan konstanta
Plank dan k=1.3806x10% J/K dinamakan konstanta Boltzmann,
c=2.9979x10°® m/s adalah kecepatan cahaya di vakum, T adalah tem-
peratur permukaan benda (Kelvin), dan A adalah panjang gelombang
elektromagnetik (m). Untuk permukaan sebuah bola maka radiasi
oleh seluruh permukaan sebuah bola adalah
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iy o _ 27k
B(T)= zj,[ ! B,(Ndo=oT", o==s~ (15)

di mana o adalah konstanta Stefan-Boltzmann. Jika kita deferen-
sialkan terhadap panjang gelombang pers-5 maka kita peroleh,

OB 0. (5 hc

—= —— | =5 AT =2857[umK
oA kAT

| (1.6)

yang dikenal dengan nama hukum pergeseran Wien. Sebagai
contoh, pemukaan Matahari dengan temperatur 5800 K akan me-
mancarkan radiasi dengan panjang gelombang 0.5 um, sedangkan
pemukaan Bumi dengan temperatur 15°C = 288 K akan memancarkan
radiasi dengan panjang gelombang 10 um.

Ly Y 1
el =oT* 4mr2 — T= S0 o o
o @ p 4ol = I

) Distance [ / TN (Spis the solar constant
From __ <« Earth ¥ at the earth at [=1 AU)
Men:la P . \. i
h
200 — %ﬁh"<

9)
3 100 ... S ——
E / °
[}
1] —
2 0 /
S —100
3
=]
g —200L
& / I
/
/ Solar Dist ’ ce (108 km)

Venus  Earth  Mars

Gambar 1.2 Variasi radiasi yang dipancarkan oleh planet Matahari.
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Dengan menggunakan hukum kuadrat terbalik maka fluk ra-
diasi Matahari akan diberikan oleh S /I di mana S =1.366x10°> W/m?
dinamakan konstanta Matahari dan [ adalah jarak permukaan Bumi
ke Matahari dalam satuan astronomi (AU=/,=1.496x10"' m). Energi
radiasi datang per satuan waktu pada suatu planet dengan radius r
dan jarak [ diberikan oleh S /I dikalikan dengan penampang area 77
dengan radiasi benda hitam dinyatakan oleh ¢T* dikalikan dengan
luas permukaan suatu planet 477* maka hukum keseimbangan radiasi
dan energi yang diemisikan dinyatakan oleh,

S,(1-4 :
720'72'1”2=UT4472'I’2 = T={_O( 7 )}
40 (1.7)

di mana A adalah albedo atau disebut sebagai efek parasol
(payung) untuk radasi datang Matahari. Pers 6 menyatakan bahwa
temperatur permukaan planet (radiasi benda hitam) akan berband-
ing terbalik dengan akar jaraknya ke Matahari. Secara teoritik, maka
permukaan Bumi akan memiliki temperatur T=278 K atau 5 °C, tetapi
kenyataannya, temperatur pemukaan Bumi rata-rata adalah 27 °C atau
300 K, kelebihan panas ini disebabkan oleh adanya efek gas rumah
kaca (payung). Jadi, gas rumah kaca berperan dalam menjaga kondisi
Bumi tetap hangat. Hal ini terjadi karena pemukaan Bumi dilind-
ungi oleh Atmosfer melalui proses yang sangat kompleks. Meskipun
prosesnya kompleks, tetapi ada dua hal yang harus selalu seimbang,
yaitu energi dan air. Proses tersebut ditunjukkan dalam Gambar 1.3.
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Global Energy Flows W m 2 (Trenberth etal, 2009) (a)

Incoming Outgoing
Solar Longwave
Radiation Radiation
341.3Wm™? 2385Wm”?

Reflected by
Clouds and

Emitted by /|

Atmosphere 192

Absorbed by el Surface

sorl y Thermals Evap.- rfac

Surface transpiration -Badiation  Absorbed by
Surface

Net absorbed
0.9

1

\
1oy M0
1 —

261(-112)

Land 30% of area

Ocean 70% of area

Ket.: a) Keseimbangan energi dan b) water budget di permukaan Bumi
Sumber: Trenberth et al., 2009, IPCC reports

Gambar 1.3 Keseimbangan energi dan water budget di permukaan
Bumi

Siklus air melingkupi semua permukaan Bumi, mulai dari
lautan, atmosfer, dan daratan dengan perubahan fase yang sangat
aktif, seperti proses penguapan (dari daratan dan lautan) dan kon-
densasi (pembangkitan awan di atmosfer). Uap air termasuk material
penyumbang gas rumah kaca dan awan memberikan efek payung.
Singkatnya, air terkait dengan pemanasan dan pendinginan. Bumi
hanyalah satu planet kritis dalam apa yang disebut “zona layak huni”
dengan fluida melingkupinya. Daerah tropis adalah wilayah utama
siklus air (perangkap dingin tropopause, pembentukan awan, dan
curah hujan). Dengan kata lain, wilayah tropis terutama Benua
Maritim Indonesia (BMI) merupakan motor bakar pengerak iklim
di Bumi (lihat Gambar 1.4).

Fenomena Dasar Atmosfer ... 7



Manusia muncul baru-baru ini sekitar 5 juta tahun yang lalu.
Sepanjang sejarah Bumi, sebagian besar iklim berubah, misalnya
karena gerakan astronomi Bumi (presesi, perubahan miring, dan ek-
sentrisitas), lempeng tektonik menyebabkan perpindahan benua dan
samudra serta letusan gunung berapi (lihat Gambar 1.5). Perubahan
bentuk daratan dan lautan akan memengaruhi siklus air sehingga
cuaca dan iklim berubah. Kemiringan poros Bumi berhubungan
langsung ke garis lintang tropis (siklus Milankovic), lempeng tek-
tonik dan gunung berapi telah membuat kondisi geografis yang khas,
seperti munculnya benua maritim. Letusan gunung berapi dapat
menyebabkan pendinginan/pemanasan efek payung seperti beberapa
abad terakhir, dan situasi ini sangat bergantung pada sirkulasi umum
tropis, tidak hanya di troposfer tetapi juga di stratosfer (lihat Gambar
1.6). Fakta bahwa kurangnya pemahaman meteorologi yang memadai
di wilayah tropis, yang mencakup sekitar setengah permukaan bumi
merupakan salah satu faktor utama dalam kesulitan memahami dan
memprediksi iklim global Bumi.

Apa yang disebut peningkatan kapasitas (capacity building) dalam
kerja sama internasional biasanya dianggap sebagai negara maju
mentransfer pengetahuan/teknologi mereka ke negara berkembang.
Sayangnya, di wilayah tropis tidak terdapat negara maju sehingga
pemahaman dinamika meteorologi tropis terkendala terkait kehadiran
monitoring. Hal ini menjadi tantangan bagi ilmu pengetahuan secara
umum. Di pihak lain, hal ini menjadi keunggulan komparatif bagi
negara tropis.

8 Dinamika Meteorologi Tropis



Lord Rayleigh Lord Kelvin
John William Strutt William Thomson
(1842-1919) (1824- 1907)

Ket.: Perkembangan ilmu meteorologi tidak terlepas dari peran fisikawan dalam memahami
alam sekitarnya. Dua fisikawan dari Inggris, anggota ilmuwan kerajaan (Royal Society)
Reyleigh memberikan pemahaman tentang dinamika atmosfer dan Kelvin memberikan
pemahaman tentang sifat optis atmosfer dan temperatur Bumi.

Gambar 1.4 Perkembangan ilmu meteorologi

Alfred Lothar Wegener
(1880 -1930)
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Ket.: Proses geologi terkait perubahan daratan dan lautan memegang peranan
penting dalam iklim di Bumi. Teori lempeng tektonik dikemukakan oleh naturalis
Jerman Alfred Wegener, beliau meninggal di Kutub Selatan, dan jasadnya tidak
pernah ditemukan.

Gambar 1.5 Proses geologi terkait perubahan daratan dan lautan
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Ket.: Letusan Gunung Krakatau memberikan dampak secara global,
yaitu pendinginan suhu Bumi.

Gambar 1.6 Letusan Gunung Krakatau

Dalam dua dasawarsa terakhir ini telah terjadi lonjakan pengeta-
huan tentang BMI yang diilustrasikan pada Gambar 1.7. Mulai dari
fenomena lokal seperti land-sea breeze dan interakasinya dengan
sistem yang lebih besar, seperti cold surge, MJO, Borneo vortex, serta
interaksi dengan sistem global ENSO, Monsoon, Indonesia Troughflow,
dan dispersi aerosol (kebakaran hutan dan industri). BMI adalah salah
satu sumber aerosol antropogenik terbesar di dunia karena polusi dan
pembakaran biomassa terutama di wilayah lahan gambut. Aerosol yang
dilepaskan berinteraksi dengan konveksi global pada rentang skala
waktu yang luas dan menyebabkan variasi dalam distribusi air tawar
di laut bagian atas. Variasi ini diperparah oleh efek pencampuran yang
didorong oleh angin dan pasang surut di laut BMI yang memengaruhi
suhu permukaan laut (SST) dan memberi umpan balik ke atmosfer.
Sirkulasi Walker yang naik di atas IMC mengendalikan musim hujan
di seluruh Asia, El Nifio-Southern Oscillation (Bjerknes, 1969) dan
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Dipole Samudra Hindia (Saji et al., 1999). Secara umum, peristiwa
El Niflo akan bertepatan (meskipun tidak selalu) dengan peristiwa
IOD+, sedangkan peristiwa La Nifla bertepatan dengan peristiwa
IOD-. Efek ini memberikan dampak pada BMI yang berperan sebagai
tuan rumah bagi pusat konvektif ekuatorial terkuat yang mendorong
sirkulasi tropis global. Jadi pada dasarnya, terjadi fenomena umpan
balik antara dinamika di BMI dengan sirkulasi global.

BMI juga menjadi rumah dari sistem air tawar yang sangat besar
yang terkandung di lahan gambut (sepanjang pesisir timur Sumatra,
pesisir selatan Kalimantan, dan pesisir barat Papua). Interaksi atmosfer
laut yang melibatkan sistem ini penting karena mengendalikan siklus
air dan karbon global serta variabilitas cuaca-iklim. Tidak ada tempat
lain di Bumi yang proses konvektifnya lebih penting bagi sistem
cuaca-iklim global daripada wilayah IMC. Tata letak geografisnya
tidak seperti tempat lain di Bumi. Ini adalah perbatasan terakhir di
daerah tropis dan dapat memberikan banyak penelitian internasional
baru. Misalnya, bagaimana fenomena laut-atmosfer ini memengaruhi
kelembapan tanah dan peran kelembapan tanah pada interaksi darat-
laut-udara di IMC belum dipahami dengan baik.

Kepulauan Indonesia di sepanjang jalur khatulistiwa dan interaksi
udara-laut di atas BMI berdampak langsung pada sirkulasi laut global
dan iklim melalui telekoneksi atmosfer dan samudra. Dalam siklus air
di wilayah tersebut, panas laten dari tanah berkontribusi ke atmosfer
melalui proses presipitasi awan yang menciptakan hubungan langsung
antara iklim daratan dan lautan (Yamanaka, 2016). BMI menghasil-
kan awan konvektif dan curah hujan paling aktif di Bumi dengan
curah hujan rata-rata sekitar 2700 mm per tahun (Matsumoto et al,,
2017; Yamanaka et al., 2018) diikuti oleh Amerika Tengah. Karena
mekanisme paling dominan dari pembentukan awan konvektif adalah
siklus diurnal yang disebabkan oleh kontras suhu daratan-laut, setiap
perubahan suhu daratan lokal dan suhu permukaan laut akibat El
Nifio dan IOD berdampak pada curah hujan di atas lahan gambut
IMC dengan reservoir air yang besar. Dengan demikian, perubahan
kecil di wilayah IMC dapat memiliki dampak yang lebih besar pada
sirkulasi global dan iklim (Yamanaka, 2016; 2020).
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island

Ket.: Diagram skematik fenomena utama atmosfer dan laut di BMI di mana fenomena utama
land-sea breeze, cold surge, MJO, Borneo vortex, ENSO, monsoon, Indonesia Troughflow,
dispersi aerosol, dan lain sebagainya (modifikasi dari Yoneyama dan Zhang, Year of Maritime
Continent, GRL, 47(12), (2020)).

Gambar 1.7 Diagram skematik fenomena utama atmosfer dan laut di BMI

LA NINA NORMAL EL NINO

Ket.: Kondisi laut dan sirkulasi atmosfer tropis (sirkulasi Walker) selama tahun-tahun netral,
La Nifia, dan El Nifio di wilayah Indo-Pasifik. Selama tahun netral dan La Niiia, IMC adalah
pusat konveksi, kedalaman termoklin lebih dalam, dan anomali suhu permukaan laut (SSTA)
lebih hangat. Di sisi lain, selama tahun El Nifio, IMC adalah divergensi, termoklin lebih
dangkal, dan SSTA yang lebih dingin. GWL adalah air tanah gambut, dan LSL adalah muka
tanah gambut.

Sumber: Sulaiman et.al., 2023

Gambar 1.8 Interaksi air tawar di lahan gambut dengan siklus global.

Diketahui bahwa kondisi iklim ekstrem, seperti El Nifio dan
Indian Ocean Dipole (I0OD+) menyebabkan kekeringan berkepan-
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jangan di lahan gambut tropis Indonesia. Fenomena iklim ekstrem
ini menyebabkan muka air tanah (GWL) turun, dan berakibat
pada melimpahnya lahan gambut yang rawan kebakaran. Namun,
pengukuran GWL selama 27 tahun di hutan gambut Kalimantan
Tengah menunjukkan bahwa GWL terendah terjadi beberapa min-
ggu sebelum super El Nifio dan setelah IOD+ mencapai puncaknya
masing-masing. SST turun karena angin timur yang tidak normal di
sepanjang Jawa-Sumatra bagian selatan, yang terjadi beberapa minggu
sebelum GWL turun ke nilai terendah (Sulaiman et al., 2023). Oleh
karena itu, interaksi daratan-lautan-atmosfer di wilayah Indo-Pasifik
dapat digunakan sebagai sinyal peringatan akan terjadinya super El
Nifo dan peristiwa IOD+ ekstrem serta mengarah pada tindakan
pencegahan kekeringan. Namun, pemantauan in situ yang berkelan-
jutan terhadap fase IOD dan ENSO sangat mahal dan menantang
secara logistik. Oleh karena itu, diperlukan proksi untuk memantau
dan memprediksi fenomena laut dan iklim ini (lihat Gambar 1.8).
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Bab Il

Hukum Kekekalan dan
Persamaan Dasar

Pada hakikatnya, gerak di atmosfer Bumi diatur oleh hukum tentang
gerak yang telah dirumuskan pada abad ke-17 oleh fisikawan Ing-
gris Sir Isaac Newton. Pada awalnya, Newton bermimpi untuk dapat
memahami bagaimana alam semesta berkerja, mulai dari gerakan
Bumi, Bulan, dan Matahari hingga semua gerak di sekeliling kita. Pada
suatu saat, Kota London terkena wabah Pes sehingga Newton harus
mengungsi di kampung halamannya, yaitu sebuah kota kecil di luar
London. Konon katanya, penemuan ini terjadi saat dia sedang duduk
di bawah pohon apel dan sebuah apel jatuh menimpa kepalanya.
Cerita ini belum tentu kebenarannya. Terlepas dari benar tidaknya
cerita itu, yang jelas hukum tentang gerak telah dirumuskan, yaitu
suatu benda dapat bergerak karena ada gaya yang bekerja kepadanya.
Gerakan benda ditandai dengan perubahan posisi dan kecepatan
yang dinamakan percepatan. Gaya yang bekerja pada benda akan di
transformasikan menjadi percepatan benda dan sebanding dengan
massa benda tadi yang dirumuskan oleh rumus yang sederhana,



ma = F, (2.1)

di mana a=dv/dt=d’x/dt’. Rumus 2.1 hanya berlaku untuk partikel
titik sehingga kita selalu berurusan dengan posisi suatu partikel atau
titik. Dalam atmosfer, maka kita berurusan dengan fluida atau me-
dium kontinu sehingga tidak tepat jika kita berurusan dengan suatu
titik atau posisi. Dalam suatu fluida, yang diukur adalah kecepatan
sehingga percepatan akan dinyatakan dalam a=dv/dt. Dikarenakan
kecepatan adalah fungsi kontinu serta fungsi dari ruang dan waktu
(x,2,t), maka menurut Kalkulus, definisi dari diferensial total dari
v adalah,

ov ov ov ov

av(x,y,z,t)=—dt+—dx+—dy+—dz
( 7y> s ) at ax ay y aZ s (22)
maka dv/dt akan menjadi,
dv _0v oOvdx Ovdy Ovdz dv_ov ov 0Ov_ Ov
—s= ettt — = —=—t—ut+t—v+—w, (2.3)
dt ot Oxdt Oydt Ozdt dt ot ox oy Oz .
dalam notasi vektor maka dituliskan,
ﬂ=@+A-Vﬁ 17=(u,v,w)=uf+vj+wl€, V=f£+j£+l€ﬁ, (24)
dt ot ox "0y 0Oz

Dalam meteorologi kecepatan, 1 dinamakan kecepatan dalam
arah zonal (timur-barat), v kecepatan dalam arah meridional (utara-
selatan), dan w adalah kecepatan dalam arah vertikal. Pertanyaan
selanjutnya, gaya apa yang bekerja di atmosfer? Pertama, karena Bumi
berputar dan bulat maka pemanasan Matahari di permukaan Bumi
tidak merata sehingga memberikan beda tekanan yang menjadi gaya
penggerak atmosfer Bumi. Kedua, dikarenakan atmosfer atau laut
merupakan fluida dan memiliki gaya gesek maka gaya ini berperan
dalam gerak atmosfer dan laut. Terakhir, yang sangat penting adalah
gravitasi Bumi.
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Dikerenakan atmosfer medium kontinu maka massa (1) akan
menjadi densitas (p). Jadi, persamaan Newton 2 akan menjadi,

ov
ot 0

1
— 4V -Vi=——Vp+ W5 -3g.

(2.5)

Ini yang kita kenal dengan nama persamaan Navier-Stokes yang
menyatakan hukum kekekalan momentum untuk fluida.

Claude Loius Navier, engineer
dan fisikawan Prancis, lahir
pada tahun 1785. Mendapatkan
pendidikan dari Ecole Nation-
ale des Pont et Chaussees.
Sebagai ilmuwan, dia anggota
dari dewan ilmu pengetahuan
Prancis dan menyumbang
banyak temuan dalam teori
elastisitas dan mekanika me-
dium kontinu. Sebagai seorang
engineer, dia telah membangun
banyak gedung dan jembatan.

Sir George Gabriel Stokes,
fisikawan dan matematikawan
Anglo-Irlandia. Lahir pada ta-
hun 1819. Stokes menghabiskan
seluruh kariernya di Universitas
Cambridge, di mana dia menjadi
Profesor Matematika. Sebagai
seorang fisikawan, Stokes mem-
berikan kontribusi penting untuk
mekanika fluida. Sebagai ahli
matematika, dia memopulerkan
“teorema Stokes” dalam kalkulus
vektor dan berkontribusi pada
teori ekspansi asimtotik

Kita akan mempelajari kelak penerapan persamaan Navier-Stokes
untuk dinamika atmosfer ekuator. Atmosfer kita merupakan fluida
yang mengelilingi Bumi, yang berbentuk bola dan berputar sehingga
elemen fluida di atmosfer akan merasakan gaya akibat sistem kerangka

Hukum Kekekalan dan ...



inersia yang berputar, yaitu gaya sentrifugal dan gaya Coriolis. Gaya
sentrifugal akan ditahan oleh gaya gravitasi sehingga umumnya kita
tidak merasakannya. Sementara itu, gaya Coriolis akan membelokkan
angin ke arah kanan di Bumi bagian utara dan membelokkan angin
ke kiri di Bumi bagian selatan. Dengan hadirnya gaya Coriolis ini
maka persamaan Navier-Stokes menjadi,

a—v+*-vv+fx§=—lvp+vv2v—g, (2.6)
ot P

di mana f=2w sing, di mana f dinamakan parameter koriolis,
w adalah kecepatan angular rotasi Bumi dan ¢ adalah lintang. Dari
Gambar 2.1 terlihat bahwa di ekuator maka ¢ sehingga f=0 yang
menyatakan bahwa di ekuator, manusia tidak merasakan gaya Coriolis.
Hal ini lah yang menyebabkan di ekuator masih terdapat pandangan
yang meyakini bahwa Bumi berbentuk datar.

Pada saat sampai di ekuator, maka ¢=0 sehingga f=2w sin(0)=0,
dengan demikian, apakah suku ketiga Persamaan (2.6) akan hilang?
Ternyata tidak. Pada saat angin atau arus laut dari lintang tinggi
menuju ekuator maka dia akan cenderung bergerak sepanjang ekua-
tor. Jadi, ekuator sebagai pandu (gauge) yang menyebabkan angin
mengikutinya.

e ”‘Eé:f
“centrifugal
x sin ¢

Centrifugal

..........................

Ket.: (a) Gaya sentrifugal dihasilkan oleh rotasi, dan (b) gaya sentrifugal horizontal
dihasilkan oleh rotasi vertikal.

Gambar 2.1 Gaya Coriolis akibat Bumi berputar.
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a) pemanasan matahari secara intensif
terjadi di ekuator Bumi.

b) pemanasan di ekuator menyebabkan
timbulnya sistem konvensi (seperti mer-
ebus air ketel) di Bumi.

c) akibat Bumi berputar terjadi sel
konveksi dan sirkulasi angin horizontal di
kedua belahan Bumi.

d) di ekuator angin cenderung bergerak
sejajar ekuator jadi ekuator sebagai
pandu (gauge).

Sumber: https://www.esa.int/ESA_Multimedia/Videos/2018/06/Earth_s_wind_system.
Gambar 2.2 Efek rotasi Bumi

Pada saat mendekati ekuator maka angin yang merasakan bola
Bumi tersebut seolah menjadi masuk ke wilayah yang datar karena
gaya Coriolis mengecil. Gaya Coriolis (gaya putar) ini sebenarnya
tidak benar-benar hilang karena angin akan mengikuti rotasi Bumi,
tetapi dia bergerak sejajar ekuator. Secara matematik, kita harus
mengekspansi suatu fungsi di sekitar sebuah titik, katakanlah x=a
dalam ekspansi Taylor sebagai berikut,

1] ey
2! dx 3! dx

F@=s@r L (x-a)+

x=a

(x—a) +...

(2.7)

x=a
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Dengan deret Taylor di atas maka jika kita ekspansi fungsi
Coriolis f di sekitar titik p=¢, maka kita peroleh,
20 d’sing
(p-o)+ 5%

=0 =0

dsing

(p-0)) +  (2.8)

f =2wsinp =2wsing, + 20

Gunakan sampai pangkat dua saja, diperoleh,

f =2wsing =2wsing, +2wcos, (¢ —¢,) (2.9)

Jika kita sisipkan konstanta R jari-jari Bumi di suku kedua maka
diperoleh,
. . 2
f=20)s1n(p:2a)s1n(po+%R((p—(po) (2.10)

Persamaan ini dapat kita tulis menjadi,

. 2
S=htBy . g =2esing. p="2RP y=R(p-g) (2.11)

Ingat bahwa y adalah transformasi dari koordinat bola (Bumi
bulat) ke koordinat meridional (kartesian). Dalam notasi vektor gaya

Coriolis adalah,

S =+ By)k (2.12)

di mana « adalah vektor satuan dalam arah vertikal (z). Dengan
kondisi ini maka persamaan gerak angin dalam bidang ekuator atau

bidang beta menjadi,

ou Ou Ou Oou 1op ©ou
—tU—+V—+w—=fy=———tv—
ot ox Oy Oz pox  Ox (2.13)
ov.  ov 0ov ov 1op 0Ou
—tU—+v—+w—+pfyu=———"+v—
o ox oy 0z poy Oy (2.14)
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ow oOw  Ow ow lop *w
u w—= +tVv—-g
ot ox Oy oz p 0z oz (2.15)

Atmosfer kita adalah gas sehingga tidak hanya dengan gerak saja
kita berurusan, tetapi juga dengan sifat gas yang memenuhi hukum
gas, yaitu hukum termodinamika. Pada dasarnya, suatu gas akan
dinyatakan dalam bentuk tekanan dan temperatur yang dihubung-
kan melalui persamaan keadaan gas, di mana untuk gas ideal akan
memenuhi persamaan,

- — my

p=pRT,, E—T{H[mv 1}}, (2.16)

dengan T adalah temperatur vertikal, 7, massa molekul udara
kering dan m massa uap air. Di dalam fluida atau atmosfer, penjalaran
temperatur atau panas merupakan fenomena transport, di mana
transport atau perpindahan panas dirumuskan dalam hukum Fourier.
Ketika melakukan riset dalam perpindahan panas atau perpindahan
termal, Fourier sedang menjabat sebagai Gubernur Jendral di Mesir,
yang pada saat itu merupakan jajahan Prancis. Hukum ini sebenarnya
sangat sederhana yang didasarkan pada kenyataan bahwa panas akan
‘mengalir’ dari yang lebih panas ke dingin. Kecepatan perpindahan
ini sebanding dengan jarak sehingga melibatkan gradien temperatur.
Hukum Fourier atau dikenal dengan nama konduksi panas menyata-
kan bahwa laju perpindahan panas pada suatu bahan (dalam hal ini
gas/atmosfer) sebanding dengan gradien negatif temperatur. Untuk
satu arah (x) maka hukum Fourier dinyatakan sebagai berikut,

_—Ka—T 2.17
qx xax' ( )

Ini dinamakan fluks termal. Hal ini karena fluks adalah vektor

maka secara lengkap akan dinyatakan sebagai berikut,

N A - oT » oT oT »
G=qi+q j+qk=—K —i—x —]-Kk —k=—xVT. (2.18)
9=49.1+q9,]%4q, x axl > o J K, o
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Sebaran temperatur di atmosfer merupakan divergensi suatu fluks
termal, di mana dalam notasi vektor akan dinyatakan sebagai berikut,
dr

dt =V-(T). (2.19)

Jika koefisien kondusi termal konstan maka Persamaan (2.19)
ditulis secara lengkap menjadi (ingat dv/dt di Persamaan (2.3)),

oT oT or oT az_T o°T 0T

—tuUu—+v—+w—=K K —t K —
ot ox oy oz * ox? Y ox? 2 g7 (2.20)

Ini dikenal dengan nama persamaan adveksi-difusi.

Adanya pemanasan yang intensif menyebabkan terjadinya
proses penguapan di lautan dan danau serta lahan basah sehingga
menyebabkan atmosfer menjadi basah atau terdapat kandungan air.
Jadi, di atmosfer tidak hanya terjadi perpindahan temperatur, tetapi
juga perpindahan uap air atau dikenal dengan transport moisture/
kelembapan. Dikarenakan moisture (®) adalah besaran skalar maka
perpindahan ini juga memenuhi persamaaan adveksi-difusi yang
ditulis sebagai berikut,

0® 00 00 00 0’0 0’0 0’0

—tU—+V—+W—=K +K +K

ot ox 0Oy oz oxr Vot Tor (2.21)

Proses evaporasi diilustrasikan dalam Gambar 2.3.

cover

0g/kg

T

room
temperature
water

equal rates of
evaporation and
& condensation.

| The air is saturated,
the RH is 100%

Sumber: https://en.wikipedia.org/wiki/Water_vapor

Gambar 2.3 Penguapan (evaporasi) menyebabkan atmosfer menjadi basah
(moisture).
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Jean Baptiste Joseph Fourier

(21 Maret 1768 - 16 Mei 1830) Dia dilahirkan di
Auxerre di departemen Yonne, Prancis. Dia meru-
pakan anak seorang penjahit, dan dididik oleh Ordo
Santo Benediktus. Dia pergi bersama Napoleon
dalam ekspedisi Timurnya pada 1798, dan dijadikan

gubernur Mesir. Diputus dari Prancis oleh Armada
Inggris, dia mengatur sebuah bengkel (workshop) di
mana pasukan Prancis harus bergantung kepadanya
untuk amunisi perang.

Dia meninggal di Paris dan dimakamkan di
Pemakaman Pére-Lachaise dengan sebuah
makam yang dihiasi dengan motif Mesir untuk
menggambarkan posisinya sebagai sekretaris
Institut Kairo. Namanya diabadikan dalam daf-
tar 72 nama di Menara Eiffel.

Molekul air yang meninggalkan permukaan dan berdifusi ke
atmosfer dikatakan telah menguap. Setiap molekul air yang bertransisi
antara keadaan yang lebih cair ke uap/gas melakukannya melalui pe-
nyerapan atau pelepasan energi kinetik. Pengukuran agregat transfer
energi kinetik ini didefinisikan sebagai energi termal dan terjadi hanya
ketika ada perbedaan suhu molekul air. Perubahan fase cair ke gas
membawa panas bersamanya. Jumlah uap air di udara menentukan
seberapa sering molekul akan kembali ke permukaan. Penguapan
diukur di seluruh penjuru dunia dan merupakan standar pengukuran
meteorologi. Hasil pengukuran berkisar dari di bawah 30 hingga lebih
dari 120 inci per tahun. Di beberapa negara, tingkat penguapan jauh
melebihi tingkat curah hujan. Kandungan uap udara diukur dengan
perangkat yang dikenal sebagai hygrometer. Pengukuran biasanya
dinyatakan sebagai kelembapan spesifik atau persen kelembapan
relatif. Suhu atmosfer dan permukaan air menentukan tekanan uap
kesetimbangan; kelembapan relatif 100% terjadi ketika tekanan parsial
uap air sama dengan tekanan uap kesetimbangan. Kondisi ini sering
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disebut sebagai saturasi penuh. Kelembapan berkisar dari 0 gram per
meter kubik di udara kering hingga 30 gram per meter kubik (0,03
ons per kaki kubik) saat uap jenuh pada 30 °C (kondisi normal).

Di samping persamaan di atas, diperlukan lagi persamaan lain,
yaitu persamaan kontinuitas dan persamaan termodinamika 1, yaitu

a_p+ua_p+va_p+wa_p+ 6_u+@+@ =0

ot ox Oy oz ox Oy oz (2.22)
oo, owe ome  ome_ 1 J+LS ()"

a o & ¢ 71 ° ) (223

di mana C adalah specific heat pada tekanan konstan, P, =1000
kPa, ] adalah pemanasan/pendinginan, R adalah konstanta gas uni-
versal, L adalah panas laten, dan S adalah sumber uap air. Semua
persamaan di atas memerikan secara lengkap dinamika atmosfer di
wilayah tropis.
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Bab Il

Struktur Atmosfer Vertikal
(Keseimbangan Radiasi-Konveksi)

Sebelum mempelajari berbagai fenomena yang ada di atmosfer tropis,
maka penting untuk mengetahui struktur vertikal atmosfer tropis
karena pengetahuan ini memberikan sifat-sifat dasar dari sistem
dinamika meteorologi tropis.
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Foto: Awaluddin

Gambar 3.1 Awan konvektif merupakan ciri daerah
tropis.

A. Keseimbangan Radiasi
Di wilayah tropis, gaya gerak yang paling utama adalah gaya gravitasi.
Untuk melihat perilaku dasar gaya ini, maka asumsikan kondisi tunak
(0/0t=0) dan gerakan hanya dalam arah vertikal saja (0/0x=0/dy=0),
maka Persamaan (2.15) menjadi

’ 19 h

0=——6—Z—g:>p(z): [p(z)g(z")d=

P g (3.1)

Ini dinamakan persamaan hidrostatis. Dengan memasukkan

persamaan keadaan gas maka diperoleh,

po(2)= P eXP[—f

g4
RT () Z} 32)
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di mana T(z) adalah temperatur ketinggian z. Jika atmosfer
memiliki temperatur yang seragam (isothermal), maka

z .
Po(2)= Pw eXp[—E} o limpy(2)=0
(3.3)

di mana H=RT,/g dinamakan skala ketinggian dan T, adalah
temperatur permukaan. Jelas bahwa perubahan tekanan terhadap
ketinggian bergantung pada temperatur. Misalnya, perubahan tem-
peratur linier T=T, (I-az), maka tekanan menjadi,

1
2o (2)= Dy (l—az)exp{— }
at, (3.4)

dengan H =RT,/g.

Di pihak lain, hukum termodinamika pertama (Persamaan 2.3)
menjadi,

O0lnd
W _

J+LS

1 1 06 1 J+LS
— = —w—-=
Oz Cp T 0 oz Cp T

(3.5)

Dengan menggunakan persamaan adveksi-difusi untuk 6, yaitu
00 0%
w—=K

oz o (3.6)
Substitusi ke Persamaan (3.5) maka diperoleh,
kd0 1 J+LS
0d’ C, T (3.7)

P

Dengan [=]+LS merupakan radiasi matahari di darat/laut maka,

o 40_o(1d
rd T\ p dz

(3.8)
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Berdasarkan persamaan tersebut, jika atmosfer diam (k=0) maka
dl /dz=0. Hal tersebut menyatakan bahwa neto radiasi yang dipan-
carkan tanpa sumber. Inilah yang dinamakan keseimbangan radiatif.
Radiasi yang dipancarkan oleh permukaan Bumi melalui atmosfer
menyebabkan permukaan Bumi bukanlah benda hitam sempurna
sehingga dikatakan Bumi merupakan benda abu-abu (lihat Gambar
3.2).

Black body radiation
emission

Ir(:—d:) IB(D =5 (:’l

xp P r  xp L7

I'(2) I (z—d=)
B(D)

Gambar 3.2 Pendekatan dua stream untuk atmosfer benda kelabu (tidak
benar-benar hitam).

Upward flux absorption Downward flux absorption

8
—{-

Konsep dasar dari keseimbangan radiasi adalah radiasi yang
datang sama dengan radiasi yang keluar, di mana total radiasi akan
dinyatakan oleh,

I=0r°-1 (3.9)

di mana I' adalah radiasi datang dan I° adalah radiasi keluar.
Berdasarkan hukum Stefan-Boltzmann, maka masing-masing radiasi
tersebut memenuhi,

dl’ R dl' g
a :Kp(—l +B) R Z_ Kp( 1 +B) (3.10)

di mana rate emisi akan sama dengan rate absorpsi yang memen-
uhi hukum Kirchhoft. Dengan menggunakan persamaan hidrostatik
(3.1), maka kita akan mendapatkan persamaan radiasi sebagai fungsi
dari tekanan atmosfer sebagai berikut,

§£2(10+1i)—23 , EM:[

K d K dz (3.12)
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dengan penjumlahan radiasi I +/=2B maka diperoleh,

aB_x, (3.13)
dz 2g

Dengan syarat batas I'=0, I=I di p=0 maka diperoleh solusi,

1 WA
BY | I («x o oe_p L i_p I
O e ) I S B

Profil keseimbangan sebagai fungsi dari tekanan di diilustrasikan
pada Gambar 3.3.

I [k B\V4 T i 1/4
B =Zl=p+1 _ T = (_) B e 1
@=5(Ge+) o= (2)" =[5
0 I5/2 Ig  Top of the atmosphere
P
4
L Ground 7 f
;|
Atmos.'remp.;theba;mm Groundtlemperamre O\
I (x u M) \*
e o+ 1) r-(22)
- (B(poJ)”‘ _ (B(Po)+fs/2)1/4 b S
o - a dT/dz = -T
—

Ket.: Profil temperatur pada keseimbangan radiasi di dalam ruang p-T* dengan gap pada
ground dan dalam ruang z-T dengan kondisi netral konvektif.

Gambar 3.3 Profil temperature pada keseimbangan radiasi
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Profil temperatur sebagai fungsi dari ketinggian atau tekanan
yang diperikan oleh Persamaan (3.14) menurun terhadap ketinggian
dengan temperatur di puncak atmosfer (p=0) adalah,

3 %
T(p):( 1, J z0.84|:£:|
20 o (3.15)

Dengan temperatur benda hitam ekuivalen pada p=g/x, sedang-
kan temperatur di ground (p=p,) dinyatakan oleh,

T(%){@T {ZI;&"OHH% (3.16)

yang mana temperatur ini lebih dingin dari temperatur ground,
yaitu

. :(B(po)ﬂlxjL

s
o

(3.17)

Dikarenakan ground mengemisikan radiasi ke atas I°. Hasil ini
menyebabkan terjadinya gradien temperatur tak terhingga (dT/dz=co)
yang muncul sebagai akibat dari pengabaian proses perpindahan
termal lainnya, yaitu peristiwa konveksi termal. Untuk atmosfer yang
cukup tinggi, maka pemanasan (J) akan dinyatakan oleh,

P

(3.18)

T=Ty

di mana a disebut pendinginan Newtonian.
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Pengukuran temperatur atmosfer secara vertikal dilakukan
melalui balon atmosfer yang dikenal dengan nama radiosonde (lihat

Gambar 3.4).

Balloons, vertical observations

Philippe Teiserenc de Bort
(1855-1913)

RS ¥ 2o £

i Chartére (ight gastype) balloon
Meontgolfre (hotai type) balloon (atParis in December 1, 1783)
(at Amnonay in Jue , 1783)

xm

Sumber: https:en.wikipedia.org/wiki/Jacques_Charles

et.: dipelopori oleh dua bersaudara, Charles dan
Montgolfier.

Gambar 3.4 Observasi struktur vertikal atmosfer

 van Bemmelen (1913, 1922) Rainy (Dec-Feb) - Dry (Jul-Sep)
L) N_E-S"R

NeN ETEW N

Rt ebtmppeiriti m 1)

06-24 LT hourly for May-Nov; I Sl
08, 14, 19 LT for Dec-Apr chuwindighuts. e
during 1905-15 hand - nd Susind

in Dalavie
s

T

%

Ket.: dilakukan oleh Van Bemmelendi Batavia (Jakarta) tahun

1913.

Gambar 3.5 Peletakan dasar observasi radiosonde di

wilayah tropis
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B. Keseimbangan Radiasi-Konveksi

Dari profil temperatur Persamaan (3.16) menunjukkan bahwa gradien
temperatur akan besar di lapisan atmosfer bawah sehingga di wilayah
ini konveksi akan terjadi karena makanisme ketakstabilan Rayleigh-
Taylor yang memenuhi kriteria,

do dT g dInT S R

d—<0, d—<—r, FE—leK/km, d1 C
2 /z C nz » (3.19)

P

di mana I' dinamakan lapse rate adiabatik kering. Perilaku
dari gradien potensial temperatur menyatakan kestabilan
atmosfer jika <0 dinamakan tak stabil, dT/dz>0 adalah stabil,
dan dT/dz=0 dikatakan netral. Relasi adiabatik kering dengan
potensial temperatur dinyatakan sebagai berikut,

d—TZO, T:T(z:O)—FZ
dz (3.20)

Profil temperatur vertikal dapat dilihat pada Gambar 3.6. Dari
gambar terlihat bahwa bagian bawah dinamakan troposfer dan
bagian atas dinamakan stratosfer dengan tingkat batas (p=p, ) yang
dinamakan tropopause. Jika temperatur permukaan naik dengan lapse
rate adiabatik kering konstan, maka tropopoause akan semakin tinggi
dan dingin. Kondisi menerangkan mengapa troposfer di ekuator lebih
tinggi daripada di kutub.

Berdasarkan penyesuaian ini, diperoleh profil temperatur yang
lebih realistis. Bagaimanapun juga, penentuan profil terbaik dilakukan
melalui pengukuran, yang telah merekam berbagai proses yang terjadi
di atmosfer, seperti terjadinya perubahan fase yang akan menghasil-
kan panas laten. Profil temperatur berdasarkan penyesuaian konvektif
dinyatakan sebagai berikut,
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g »
T(p)=
1 ¢
2‘ —p,+1 for  upperlayer ( p<p, )
O
g (3.21)
10~ 4 . s
Thermosphere
103 Diffusive equilibrium
7] Fomsyg (Dissociation, ionization)
1073
T 10-4 ‘Stratosphere’
Z Radiative equilibrium
] 10° = (including mist, dust and ozone
e - layers absorbing solar radiation)
el 5,
Swlq 3
o
N <, T~T, (z~1)
o T S S A OO T i O odiviie. S
“Clouds’
[ Droplets, crystals
10° ‘Troposphere’
25 Convective equilibrium
10 NS . e SnT/lnp=R/C,
S & Jupiter e i b
% 2 . =2/5,2/7,1/4
10° A a
UL 1 rFrrrrrrr >
v 50 100 200 500 1000 ‘Hydrosphere’
Temperature (K) Liquid

Gambar 3.6 Profil temperatur vertikal atmosfer planet

Insinyur/ilmuwan Prancis dalam sejarah pada abad ke-18-19
memberikan kontribusi besar bagi pengembangan balon dan pen-
emuan stratosfer. Pada dasarnya, terdapat dua jenis balon, yaitu
tipe balon udara panas Montgolfier dan tipe gas ringan Charles.
Tipe pertama, sekarang hampir hanya digunakan untuk olahraga
di troposfer bawah, sedangkan tipe kedua (menggunakan hidrogen
atau helium) digunakan untuk pengamatan meteorologi dan balon
ilmiah lainnya. Charles dikenal juga sebagai kimiawan-fisikawan
besar yang menemukan hukum Boyle-Charles. Satu abad setelahnya
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telah terjadi banyak (lebih dari 200) peluncuran balon. Teisserenc de
Bort menerbitkan makalah pertama pada tahun 1902, menyimpulkan
keberadaan (dan juga memberi nama) troposfer dan stratosfer. Di era
yang sama, seorang ahli meteorologi Jerman bernama Assmann (yang
juga mengembangkan termometer-higrometer standar) menemukan
dan menerbitkan buktinya secara mandiri. Tepat setelah penemuan
ini, van Bemmelen (1913, 1922) memulai pengamatan balon dan
menegaskan struktur tropopause yang pada dasarnya sama (dengan
lebih tinggi dan lebih dingin) di daerah tropis. Sebenarnya suhu
berubah menjadi panas ke atas di stratosfer, karena hadirnya ozon
yang menyerap ultraviolet, yaitu suatu komponen yang terlibat dalam
radiasi matahari, yang merupakan ciri khas atmosfer planet Bumi,
meskipun demikian struktur tropopause-stratosfer di semua planet
pada umumnya memiliki atmosfer stabil.

C. Efek Kelembaban

Jika atmosfer hanya terdiri dari uap air maka persamaan Clapeyron-
Clasious menjadi,

dr  gT' _

PR I, (3.22)

Profil ini dibangkitkan tanpa menggunakan persamaan termo-
dinamika dan akan mempunyai profil asimtotik. Jika permukaan
Bumi adalah air (laut) atau jenuh (tidak ada gradien temperatur),
ini mengimplikasikan bahwa pemanasan eksternal (misalnya, radiasi
Matahari) akan memberikan profil temperatur sesuai dengan profil
keseimbangan radiasi-konveksi yang disebut efek rumah kaca tak
terkendali seperti yang terjadi di atmosfer planet Venus. Beruntungnya
di atmosfer Bumi, perubahan fase uap air bukanlah penyusun utama
materi atmosfer. Evaporasi hampir selalu terjadi di permukaan Bumi,
sedangkan kondensasi terjadi di atmosfer. Dengan adanya panas laten
maka menyebabkan suatu kondisi yang disebut pseudoadiabatik
(pseudo artinya seolah-olah) sehingga diperoleh,

34 Dinamika Meteorologi Tropis



Din@® L Dr DIné6,

" pt TDt Dt

=0, 6, =0-exp[é;J
» (3.23)

di mana 6, dinamakan potensial temperatur ekuivalen, lapse rate
adiabatik kering dihitung dari 6=konstan, sehingga diperoleh lapse
rate pseudoadiabatik lembam I . sebagai berikut,

0 Dlné._ g D6 _ g D L), g(Dmr R L dr
T De RT DInp RT DIn p c, T T\Dlnp C, TC,dp
..& D (DT R m pLd Lmo_Lr DlnT_£(1+£j
RT DlanDlnp c, m,TC, dp m, RTZCP Dhp C, RT
(3.24)
Akhirnya diperoleh,
Lr, L,
dlnT R 1+ﬁ dr ~_T 1+ﬁ _
> 2 -
dlnp C 1+ m“LZHz dz 1+ m, L r\.~ m
myC,RT myC,RT* (3 25)

Dengan substitusi nilai untuk atmosfer Bumi diperoleh,

I, (1K /km)<T, (5K /km)<T (6.5K / km)<T (10K / km) (3.26)

Kondisi ini menyatakan atmosfer stabil, yaitu cuaca cerah tanpa
ada awan. Jika terdapat awan maka I' <I" yang menyatakan kondisi
tak stabil, yaitu terjadi kondensasi atau sublimasi pada atmosfer yang
disebut conditional (convective) instability. Hal ini memberikan kontri-
busi untuk membuat troposfer stabil meskipun profil kesetimbangan
radiatif hampir tidak stabil untuk kondisi kering (dry). Namun, seperti
yang akan dibahas secara rinci pada Bab V1. Hal ini bersifat paradoks
karena awan kemungkinan besar akan dihasilkan oleh aliran ke atas
yang terkait dengan konveksi, tetapi konveksi dihasilkan secara
spontan hanya di awan. Dikarenakan I’ <I' maka ketika aliran udara
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melewati suatu pegunungan, sisi pegunungan menjadi lebih panas
dan lebih kering dari sisi angin. Hal ini dikenal di Eropa sebagai “efek
Eohn (Foehn)”, dan dianggap juga sebagai penyebab kebakaran hutan
pada fase El Nifio. Kondisi ini dapat dilihat pada Gambar 3.7 berikut,

Incloud
-5K/km
Leeside slope

VVVVVVVVV 10 K/(~1km)
3
Windward side slope
~10 K/km

Windward Leeside
.-« side d

Gambar 3.7 Gambaran skematik dari troposfer tropis dan efek Foehn

D. Koordinat log-pressure

Dari pembahasan di atas, koordinat z sering kali diganti dengan
tekanan atau In(p), yang mana keduanya dihubungkan melalui
relasi hidrostatik, yaitu dengan memasukkan persamaan kead-
aan untuk gas ideal sehingga perubahan variable p menjadi z
umumnya terjadi sebagai berikut,

d
P o eHilnp-—>-gd=~lnp , edz—>d¢ (3.27)

Py

di mana z diredifinisikan oleh In(p) yang dikenal dengan nama
koordinat “log-pressure”. Sementara ¢ disebut sebagai geopotensial.
Dalam observasi radiosonde, maka koordinat ini menjadi penting.
Beberapa peta cuaca juga sering kali digambarkan dalam kontur
geopotensial yang memiliki satuan tekanan (850, 700, 500, 300, 200,
dan 100 hPa). Sementara kecepatan vertikal dikaitkan dengan tekanan
sebagai berikut,

dlnp—)w , w—é

dt dt (3.28)

—-Hd
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Persamaan gerak, persamaan, kontinuitas, persamaan hidrostatik,
dan persamaan termodinamika dapat dituliskan dalam koordinat
log-pressure sebagai berikut,

&—ﬂywr ¢=Fx

Dt ox (3.29)
+ﬂyu+%=Fy

Dt oy (3.30)

O¢ _RT,

oz H (3.31)

Quy v, Lomw_ (3.32)

ox oy p, Oz

DT, . _J+Ls

Dr C (3.33)

Koordinat log-pressure sesuai dengan berbagai (atau setara secara
matematis dengan) sistem inelastis (atau disebut Boussinesq) dari
dinamika fluida, di mana mode akustik (gelombang suara) dihilang-
kan karena turunan waktu dari densitas yang muncul di persamaan
kontinuitas diabaikan. Dengan mempertimbangkan gradien vertikal
suhu (pada dasarnya sesuai dengan kerapatan), mode daya apung
(gelombang gravitasi, lihat Bab V) menjadi diperhitungkan. Ini
sepenuhnya sesuai untuk meteorologi atau ilmu atmosfer dalam
skala yang lebih besar dari skala meso (katakanlah, 100 km) di garis
lintang tengah dan tinggi. Ini juga berlaku untuk sirkulasi umum dan
gelombang skala besar di daerah tropis (dijelaskan dalam Bab IV dan
V). Namun, untuk berbagai konveksi lokal yang penting di daerah
tropis, perkiraan hidrostatik (Persamaan 3.1 atau 3.13) tidak selalu
tepat, nanti akan dibahas kembali ke bentuk lengkap dari komponen
vertikal persamaan gerak pada Bab VI.
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Bab IV
Sirkulasi Zonal dan Meridional

Sirkulasi zonal dan meridional adalah sirkulasi atmosfer dalam arah
Timur-Barat dan Utara-Selatan berturut-turut. Data angin yang
digunakan untuk mempelajari sirkulasi ini diperoleh dari instrumen
pengukur angin, salah satunya adalah anemometer. Data yang diper-
oleh umumnya akan menunjukkan pola yang acak (lihat Gambar 4.1).

(2)

C—p
<

t —»

Gambar 4.1 Dekomposisi Reynold untuk kecepatan angin
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Aliran ini secara umum dapat dibagi menjadi aliran rata-rata dan
aliran acak. Ini dinamakan dekomposisi Reynold. Aliran rata-rata
atau mean flow dinyatakan secara matematik sebagai berikut,

27 27R —
! ! u 6_14 =0
Ox

(4.1)

di mana A adalah lintang dan R adalah jari-jari Bumi. Definisi
ini hanya valid untuk sirkulasi atmosfer yang tidak mempunyai batas
(misalnya laut, batasnya (boundary) adalah pantai). Tanda rata-rata
umumnya dinyatakan dalam bar atau <u>.

Osborne Reynolds FRS (1842-1912)

Ilmuwan Irlandia yang memberikan kontribusi
pada perpindahan panas, baik pada zat padat
maupun fluida. Dia menghabiskan kariernya di
Universitas Manchester. Ketika berusia 36 tahun,
Manchester United lahir dan diduga dia adalah
salah satu penggemar beratnya. Karya Reynold
yang monumental adalah transisi aliran laminar
menjadi aliran turbulen di sebuah pipa yang
melahirkan Reynold Decomposition sebagai
alat untuk mempelajari aliran turbulen. Reynold
memiliki kemampuan yang luar biasa dalam
bidang eksperimen dan teoretis (matematika).

Kondisi lain yang diperlukan untuk kevalidan aproksimasi ini
adalah kontinuitas aliran zonal yang menunjukkan dominasi aliran
zonal. Dengan dekomposisi Reynold maka persamaan gerak dalam
koordinat Bumi berputar dinyatakan oleh,

on (om .
— | ——f|IV+w—=G
or (6y fjv > (4.2)
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% _g

fu +

oy (4.3)
o _#T
oz H (4.4)
»_ 1opw_, (4.5)
y py Ox
a_T+\78_T+Wa_T+FWZQ (46)
o oy oz

Ini dinamakan persamaan quasi-geostrophic. Komponen me-
ridional (v) diabaikan dan komponen vertikal mengikuti aproksimasi
hidrostatik. Dalam model ini, hanya sirkulasi yang didominasi oleh
angin zonal yang menjadi perhatian. Untuk wilayah tropis, digunakan
aproksimasi bidang beta seperti yang telah dijelaskan dalam Bab II.
Sebagai berikut,

f:ﬂy > IB:_ (47)

di mana f3 adalah efek beta (sering disebut parameter Rosby),
adalah rotasi Bumi, dan R adalah jari-jari Bumi. Maka momentum
sudut absolut menjadi,

M=Q(R2—y2)+Ru=R[§(R2—y2)+u} (4.8)

Persamaan momentum zonal Persamaan (4.2) dalam bentuk
momentum sudut dinyatakan oleh,

9,59 . 5% \ii-rG (4.9)
o oy Oz
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Jika kita subtitusi Persamaan (4.5) akan kita peroleh,

opM (opyM  op,wM =
| — 2 = p,RG (4.10)
ot oy 0z .

Kondisi ini menunjukkan bahwa jika tidak ada percepatan/
gesekan (G=0), maka M adalah invarian Langrange untuk suatu parsel
fluida dalam bidang meridional sehingga p M adalah kuantitas kekal
dari divergensi fluks momentum.

A. Angin Timuran

Jika sekumpulan Persamaan (4.2) hingga (4.6) kita lihat kembali,
masih sulit dicari solusi atau interpretasinya. Kita asumsikan kondisi
yang sangat khusus, yaitu kondisi tunak (d/0¢=0), dan kondisi kes-
eimbangan (tanpa sumber dan gaya luar), yaitu (G=Q=0). Jika tidak
ada sirkulasi meridional (v=w=0) maka kita peroleh persamaan
keseimbangan angin termal sebagai berikut,

S—+——=0 (4.11)

Ini menunjukkan keseimbangan torka antara perbedaan vertikal
dari gaya sentrifugal meridional dan perbedaan meridional gaya
apung. Untuk wilayah tropis diperoleh,

By—+——=0 (4.12)
Jika Persamaan (4.3) dalam aproksimasi bidang beta adalah,
o

ﬂy”““g:o (4.13)

Jika kita turunkan Persamaan (4.12) terhadap y, maka kita
peroleh,

42 Dinamika Meteorologi Tropis



di  ROT
_+__2:

Distribusi meridional-vertikal ditunjukkan pada panel bawah
pada Gambar 4.3. Secara umum, angin timuran dominan di daerah
tropis, yang sesuai dengan komponen zona rata-rata timur laut/teng-
gara, yaitu angin bertiup dari antisiklon subtropis utara/selatan ke
zona konvergensi intertropis (ITCZ) dalam peta cuaca permukaan.
Fitur ini mirip dengan sirkulasi klasik Hadley, kecuali untuk angin
timuran yang sebenarnya dominan di seluruh troposfer tropis.
Kecepatan angin maksimum ada di bagian bawah troposfer di sisi
belahan khatulistiwa musim dingin, yang berseberangan dengan ITCZ
bergeser dari khatulistiwa ke sisi belahan musim panas. Musim dingin
di sektor Indo-Pasifik dapat berkontribusi pada distribusi ini. Satu lagi
berada di sekitar tropopause kira-kira di atas ITCZ, yang tampaknya
berhubungan dengan musim panas stratosfer timur, meskipun angin
stratosfer bawah khatulistiwa tidak begitu sederhana karena variasi
vertikal kuasi-dua tahunan.

Jika kita mempertimbangkan efek gesekan terhadap sirkulasi
zonal, maka menjadi positif (percepatan arah barat atau perputaran)
di lintang rendah timur dan negatif (percepatan arah timur atau
percepatan anti-rotasi) di pertengahan garis lintang barat, yang
menunjukkan siklus sudut absolut momentum antara lintang bawah
dan pertengahan. Di garis lintang selain garis katulistiwa, gesekan
zonal harus seimbang dengan suku Coriolis pada aliran meridional,
yang tidak diharapkan oleh Hadley.
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Ket.: a) keseimbangan geostropik, b) angin permukaan dengan gesekan, c)
keseimbangan angin termal sebagai keseimbangan gaya apung (oranye) dan
gaya Coriolis (biru) yang terjadi di belahan Bumi utara, dan d) Gustav Coriolis.

Gambar 4.2 Keseimbangan geostropik, dan angin permukaan

Ket.: Distribusi meridional-vertikal (0—30 km) suhu rata-rata zona klimatologis (atas)
dan angin zonal (bawah) untuk Desember-Februari (kiri) dan Juni-Agustus (kanan).
Sumber: Kimoto, 2004, komunikasi pribadi

Gambar 4.3 Distribusi meridional-vertikal (0-30 km)
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Ket.: Variasi musiman-vertikal angin zonal (tengah atas) dan meridional
(kanan atas) di Bangkok, Phuket, Singapura, dan Jakarta (kiri atas),
menunjukkan variasi setengah tahunan angin zonal terkait dengan

pergeseran tahunan sirkulasi Hadley (bawah panel).
Sumber: dimodifikasi dari Okamoto et al., 2003

Gambar 4.4 Variasi musiman-vertikal angin zonal

Angin timuran berkaitan dengan sirkulasi antisiklonik di sekitar
kutub dan stabilitas gangguan zonal dan gradien tekanan harus lebih
lemah dari sirkulasi siklonik atau angin baratan (westerly). Kenyataan-
nya, d¢/dy, 0T/dy, u, dan du/0z biasanya lebih kecil daripada di lintang
menengah dan kestabilan baroklinik (yang membangkitkan siklon
ekstratropis di lintang menegah) tidak muncul di wilayah tropis. Jadi,
G lebih kecil dan kekekalan M lebih baik (kecuali untuk stratosfer ke
atas, di mana terkait dengan gelombang yang merambat ke atas dari
troposfer menghasilkan variabilitas yang periodik. Angin Timuran
khatulistiwa memiliki variabilitas zonal dan temporal, terkait dengan
ENSO/IOD (variasi interannual di Samudra Pasifik dan Hindia), mon-
sun (siklus tahunan), dan variasi intramusiman (ISV). Intensifikasi/
pergeseran sel Hadley tahunan terkait dengan musim hujan dapat
menyebabkan intensifikasi jet timur ekuator (Okamoto et al., 2003)
(Iihat Gambar 4.4).
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Catatan bahwa dari persamaan keseimbangan gradien angin
sebagai berikut,

. T op
2Qsinpu +—tanp+—=0
TR (4.15)

Solusi u dari persamaan ini menghasilkan,

— 22 2 6¢7
u =2Qcosgoi\/R Q° cos (p—COt(/’g (4.16)

Yang mensyaratkan bahwa d¢/d¢ < (1/2)R* Qr sin(2¢) dan
sebuah antisiklonik gradien tekanan d¢/d¢ > 0 harus mempunyai
batas atas.

Variabilitas meridional termasuk kekhasan daerah tropis yang
pada dasarnya disebabkan oleh kebulatan dan rotasi Bumi, yang
mengatur radiasi matahari dan gaya Coriolis. Seperti yang ditunjukkan
pada Gambar 1.4(a), radiasi matahari berkontribusi terhadap istilah
pemanasan J atau Q melalui efek payung, pemanasan permukaan, dan
proses lapisan batas yang sangat kompleks (Hartmann, 1994; Stull,
1988). Namun, pengamatan mendukung bahwa variabilitasnya sangat
tergantung pada nilainya yang dihitung dengan rumus astronomi (I,
diberikan di Bab VI.A).
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‘Uranus’ ‘a type of extra-solar planet’
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Ket.: Dua kasus ekstrem rotasi/revolusi planet (atas) yang menyebabkan
variasi musiman-meridional rata-rata harian insolasi (bawah). Insolasi dihitung

di bawah nilai rata-rata tahunan yang diberikan oleh konstanta Matahari dari
Bumi aktual (seperti ditunjukkan nanti pada Gambar 4.6).

300

200

100

100 200 300

Hemispherically anti-phase Hemispherically in-phase

Gambar 4.5 Dua kasus ekstrem rotasi/revolusi planet

Untuk pemanasan akibat Matahari, dikarenakan rotasi Bumi
relatif terhadap Matahari adalah 24 jam, maka pemanasan rata-rata
harian zonal adalah

—\2
P 1 I,(d
oY nI™=—ro Iﬂt:“’[} (hy sin gsin & +cospsin(h,))  (4.17)
24h { zld)"" ‘

di mana sudut deklinasi Matahari § dan jarak Matahari-Bumi
kuadrat d? kuat (amplitudo: sekitar 0,4 rad = sekitar 23° diberikan oleh
garis lintang dari tropik atau kemiringan sumbu rotasi) dan minggu
(sesuai dengan orbit eksentrisitas yang kecil, yaitu 0,0167) fungsi siklus
musiman. Ini terkait dengan dua kasus ekstrem planet siklus musiman
(Gambear 4.5). Kategori pertama tipikal planet Uranus yang memiliki
kemiringan sebesar 82°, dan menghasilkan siklus anti-fase musiman
antara kedua belahan (jadi lebih lemah dan setengah tahunan di garis
lintang yang lebih rendah). Bumi dan Mars juga termasuk dalam ka-

Sirkulasi Zonal dan Meridional ... 47



tegori ini, meskipun Mars dengan orbit yang agak eksentrik sebagian
berada di urutan kedua kategori. Kategori kedua menghasilkan siklus
musiman fase antara kedua belahan termasuk wilayah khatulistiwa,
yang tidak besar di tata surya kita (hanya di beberapa komet dan
“planet kerdil” yang jauh di luar jika mereka memiliki atmosfer), tetapi
sekarang mungkin muncul di beberapa planet ekstrasurya (ditemukan
sejak 1995). Venus yang dekat Matahari mempunyai efek pasang surut
yang kuat dengan eksentrisitas yang kecil dan obliquitas sehingga
tidak mempunyai siklus musiman atau diurnal.

2V 0=

Ket.: a) musiman meridional, b) variasi meridional dan musiman dari insolasi rata rata harian.

Gambar 4.6 Variasi musiman meridional

0:M 0 30H
0 o041 a0H

wonedoaig

0.
0

90:2 €0:2 %0:2
0202 0:2

Ket.: Distribusi merdional panas radiasi (kiri) dan baget air (tengah)
(Hartmann, 1994) dan perpindahan panas (Palmen and Newton
1969). Data asli diambil dari studi yang lebih lama.

Gambar 4.7 Distribusi merdional panas radiasi

Keistimewaan tropis dalam meteorologi/klimatologi seperti
periodisitas setengah tahunan muncul di urutan kategori kedua.
Misalnya, variabilitas temporal mengikuti rumus astronomi relatif
lebih baik, tetapi meridional tidak. Seperti pada Gambar 4.6 bahwa
insolasi maksimal muncul di musim panas-belahan bumi utara, dan
bukan di daerah tropis. Hal ini konsisten dengan distribusi suhu/
angin yang antisimetris secara ekuator di stratosfer (Gambar 4.3)
dan mesosfer (Bab VI.D) terutama karena penyerapan ozon dari
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radiasi matahari (sinar ultraviolet). Namun, akibat interaksi dengan
efek albedo atau payung (kriosfer permukaan dan awan tropostfer),
atmosfer bagian bawah kutub kehilangan banyak radiasi matahari, dan
suhu troposfer/distribusi angin hampir simetris di ekuator. Dengan
kata lain, variabilitas meridional lebih luar biasa daripada variabilitas
temporal di troposfer, dan inilah mengapa subbidang meteorologi/
klimatologi tropis layak untuk dipelajari. Perlu dicatat adanya efek
payung, seperti efek rumah kaca.

Ketika kita mengintegrasikan pemanasan Matahari selama satu
tahun, kita memiliki rata-rata distribusi insolasi meridional, yaitu
kira-kira diberikan oleh rata-rata harian ekuinoks kecuali untuk
wilayah kutub:
ear Z dav‘ ~ 1

1 Zzluydt ~

lyear < = day

~=Leosp  for|p|<s,

s0
5=0 V4

A vear T vear __
0T =

(4.18)

50 ]’jo(daytime length) jbr‘(p‘ >0,

di mana §=23.4° adalah sudut oblik. Ini sesuai dengan kurva di
panel kiri Gambar 4.7. Jika ini diseimbangkan dengan radiasi infram-
erah pada setiap garis lintang yang diperoleh sebagai kesetimbangan
konvektif-radiatif vertikal (3.8),

AA
T(p.p)= [21;; [gpﬂ +1]c05(p} [f] for lg|<s, andp>p, (4.19)

i

Mungkin ada medan angin zonal dengan geseran vertikal yang
memenuhi neraca angin termal (4.11) atau bentuk L'Hospital menjadi,

_ _ _ 4I'(V
ow_ ROT _ R oT _ R _oT' ¢ I,(x a2 ‘g
oz fHay JRHop ARHT" 0p SQRT 270\ g 3 8areose  (4.20)
atau
@ ROT__R T g [T 3 (a'Y]_ & (153t ) (4.21)
oz PHO  BRH O XQRT"ALé’(pZ 4T*\ ap 8QR cos

yang naik dengan lintang (suku kedua akan hilang menuju ekuator).
Secara kuantitatif angin baratan akan naik 2.5 m/s per 1 km.
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Namun, distribusi temperatur sebenarnya berbeda dari keseim-
bangan vertikal satu dimensi, dan gradien meridional agak lebih kecil
dari garis lintang tengah yang tidak seimbang persis dengan angin
zonal rata-rata yang lemah (Gambar 4.3 dan 4). Atmosfer tropis terlalu
panas sebagian karena siklus hidrologi (antara atmosfer dan lautan; cf.
Webster, 1994) berhubungan dengan puncak curah hujan 2.000 mm/
tahun dihasilkan oleh awan dengan skala spasial yang akan dibahas
pada Bab VI. Ketidakseimbangan tersebut (ditunjukkan antara in-
solasi dan radiasi inframerah keluar di panel kiri Gambar 4.7) harus
dikompensasi oleh proses transpor meridional (ditunjukkan pada
panel kanan Gambar 4.8) selain aliran zona geostropik, yaitu sirkulasi
meridional “ageostrofik”. Mereka terkait dengan transportasi panas
laten, yang harus konsisten dengan jumlah air (ditunjukkan pada
panel tengah Gambar 4.8). Di daerah tropis atau khatulistiwa panas
dan curah hujan berlebih dipertahankan oleh perpindahan panas
ke arah kutub dan konvergensi uap air khatulistiwa dan sirkulasi
meridional seperti itu akan dibahas pada bagian selanjutnya.

Ket.: (kiri; contoh pada 00 UTC 7 November 2016; lih. Bessho et al., 2016; animasi diperoleh
di http://agora.ex.nii.ac.jp/digital-typhoon/archive/monthly/index.html.en ) dan bumi virtual
(“aqua-planet”) tanpa daratan yang disimulasikan oleh model numerik resolusi tinggi (kanan;
lihat Satoh et al., 2008; animasi diperoleh di http://www.jst.go.jp/kisoken/crest/ryoikiarchive/
multi/en/theme/01_Sato.html). Awan tropis di atas Bumi yang sebenarnya agak berbeda
khususnya di sekitar daratan (seperti yang ditunjukkan oleh persegi panjang merah di sebelah
kiri) dari garis zona struktur di atas planet aqua, meskipun awan sebenarnya dan virtual di
tengah/lintang tinggi hampir serupa (Yamanaka, 2016).

Gambar 4.8 Distribusi awan di Bumi diamati oleh satelit meteorologi
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current
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(a) Distribusi benua Mesozoikum dan (b) Kenozoikum
Tersier dan arus laut (Van Andel, 1994), dibanding dengan
sirkulasi permukaan dan laut dalam saat ini (Bigg, 2003,
dengan modifikasi; berasal dari gagasan Prof. W. S.
Broecker yang diusulkan dalam 1987; lihat Broecker,
1991).

Gambar 4.9 Distribusi benua Mesozoikum dan
Kenozoikum Tersier

Jika Bumi adalah bola dengan permukaan yang benar-benar rata
dan seluruh permukaannya adalah air dengan kedalaman 2.700 m,
yang disebut “aqua-planet” (panel sisi kanan Gambar. 4.8). Kemudian
lautan serta atmosfer dapat mengalir secara zonal maka perbedaan
pemanasan lintang akan disesuaikan hampir secara geostropik. Na-
mun, karena Bumi memiliki daratan (sekitar 3:7 dengan lautan) yang
ujung timurnya (pantai) membelokkan arus laut timur khatulistiwa ke
utara (seperti Kuroshio dan Gulfstream di Pasifik Utara dan Atlantik),
meskipun arus lautan hampir zonal di sekitar benua Antartika dan di
lautan terbuka dekat khatulistiwa (Gambar 4.9), maka pantulan pantai
gelombang dan arus laut menghasilkan variasi antartahun (seperti E1
Nino yang dijelaskan dalam Bagian 5.3), dan kontras pesisir dalam
kapasitas panas menginduksi sirkulasi monsun (Bagian 4.4) angin
laut-darat (Bagian 6.1).
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B. Potensial Kekekalan Vortisitas dan Ketakstabilan

Inersia

Untuk mempelajari kekekalan vortisitas, kita mulai dengan melihat
ekspresi kecepatan meridional dan vertikal. Dari Persamaan (4.2)
kita dapat memperoleh ekspresi untuk kecepatan meridional sebagai
berikut,

52

~ _ow on _[OT (5_‘1”j —_al
G-We =% (62 ) e |2

o _ i CRHZ _
(Z-7) e .

sedangkan kecepatan vertikal dinyatakan sebagai berikut,

_ 0T _oT oT(= ou) (omw _ oT
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di mana
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yang dinamakan potensial vortisitas Ertel dan simbol

= D Fh o (4.27)
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dinamakan simbol Jacobian. Selanjutnya dengan subtitusi Persa-
maan (4.23) dan Persamaan (4.24) ke Persamaan (4.5) dan substitusi
u, T, dan ¢ dari Persamaan (4.3) dan Persamaan (4.4) maka kita
peroleh persamaan potensial vortisitas rata-rata zonal sebagai berikut,

R
C, H

JZQ,

= | =

R {

p= 6(y,z) i 6(y,z) (4.28)

yang mengimplikasikan bahwa p harus kekal jika tidak ada gaya
eksternal (G=Q=0).

Latihan: turunkan Persamaan (4.28).

Secara umum, kuantitas kekal Lagrangian dapat membuat medan
(menjadi fungsi ruang) jika ada gaya yang bergantung padanya.
Dalam hal ini, jika parsel udara dipindahkan, maka mungkin ada
perbedaan antara parsel udara tadi dan parsel lingkungan, serta gaya
juga berubabh. Jika itu adalah gaya pemulih (seperti gaya pegas), parsel
mungkin berosilasi di sekitar posisinya, dan akan kembali ke posisi
awal jika terjadi proses peluruhan seperti gesekan atau disipasi, yang
disebut stabil. Sebaliknya, jika gaya memperbesar perbedaan parsel-
lingkungan, parsel tidak pernah kembali ke posisi awal, dan medan
akan dimodifikasi (menuju situasi stabil baru), yang disebut kondisi
tidak stabil.
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Hermann Ludwig Ferdinand von Helmholtz
(1821-1894)

For quasi-2D (horizontal) flow, the velocity
may be decomposed as

V- (by,—90)=0 | 7X(-Vx)=0
non-divergent irrotational
(solenoidal)
“vortex”
on (quasi-)horizontal plane on vertical plane

¢~ geoptentual
Jl (geostrophic)

http://www.nndb.com/people/
445/000072229/ Weather maps

Ket.: mengenai pemisahan aliran fluida menjadi non-
divergen dan irrotasional. Komponen, yang sesuai dengan
“vorteks/pusaran” di bidang horizontal dan “konveksi” di
bidang vertikal. Pemisahan ini tidak unik. Untuk ekstratropis,
di mana gerakan pusaran horizontal dominan, berguna
untuk “peta cuaca”.

Gambar 4.10 Salah satu dari banyak teorema yang
diturunkan oleh Helmholtz

Untuk kondisi tersebut maka kestabilan terjadi jika
Jp<0 (4.29)

di mana saja, yaitu terkait dengan apa yang disebut sebagai
ketidakstabilan inersia di dalam fluida yang berotasi. Kondisi ini
menyatakan bahwa jika di dalam suatu fluida berotasi lebih cepat dari
bagian luarnya, maka gaya sentrifugal lebih kuat di dalam daripada
di luar dan akan menginduksi kestabilan (lihat: Andrew et al., 1987.
Bab 8.6). Dengan mensubstitusikan v dan w di Persamaan (4.23) dan
(4.24) ke persamaan keseimbangan angin termal (4.14) maka akan
kita peroleh,

(4.30)
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di mana

_ ou ov Ou
q= f—a = f+§—5 = Z komponen vortisitas absolut  f+Vxi
atau kita tulis,
R{fz (1—%)—f‘2—”} <0
" 7 (4.31)

dan

1

_\-2 - =3 = H
RfENZ(i“j , N{e(fﬂ )'.Rﬂ _{R(aﬁrﬂ
Oz H oz H\ oz (4‘32)

dinamakan bilangan Richardson dan Brunt-Vaisala frekuensi
berturut-turut.

Di lain pihak, kita mengenal tiga kriteria ketakstabilan (instabil-
ity), yaitu

Ri < O(N2 < 0,% < OJ convective  instability
oz
0< Rl. < é(ﬁ > O) simetric  instability (433)
q

Rz' 0 l(fq_ < O) inertia  instability .

Ketidakstabilan ini hanya muncul dalam skala meso atau
fenomena yang lebih kecil di dekat front di wilayah ekstratropis,
tetapi menjadi lebih penting di daerah tropis, di mana bernilai kecil
dan berubah tanda (Dunkerton, 1981, 1983). Akibat ketidakstabilan
inersia, sirkulasi meridional sumbu-simetris yang tegak lurus terhadap
aliran zonal sumbu-simetris dapat muncul.
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(A)

Ket.: saat berkembang dari keadaan diam dalam model iklim untuk kondisi ekuinoks dengan
tidak adanya kontras darat-laut di wilayah khatulistiwa (di mana awan konvektif mengontrol
sirkulasi).

Sumber: Wallace, 2002, modifikasi

Gambar 4.11 Penggambaran skematis dari sirkulasi umum

Secara umum (dengan teorema yang sering merujuk pada
nama Helmholtz; lihat Gambar 4.10), aliran fluida Bumi mungkin
dipisahkan menjadi komponen seperti “vorteks” di bidang horizontal
dan komponen seperti “konveksi” di bidang vertikal. Yang pertama
dominan ketika rotasi ditingkatkan (lihat Gambar 4.11). Di daerah
tropis, jenis gerakan konveksi termasuk sirkulasi meridional (serta
sirkulasi zonal-vertikal yang dijelaskan dalam Bagian 5.2 dan konveksi
skala kecil (makna sempit) yang dibahas di Bab VI) dominan, dan
“peta cuaca” menunjukkan kontur geopotensial yang kira-kira dikenal
sebagai arus geostropik tidak berguna di ekuator.

C. Sirkulasi Hadley

Sirkulasi Hadley dikemukakan oleh seorang pengacara Inggris, George
Hadley, pada awal abad ke-18, berdasarkan tentang pengalaman para
pelaut di arah timur khatulistiwa (angin pasat) yang melayang ke arah
khatulistiwa (lihat Bagian 7.1 dari Lindzen, 1990; lihat nanti panel
kanan atas Gambar 4.13). Studi termodinamika awal pada waktu itu
menyarankan juga updraft dekat khatulistiwa dengan suhu yang lebih
tinggi, sebagai akibat dari torsi apung (Gambar 4.11(a)). Namun, suhu
permukaan maksimum di dekat khatulistiwa tidak dapat dijelaskan
hanya oleh intensitas insolasi yang bergantung pada zenit sudut Ma-
tahari, karena insolasi rata-rata harian maksimum di kutub musim
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panas tanpa muncul malam hari di stratopause (lihat nanti Bagian 4.5
dan 5.4). Iklim permukaan kutub yang lebih dingin disebabkan oleh
lebih besar refleksi (albedo awan dan cryospheric, yang juga meru-
pakan hasil dari iklim yang lebih dingin, yaitu mekanisme umpan
balik es-albedo) dan refraksi (kedalaman optik yang lebih panjang).

Seperti dibahas dalam Bagian 3.2, jika kesetimbangan konvektif
radiatif satu dimensi muncul, angin zonal tanpa sirkulasi meridional
dapat muncul di bawah keseimbangan angin termal. Peningkatan
vertikal barat terkait dengan penurunan suhu ke arah kutub di bawah
termal kesetimbangan angin dapat menginduksi torsi Coriolis/sen-
trifugal yang berlawanan dengan torsi daya apung (Gambar 4.12(b)).
Bahkan jika stratifikasi menjadi tidak stabil oleh pemanasan lokal/
instan yang lebih kuat di tanah (sebagaimana dibahas dalam Bagian
6.2), seperti konveksi harus dihentikan karena perpindahan panas ke
atas/keluar oleh konveksi itu sendiri.

(a) Buoyancy torque (b) Centrifugal/Corioris torque

z (c)
Zonal Friction Zonal Friction
G <0,v<0) G <0,7>0)
Cooling Heating Cogling
@<0,w<0) @>0.>0) @<0/w<0)
Zonal Friction Zonal Friction
G <0,5>0) G>0,7<0) v
Southern Hemisphere Equator Northern Hemisphere
<0 =0 >0

Ket.: Gambar skematis dari (a) pemanasan dan (b) torsi geser
yang bekerja pada bidang meridional (Matsuda dan Yoden, 1985,
dengan modifikasi), dan (c) sirkulasi Hadley yang dipaksakan oleh
(a) (Holton, 1992, Bagian 10.2, dengan modifikasi).

Gambar 4.12 Gambar skematis dari pemanasan dan torsi
geser yang bekerja pada bidang meridional
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Oleh karena itu, untuk mempertahankan sirkulasi Hadley,
diperlukan pemaksaan yang stabil, baik dalam arah vertikal maupun
meridional. Jika kita lihat Persamaan (4.13) dan (4.16) (atau (4.5))
untuk bilangan tunak (9/0t=0) quasi-homogen ( u dan T ) hampir
konstan, yaitu,

_ G _ G a( éj la{ 6]
VE——y W=—, |7t A= ~0
f r o f oz\' ' I (4.34)

Rumus pertama menunjukkan apa yang disebut hubungan Ek-
man, bahwa pemaksaan mekanik zonal n (seperti gesekan®) mengin-
duksi aliran meridional G. Rumus kedua menunjukkan bahwa netto
pemanasan/pendinginan Q ditiadakan oleh pendinginan/ pemanasan
adiabatik (ekspansi/kompresi) melalui naik/turun w . Persamaan diag-
nostik terakhir dari (4.20) mengimplikasikan bahwa sirkulasi Hadley
harus dibangkitkan sehingga kedua gaya Q dan G seimbang. Gesekan
di bagian bawah menghasilkan turbulensi lapisan batas (lihat Bagian
6.1-2), yang awalnya diperhatikan oleh Hadley dan diamati sebagai
lapisan campuran trade wind (di bawah lapisan inversi) di atas lautan
terbuka. Namun, efek sirkulasi lokal dengan siklus diurnal di dekat
garis pantai atau di darat, serta situasi/mekanisme di bagian atas sel
Hadley (yang kemungkinan disebabkan oleh gangguan gelombang
atau pecahnya (lihat Bagian 5.4) masih belum sepenuhnya jelas.

Jika Q dan G dinyatakan dengan u dan T' dan/atau turunannya,
sehingga mereka teredam (berkurang waktu), seperti pendinginan
Newtonian (lihat Persamaan 3.6), redaman Rayleigh (lihat Persamaan
4.12) atau difusi eddy (lihat Persamaan 3.3), maka persamaan ketiga
dari Persamaan (4.20) dan hubungan angin termal (Persamaan 4.11)
tertutup untuk dua variabel bergantung u dan T. Jika tidak, alternatif
lainnya Adalah dengan ekspresi w oleh T, persamaan kontinuitas
(4.5) (yang merupakan bentuk awal persamaan ketiga dari Persamaan
(4.20)), hubungan angin termal (Persamaan 4.11) dan persamaan
momentum zonal (4.2) (atau Persamaan 4.10) juga tertutup untuk
tiga variabel u, v, dan T. Sirkulasi Hadley dengan pendinginan/pe-
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manasan adiabatik (ekspansi/kompresi) yang diinduksi oleh updraft/
downdraft di sisi yang lebih hangat/dingin (lintang lebih rendah/
tinggi) mengangkut panas dari garis khatulistiwa ke garis lintang
tengah, yang membuat gradien suhu meridional lebih kecil. Secara
bersamaan, di bawah kekekalan momentum sudut absolut (Persamaan
4.10), sirkulasi Hadley dengan aliran kutub/ekuator di atas/bawah
setengah mengurangi/meningkatkan momentum sudut planet dan
menambah/mengurangi momentum sudut relatif (baratan/westerly
u*), yang meningkatkan gaya geser vertikal du/dz. Sirkulasi Hadley
dihasilkan sehingga termodifikasi -07/0z dan du/dz memenuhi
hubungan angin termal.

Jika kita asumsikan simetri ekuator (v=0 pd y=0), rigid batas
atas dan bawah (w=0 pd z=0, dan z=h), insentropik secara vertikal
(0(»,2)=T(y)), dan tak ada angin zonal di dasar (4=0 pada z=0). Jika
kita integrasikan persamaan thermal-wind (4.11) secara meridional
(0 sampai y) maka untuk angin zonal kita peroleh u=fy?/2 yang mana
kekekalan momentum sudut pada z=h sehingga kita peroleh,

TO-T_» (&)
T, gt B

(4.35)

di mana T(0) adalah representasi temperatur yang digunakan
untuk menghitung skala ketinggian, dan A adalah radius deformasi
ekuatorial. Parameter ini terkait dengan radius deformasi Rosbby
untuk lintang menengah, yaitu didefinisikan sebagai kecepatan fase
gelombang gravitasi yang dibagi dengan parameter Coriolis (f). Jika
diintegrasikan, persamaan keseimbangan termal sebagai berikut,

St~

0(y)dy=-a[[T)-T.W]dy=0. TM=LK) (436

yang memberikan lebar meridional sirkulasi Hadley sebagai
berikut,

1
v (5 42)?
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Secara kasar, dapat dikatakan bahwa lebar sirkulasi Hadley adalah
sepertiga jari-jari Bumi. Lindzen dan Hou (1988) menerangkan bahwa
variasi musiman meridional dari sirkulasi Hadley melalui pemanasan
asimetri ekuator.

Pelajari Paper: Lindzen, R.S., Hou, A.V.,, Hadley Circulations for
Zonally Averaged Heating Centered off the Equator, Journal of the
Atmospheric Sciences, 45, (1988),2416-2427.

Dengan asumsi atmosfer fluida inkompresibel (div.u=0), maka
solusi eksak yang memerikan sirkulasi Hadley dapat diperoleh. Den-
gan angin meridional dan vertikal, direpresentasikan dalam fungsi
stream sebagai berikut,

Py 0Oz , pog (4.38)

Maka persamaan keseimbangan momentum dalam fungsi stream
menjadi,

v f* o1 oy o(R = oG
AN A (R S _(_Qjﬂf_
oy N oz\ p, Oz N-|oy\H oz

(4.39)

Ini adalah persamaan diferensial parsial tipe elliptic dengan solusi
analitik mudah diperoleh jika Q=G=0. Dengan metode separasi vari-
abel, maka kita akan peroleh solusi dalam bentuk fungsi trigonometri.
Dengan sifat periodisitas Bumi, maka Q dan G dapat dinyatakan dalam
fungsi trigonometri melalui representasi Fourier sebagai berikut,

O(y.2) =0 cos(Iy)sin(mz).  G(v.2)=Gysin(ly)cos(mz) (4 40

Dengan bentuk seperti ini, maka solusi Persamaan (4.39) akan
mempunyai bentuk,

¥ (v,z)=4sin(ly)sin(mz), V(y,z)=-Bsin(ly)cos(mz) (4.41)
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yang berkaitan dengan pasangan sel sirkulasi meridional di
sebelah utara dan selatan ekuator.

Soal: cari ekspresi untuk A dan B di Persamaan (4.41) dengan Q
dan G dinyatakan oleh Persamaan (4.40).

Suku gaya eksternal Q dan G juga melibatkan produk nonlinear
dari besaran-besaran yang terganggu, yang didefinisikan sebagai ()’
atau fluktuasi hara rata-rata di dalam Persamaan (4.1). Kuantitas
perturbasi seperti itu mungkin memiliki struktur sistematis (seperti
hubungan fase dan polarisasi untuk gelombang dijelaskan dalam Bab
V dan VI), dan produk nonlinearnya mungkin tidak selalu mengin-
duksi gerakan ‘langsung termal” (ke atas/ke bawah di sisi yang lebih
hangat/dingin) sebagai sirkulasi Hadley. Misalnya, baroklinik (Rossby
eksternal), gelombang di pertengahan garis lintang barat memiliki
sirkulasi tidak langsung (Ferrel) (turun/ke atas di sisi yang lebih
hangat/dingin). Di stratosfer yang lebih rendah, sebuah gaya mekanis
G (divergensi fluks momentum) dari gelombang yang merambat ke
atas menginduksi sirkulasi meridional tidak langsung di garis lintang
yang lebih tinggi (Bagian 4.5), dan kuasi-periodik (kuasi dua tahunan
dan semiannual) dari variasi rata-rata angin zonal dekat khatulistiwa
(Bab V.4).
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Ket.: (a) Astronom Inggris, Halley dan (b) peta distribusi angin pertamanya
(1686), di mana (c) peta distribusi angin Hadley (1785) teori sirkulasi
didasarkan. Hadley hanya memplot arah angin termasuk (d) sirkulasi Hadley
dan (e) monsun, yang mana dapat dijelaskan oleh Hadley yang pertama kali
memasukkan rotasi bumi (kemudian disebut gaya Coriolis).

Gambar 4.13 Astronom Inggris Halley dan peta distribusi angin

Model sirkulasi Hadley agak sederhana dalam masalah dua
dimensi (rata-rata zona), seperti yang disebutkan di atas yang secara
meridional pemanasan diferensial (gradien suhu) Q dan keseimbang-
annya (Persamaan 4.20) dengan gaya mekanis (gesekan) G dapat
menginduksi/mempertahankan sirkulasi Hadley. Namun, dalam
masalah tiga dimensi yang lebih realistis, ada kemungkinan untuk
menghasilkan gangguan aksial-asimetris (bergelombang secara zonal)
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(yang akan dibahas dalam Bab V dan VI). Gelombang ini penting
bahwa di dekat ekuator, gaya Coriolis menghilang dan sirkulasi termal
tidak langsung (dengan Rossby dan gelombang baroklinik) terlalu
lemah untuk membatalkan sirkulasi Hadley. Selanjutnya, terlepas
dari pemanasan horizontal yang seragam di bagian bawah (dan
stratifikasi yang tidak stabil secara kondisional seperti yang disebut-
kan dalam Bagian 3.3. dan 6.2), skala konveksi vertikal yang lebih
kecil (Benard-Rayleigh) tidak begitu bagus untuk menghancurkan
sirkulasi Hadley dan zona updraft-nya ITCZ, yang (serta sirkulasi zona
yang dijelaskan di Bagian 5.2) akan dijelaskan oleh konveksi awan,
aktivitas organisasi gelombang yang terperangkap di dekat ekuator
dengan gradien meridional yang tidak dapat diabaikan (efek {3) dari
gaya Coriolis. Lebih tepatnya, ITCZ tidak terletak hanya di ekuator,
dan pergeseran tahunannya ke utara-selatan tidak simetris (agak ke
utara). Fitur mirip ITCZ ganda ditemukan di sekitar Benua Maritim
Indonesia (IMC), termasuk pita awan konvektif yang kurang jelas
memanjang ke arah timur-tenggara dari IMC di Pasifik Selatan (zona
konvergensi Pasifik Selatan, atau SPCZ). Fitur-fitur ini telah diper-
timbangkan pada awalnya karena distribusi suhu muka laut (SST)
yang dihasilkan dari interaksi yang bervariasi antartahun dengan laut
(Bagian 5.3), seperti penekanan aktivitas konvektif karena ‘upwelling
khatulistiwa’ air dalam yang lebih dingin, yang terkait dengan ‘Ek-
man gesekan’ dari trade wind permukaan. ITCZ ganda diperoleh juga
dalam eksperimen numerik ‘aqua-planet’ awal dengan model SST
simetris ekuator (Hayashi dan Sumi, 1985), dan (atau ITCZ yang
lebih luas) dianggap karena konvergensi kelembaban yang lebih lemah
diasosiasikan dengan sirkulasi Hadley yang lebih lemah (Numaguti,
1993).
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Catatan: Dalam ramalan cuaca suatu persamaan tanpa turunan
waktu (yaitu tidak perlu diintegrasikan dalam waktu) disebut
persamaan ‘diagnostik, dan khususnya yang ekuivalen dengan
Persamaan (4.23) sebagai ‘persamaan Omega karena memberikan
‘kecepatan vertikal’ yang disebutkan dalam catatan kaki Bagian 3.4.
Persamaan (4.23) juga secara matematis mirip dengan persamaan
untuk konveksi (Bab VI), tetapi secara fisik berbeda dari yang
terakhir karena Persamaan (4.23) membutuhkan rotasi bumi dan
gaya mekanik (gesekan).

D. Sirkulasi Monsun

Manusia mengenal dan memanfaatkan siklus iklim tahunan sejak
Mesopotamia-Indus memperdagangkan sedikitnya 4.000 tahun
lalu. Pada tahun 45 SM, Julius Caesar menetapkan kalender Julian
berdasarkan tahun Matahari, serta meringkas musiman pembalikan
angin yang dikenal oleh pelaut Timur dan Yunani, dan kemudian
disebut ‘musim’ oleh pelaut pedagang Arab Samudra Hindia. Dari
seberang, orang Indonesia berimigrasi berkali-kali ke Madagaskar,
dan Pelayar Cina-Muslim Zheng He (Cheng Ho) berlayar ke Afrika
pada awal abad ke-15. Lagi-lagi dari Eropa Barat, Zaman Penemuan/
Penjelajahan pada abad ke-15-17 didasarkan pada pengetahuan
monsun, yang diplot dalam peta global angin permukaan laut oleh
Hadley (1686) (Gambar 4.1(c)).

Pada abad ke-19-20, berdasarkan angin permukaan Gambar
4.13 (a) Gambar skema monsun ‘geografis, (b) permainan “Temukan
Benua’, pada bulan Juli dikurangi suhu udara permukaan Januari (Wal-
lace dan Hobbs, 2006), dan (c) sirkulasi zonal dan meridional pada
monsun musim panas di belahan Bumi utara (Webster et al., 2002).
(a) (b) (C) pengamatan meteorologi diperluas secara global, klasifikasi
iklim geografis modern diusulkan. Pertama oleh ahli iklim Jerman
Képpen didasarkan pada suhu dan curah hujan rata-rata bulanan
(siklus tahunan), dan jenis utama diberi nama dengan karakteristik
vegetasi, seperti hutan hujan (Af) dan savana (As) di iklim tropis
(A). Jenis perantara (Am) antara Af dan As yang diklasifikasikan
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oleh Képpen kemudian didefinisikan ulang dan disebut sebagai iklim
muson tropis. Pada tahun 1950-an, ahli klimatologi Rusia, Khromov,
menunjukkan bahwa persebaran global monsun dapat didefinisikan
sebagai perbedaan azimut angin antara Januari-Juli yang lebih besar
dari 120°. dari mana Ramage (1971) dari Hawaii membatasi hanya
daerah seperti itu di Asia tropis dan Afrika dengan menghilangkan
rotasi angin akibat siklon ekstratropis, seperti serta angin lemah di
dalam zona antisiklon subtropis. Di wilayah monsun Asia, monsun
dari/di luar lautan dikaitkan dengan curah hujan aktif, dan monsun
sering diidentikkan dengan musim hujan (Murakami dan Matsumoto,
1994; Wang dan Ho, 2002).

o

A PR T N TR
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Ket.: (a)(b) Potensial kecepatan dan divergensi troposfer atas (200 hPa)
(Krishnamulti et al., 1973; Krishnamulti, 1971), dan (c)(d) angin dan
curah hujan troposfer rendah (925 hPa) (Webster, 1999) untuk boreal
(a)(c) musim panas (Juni-Agustus) dan (b)(d) musim dingin (Desember-
Februari) (Webster et al., 2002).

Gambar 4.14 Potensial kecepatan dan divergensi troposfer atas

Insolasi memiliki siklus tahunan anti-fase hemisfer yang terkait
dengan revolusi Bumi dan kemiringan sumbu rotasi (seperti yang
dijelaskan dalam Bagian 4.1). Pada hari titik balik Matahari, insolasi
harian rata-rata (1), pada garis tropis belahan Bumi musim panas
kira-kira dua kali lipat dari garis tropis belahan Bumi musim dingin,
yang menghasilkan ke atas/ke bawah torsi apung di belahan musim
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panas/musim dingin. Gradien suhu meridional juga menghasilkan
geser aliran zonal geostropik vertikal (termal-angin-seimbang)
(Bagian 4.1), dan torsi daya apung dapat dikurangi oleh torsi geser
vertikal. Namun, gaya gesek yang bekerja pada aliran zona memaksa
aliran meridional ageostrofik agar seimbang dengan gaya Coriolis
di garis lintang selain ekuator. Proses ini untuk titik balik Matahari
musim panas belahan Bumi utara. Dengan periodisitas gaya sumber
termal, maka Q dan G dinyatakan sebagai berikut,

Q(y,z) =Q,sin(ly)sin(mz), é(y,z) =G, cos(ly)cos(mz) (4.42)

Maka solusi Persamaan (4.39) menjadi,

(y,z) = —Acos(ly)sin(mz), V(y,z) = Bcos(ly)cos(mz),
(y,z):Csin(ly)cos(mz), (4.43)

3| g

yang menyatakan sirkulasi monsun. Untuk musim dingin belahan
Bumi utara titik balik Matahari, besaran-besaran ini memiliki tanda
yang berlawanan, sehingga peredarannya menjadi terbalik. Karena
ini merupakan sirkulasi monsun, sel Hadley di belahan Bumi musim
dingin dalam fase selalu lebih besar dan lebih kuat daripada anti-fase
sel belahan Bumi musim panas. Contoh lain dari jenis monsun ini
adalah sirkulasi umum di tengah atmosfer Bumi dan atmosfer Mars.

Selain itu, insolasi di Bumi menghasilkan torsi apung lain
antara permukaan darat dan laut, yaitu memberikan kategori lain
dari sirkulasi terbalik tahunan (katakanlah, monsun ‘geografis’)
dari troposfer bebas (Gambar 4.13). Dalam hukum termodinamika
pertama, untuk benda yang hampir tidak dapat dimampatkan (cair
dan padat), ekspansi bekerja (yang cukup penting untuk gas; lihat
Bab II) dapat diabaikan, dan kenaikan suhu untuk pemanasan hampir
berbanding terbalik dengan kapasitas panas benda. Untuk insolasi di
permukaan Bumi, permukaan tanah yang padat (selengkapnya persis
lapisan tipis tanah) dengan kapasitas panas yang lebih kecil (sekitar
1/5) memiliki suhu yang lebih tinggi jauh lebih kecil dari permukaan
laut yang cair. Konduksi panas dalam zat padat dan difusi dalam
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zat cair tidak sesederhana itu, tetapi dalam air laut yang sebenarnya
dengan ukuran dan kedalaman yang cukup besar, difusi eddy dapat
membuat panas permukaan/lokal keluar ke lebih dalam/sekitar air,
yang berkontribusi terhadap respons suhu permukaan laut yang cukup
kecil/lebih lambat daripada permukaan daratan suhu. Meskipun
radiasi dan respons atmosfer lebih kompleks daripada permukaan
laut atau darat, albedo tetap bergantung pada fitur permukaan tanah
(termasuk vegetasi yang juga memiliki variasi musim yang disebut
fenologi) dan berbagai proses lapisan batas (lihat Bagian 6.1), atmosfer
terendah mengikuti suhu permukaan dasar dengan jeda waktu, dan
suhu udara di permukaan daratan berskala benua menjadi lebih
hangat daripada di permukaan laut berskala samudra pada musim
panas dengan insolasi siklus tahunan maksimum. Pada malam musim
dingin, atmosfer di wilayah kontinental lebih rendah mendingin lebih
besar dan lebih cepat dibandingkan dengan atmosfer laut yang lebih
rendah.

Kedua kategori monsun ini sesuai dengan pasang atmosfer
(lihat Bagian 5.1) dan angin laut-darat sirkulasi (Bagian 6.1) untuk
siklus insolasi diurnal yang terkait dengan rotasi Bumi. Pasang surut
atmosfer memiliki struktur fase global, yang diperkuat oleh torsi
apung antara sisi siang dan malam. Sirkulasi angin laut darat memiliki
struktur lokal di sepanjang garis pantai. Dalam dinamika gelombang
(Bab V), khatulistiwa dan garis pantai memiliki kesamaan sebagai
pemandu gelombang (memiliki masing-masing mode terperangkap),
tetapi perbedaan besarnya dua digit (sebanyak 365 kali) antara periode
revolusi dan rotasi Bumi menyebabkan perbedaan jenis gerak paksa
(forced motion). Intinya, troposfer Bumi sangat dipengaruhi oleh
ketidakhomogenan permukaan, seperti distribusi laut-darat dan
daratan topografi, serta monsun ‘geografis’ (dan sirkulasi angin laut-
darat) relatif dominan dibandingkan dengan musim ‘astronomi’ (dan
pasang surut). Namun, di atmosfer tengah Bumi (lihat Bagian 4.5)
dan di atmosfer Mars, monsun ‘astronomi’ dominan, yang membuat
sirkulasi meridional terbalik setiap tahun.
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Ket.: (a) Siklus musiman lokasi ITCZ yang ditunjukkan dengan titik-titik (Matsumoto
dan Murakami, 2000), dan musim hujan (b) onset dan (c) isokron penarikan
ditunjukkan dengan nomor pentad (Murakami dan Matsumoto, 1994).

Gambar 4.15 Siklus musiman lokasi ITCZ

Di atmosfer, gerakan ke atas yang terkait dengan gaya torsi apung
dapat menghasilkan awan (Bagian 6.2), dan di awan, gerakan ke atas
diperkuat oleh panas laten yang dilepaskan oleh kondensasi awan
itu sendiri. Di dalam artinya, musim panas ‘geografis’ yang bertiup
dari laut mungkin memiliki kelembapan yang lebih kaya dan lebih
intens aktivitas awan daripada monsun ‘geografis musim dingin
dari benua, dan periode monsun ini disebut hujan (atau basah) dan
musim kemarau (lihat Gambar 4.16). Hal ini sering membuat monsun
‘geografis’ lebih luar biasa dibandingkan monsun ‘astronomi’

Orang Arab mencatat, memanfaatkan, dan menamai monsun
sejak lama. Di Jepang, musim dingin ‘geografis’ dari timur Benua
Eurasia (Siberia) menyerap kelembapan dari air hangat Laut Jepang
dan membawa hujan salju lebat, Musim dingin di utara ini mungkin
bertiup di luar khatulistiwa (sebagai musim hujan ‘astronomi’; sering
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disebut ‘gelombang dingin’) dengan menyerap kelembapan besar-
besaran di atas Laut Cina Timur dan Selatan, serta dapat menghasilkan
musim panas selatan yang kuat monsun dan hujan deras di belahan
Bumi Selatan Benua Maritim Indonesia.
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Ket.: Variasi curah hujan rata-rata pentad (lima hari) rata-rata untuk semua tahun (bar), El
Nifio (padat), dan La Nifia (putus-putus) pada stasiun-stasiun tipikal, dibandingkan dengan
masing-masing curah hujan pentad rata-rata (garis putus-putus horizontal).

Sumber: Hamada et al., 2002

Gambar 4.16 Variasi curah hujan rata-rata Pentad

Eurasia (Eurasia adalah sebuah superbenua gabungan yang
terdiri dari dua benua, yaitu Eropa dan Asia), benua terbesar
dengan Himalaya-Tibet sebagai langit-langit dunia, menghasilkan
kontras panas yang luar biasa dengan Samudra Pasifik dan Hindia,
yang memberlakukan sirkulasi monsun paling luas, monsun Asia
(Gambar 4.14). Angin divergen (aliran keluar massa udara bersih)
terjadi karena gaya gradien tekanan di tingkat atas yang mengarah dari
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atas benua dengan ketebalan troposfer yang lebih besar (katakanlah,
1000-200-hPa) (suhu lebih tinggi) di atas lautan, yang menghasilkan
termal rendah di atas permukaan benua dan angin konvergen pada
tingkat rendah. Aliran tingkat rendah ini membuat konvergensi tidak
hanya massa udara (untuk mengompensasi aliran ke luar atas), tetapi
juga kelembapan yang membuat apa yang disebut ketidakstabilan
bersyarat (Bagian 6.2) di lapisan batas untuk mengembangkan kon-
veksi kumulus. Sirkulasi monsoon, terutama yang didorong oleh
mekanisme ini awalnya adalah ageostrofik, tetapi vortisitas siklon/
antisiklon terakumulasi pada tingkat bawah/atas menghasilkan aliran
geostropik di sekitar benua, karena di lintangnya tinggi gaya Coriolis
bekerja. Untuk monsun (4.20) berlaku kira-kira, dan gerakan vertikal
hampir berkorelasi positif dengan medan suhu®’. Musim hujan dibuat
lebih kuat dan lebih tinggi (hampir di seluruh troposfer) karena panas
laten yang dilepaskan oleh awan dan curah hujan di atas benua pada
musim panas dan di atas lautan pada musim dingin.

Pada musim panas di belahan Bumi utara, Benua Eurasia menjadi
terlalu panas karena insolasi dibandingkan dengan Samudra Hindia
dan Pasifik. Khususnya pemanasan, pengurangan tekanan permu-
kaan, dan aliran udara ke atas di Dataran Tinggi Tibet sangat kuat,
yang memaksa aliran hangat dan lembap yang kuat dari Samudra
Hindia ke lereng selatan Pegunungan Himalaya (lihat Gambar 4.14)
dan menghadirkan musim hujan di anak Benua India. Musim hujan
dimulai dari daerah pedalaman di timur laut India dan Semenanjung
Indochina (Matsumoto, 1992). Yang terakhir dilanjutkan ke Asia
timur garis lintang tengah bawah (Mei-yu, Cina; Chang-ma, Korea;
dan Bai-u, Jepang), yang dicirikan oleh curah hujan gugusan awan
mirip tropis tetapi dianggap sebagai ciri submusim sementara, sebe-
lum pertengahan musim panas ditutupi oleh zona antiklon subtropis
(Pasifik). Kondisi musiman seperti itu dapat dilihat dengan jelas di
pengamatan satelit (misalnya, Matsumoto dan Murakami, 2000). Pada
awal musim hujan dan saat musim hujan, struktur vertikal troposfer
juga berubah serta di daerah pedalaman Semenanjung Indochina,
naik dari lapisan inversi dan menentukan puncak awan konvektif
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(Nodzu et al., 2006). Awal musim hujan dan musim hujan sering
terjadi tiba-tiba, serta curah hujan sangat tidak homogen dalam ruang
dan waktu karena superimposisi diurnal dan variasi intramusiman
dekat khatulistiwa (lihat Bagian 6.1 dan 6.4) dan siklon tropis di
daerah subtropis (Bagian 6.3). Selain itu, durasi musim hujan dan
jumlah curah hujan total memiliki variabilitas antartahunan yang
luar biasa (lihat Bagian 5.3).

Pada musim dingin di belahan Bumi utara, kondisi udara dingin
di Pegunungan Himalaya mengalir ke arah bawah Samudra Hindia,
dan anak Benua India mengalami kekeringan musim dingin (lihat
Gambar 4.14). Aliran keluar serupa (disebut gelombang dingin) dari
timur laut tengah Benua Eurasia (Siberia) berembus ke Korea, Jepang,
dan Cina, serta mengalir melalui Laut Cina Timur dan Selatan ke
Asia Tenggara. Lonjakan dingin (cold surge) yang sangat kuat sering
melampaui khatulistiwa, dan menyebabkan hujan deras bahkan di be-
lahan selatan Benua Maritim Indonesia. Di Benua Maritim Indonesia
yang terletak di antara Benua Eurasia dan Australia di sebelah utara
dan selatan, monsun musim panas boreal dan austral yang terkait
dengan pergeseran tahunan-meridional ITCZ sangat jelas (Gambar
4.15 dan 4.17), yang juga terlihat sebagai sel Hadley belahan musim
dingin yang lebih kuat/lebih besar. Karena perilaku dasar ITCZ (ITCZ
adalah singkatan dari Intertropical Convergence Zone. Secara harfiah
diartikan sebagai daerah pertemuan massa udara antartropis. ITCZ
pembawa hujan di Indonesia) dan musim hujan ini, musim hujan
yang melanda Benua Maritim berbeda/bergerak secara meridional,
dan dengan demikian, Benua Maritim dapat dibagi menjadi sekitar
tiga wilayah iklim kedua sisi dan sekitar khatulistiwa dengan pun-
cak tunggal musim panas austral/boreal dan dengan puncak ganda
setengah tahunan atau puncak yang tidak jelas (misalnya, Schmidt
dan Ferguson, 1951; Murakami dan Matsumoto, 1994; Hamada et al,,
2002; Hendon, 2003; Aldrian dan Susanto, 2003; Chang et al., 2004b,
2005). Lebih tepatnya, terdapat dua onset rute migrasi musim hujan
musim panas austral (Murakami dan Matsumoto, 1994), dimulai dari
India sisi laut Jawa pada pertengahan September, kemudian menyebar
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ke utara (di Jawa) dan ke timur (ke Nusa Tenggara di pertengahan
Desember); yang lainnya dari Papua hingga Nusa Tenggara (Kepu-
lauan Sunda Kecil dari Timor hingga Bali). Penarikan musim hujan
tipe austral dimulai dari Nusa Tenggara Barat pada bulan Maret, dan
menuju ke arah timur (ke Nusa Tenggara Timur), dan ke arah barat
(Jawa), hingga akhir Mei.

Boreal Summer Boreal Winter

40°N {
h’)fﬂ ”ﬁ)‘d cool

EQU

Latitude
m
o
=
Latitude

4 | .
& e -
40°S COOI ' B ' o 40°S ' r
30°E 60°E 90°E 120°E 150°E 30°E 60°E 90°E 120°E 150°E
Longitude Longitude

Ket.: Setiap tahun terjadi pembalikan sistem muson Samudra Hindia. Perbedaan suhu belahan
Bumi panas-dingin berlaku musim hujan (panah hitam melengkung), yang menginduksi
transportasi Ekman (panah putus-putus biru). Transportasi panas lautan (padat biru panah
di sebelah kanan panel) melemahkan perbedaan musim panas-musim dingin.

Sumber: Webster et al., 2002
Gambar 4.17 Pembalikan sistem muson Samudra Hindia

Namun, karena terdapat dua letak geografis (ekuator asimetris
benua-samudra dan terjal topografi gunung) dan dua alasan spektral
(variasi interannual dan intraseasonal yang dominan), siklus tahunan
di atas Benua Maritim tidak begitu dominan secara unik seperti di
ekstratropis, dan inilah mengapa klimatologis deskripsi tidak dapat
dilakukan hingga tahun 1980-an meskipun sekitar 2.000 stasiun
pengukur hujan dibangun hingga akhir abad ke-19. Banyak gunung
berapi tinggi (sering aktif) dan yang dalam tidak tercakup oleh alat
pengukur hujan jaringan radar baru-baru ini, yang juga terkait de-
ngan modifikasi variasi intramusiman di atas Benua Maritim. Karena
asimetris raksasa dan benua kecil, Eurasia dan Australia, invasi utara
monsun musim panas I'TCZ dan boreal lebih dalam (setidaknya rata-
rata zonal) daripada monsun selatan dengan musim dingin boreal
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muson, tetapi yang terakhir (gelombang dingin) dapat menyebabkan
hujan lebat di sepanjang pantai barat Laut Cina Selatan (Vietnam
dan Melayu) dan di Benua Maritim bagian barat, khususnya saat
gangguan siklon berskala sinoptik terbentuk di dekat Kalimantan
dan Filipina selatan (misalnya, Cheang, 1977; Murakami dan
Matsumoto, 1994; Tangang dan Juneng, 2004; Wu et al., 2007, 2011;
Yokoi dan Matsumoto, 2008; Hattori et al., 2011; Chen et al., 2013,
2015; Matsumoto et al., 2017) dengan memperkuat siklus diurnal
lokal (sebagaimana akan disebutkan di Bagian 6.1), bersama dengan
variasi antartahunan (lihat Bagian 6.3). Tumpang tindih skala seperti
itu membuat fitur musiman yang kompleks di atas wilayah ini.

Atmosfer dan lautan berinteraksi satu sama lain melalui musim
hujan. Di satu sisi, karena (komponen ‘geografis’ utama dari) sirkulasi
monsun didorong oleh gradien suhu benua-laut, cukup sensitif terha-
dap variasi suhu permukaan laut yang diketahui muncul secara aktual
dan dominan terkait dengan variasi antartahunan (Bagian 5.3). Di sisi
lain, karena cukup kuat dan hampir searah, angin dapat mendorong
permukaan laut melalui gesekan Ekman, bidang suhu permukaan
laut akan dapat terpengaruh oleh monsun. Oleh karena itu, musim
hujan dan permukaan laut berinteraksi, dan musim panas-dingin
perbedaan suhu ditekan melalui interaksi ini (Gambar 4.18) (lihat
misalnya, Webster et al., 1998, 2002).
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Ket.: Densitas ozon, pendinginan/pemanasan radiasi dengan penyusun minor dan definisi
daerah vertikal atmosfer oleh profil suhu standar (dari kiri ke kanan). Disalin dari Andrews
(2000), berdasarkan standar atmosfer CIRA 1986 (Rees et al., 1990 dgn modifikasi)

Gambar 4.18 Densitas ozon dan pendinginan radiasi
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Ket.: Distribusi meridional suhu rata-rata zonal (kiri) dan angin zonal (kanan) dari
CIRA 1986 atmosfer standaruntuk Januari (Rees et al., 1990 dengan modifikasi).

Gambar 4.19 Distribusi meridional suhu rata-rata zonal

Perkembangan industri yang sangat pesat akhir-akhir ini, pada
saat terjadi monsun Asia dapat menyebabkan meluasnya polutan
udara (gas dan aerosol) di wilayah yang luas oleh musim hujan, dan
juga interaksi antara musim hujan dan aerosol (misalnya, Lau et al.,
2006; Reid et al., 2013). Misalnya, beberapa aerosol seperti karbon
hitam dapat menyebabkan pemanasan atmosfer akibat penyerapan
insolasi, yang berlawanan dengan efek payung dari aerosol lainnya.
Mereka dipancarkan secara besar-besaran di Benua India, serta
diangkut ke utara dan ke atas oleh sirkulasi monsun musim panas
ke tengah troposfer di atas Dataran Tinggi Tibet. Pemanasan mereka
mengintensifkan musim hujan, yang memberikan umpan balik positif
ke peningkatan aerosol.

Catatan: Perbedaan utama dari tropis nyata (ekuator) adalah bahwa
gugus awan diatur dalam (skala menengah, atau skala meso-P)
siklon ekstratropis (karena gaya Coriolis) di depan stasioner. Di
Jepang, sub-musim serupa lainnya (Shu-rin atau Aki-same) muncul
juga setelah pertengahan musim panas, dan sering dikaitkan dengan
topan/taifun (lihat Bagian 6.3).
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E. Sirkulasi Brewer-Dobson

Sirkulasi Brewer-Dobson mengacu pada pola sirkulasi atmosfer
global dari troposfer tropis yang naik ke stratosfer dan kemudian
bergerak ke kutub saat turun. Sirkulasi Brewer-Dobson digerakkan
oleh gelombang atmosfer berskala planet, yaitu gelombang Rossby,
dengan hasil tarikan ke arah barat dan aksi dorongan ke arah kutub
untuk menghambat momentum sudut. Di ‘atmosfer tengah’ atau stra-
tosfer dan mesosfer (lihat Bagian 3.2), proses fotokimia seperti ozon
pada dasarnya penting (Gambar 4.19). Jumlah ozon terlalu banyak
untuk menyerap radiasi ultraviolet matahari, dan suhu maksimum
yang dihasilkan secara vertikal atau stratopause adalah dipisahkan
dengan jelas ke atas dari ketinggian maksimum ozon. Produksi ozon
dikaitkan dengan komponen ultraviolet yang bergantung pada insolasi
total, dan inilah mengapa suhu stratopause tertinggi muncul di kutub
musim panas (Gambar 4.20) dengan insolasi terkuat (Gambar 4.5).
Namun, daerah khatulistiwa mengalami insolasi sehingga di sebelah
kutub musim panas tidak begitu banyak ozon dan tidak begitu hangat,
serta kutub musim dingin tanpa insolasi ozon dan stratopause, yang
menunjukkan bahwa proses dinamis mengangkut ozon dan panas
dari musim panas belahan Bumi ke belahan Bumi musim dingin
juga penting. Untuk bagian bawah stratosfer atau tropopause adalah
tertinggi di ketinggian dan suhu terdingin (Gambar 4.2 dan 4.20),
yang ditentukan oleh keseimbangan radiasi-konvektif. Angin zona
rata-rata di atas batas atas pengamatan radiosonde biasa dan profiler
angin biasanya berasal dari bidang suhu yang diamati satelit, berdasar-
kan kesetimbangan angin termal (Bagian 4.1). Oleh karena itu, timur
dan barat didistribusikan di belahan Bumi musim panas dan musim
dingin, meskipun wilayah khatulistiwa antara kedua belahan memiliki
variasi perambatan ke bawah dari periode kuasi-dua tahunan dan
setengah tahunan di stratosfer menengah ke bawah dan di sekitar
stratopause/mesopause, berturut-turut (Bagian 5.4).

Brewer (1949) dan Dobson (1956) menganalisis distribusi
material atmosfer yang kecil tetapi terkonservasi dengan baik, dan
berspekulasi sirkulasi naik dari tropopause ekuator, mengalir baik
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ke arah kutub di stratosfer bawah, dan turun melalui kedua kutub
tropopause (Gambar 4.21(d)), seperti gaya Hadley yang digeser ke
atas sirkulasi. Misalnya, stratosfer ekstratropis sangat kering karena
seluruh udara melewati suhu paling dingin (biasanya —80 °C atau
lebih rendah) di tropopause ekuator dan hampir semua uap air
habis saat partikel es berjatuhan menjadi hujan di tanah. Banyak
penelitian selama tahun 1970an—80an mengungkapkan adanya intrusi
uap air ke stratosfer terkonsentrasi di wilayah konveksi paling aktif
di sekitar Benua Maritim Indonesia, dan waktu pergantian untuk
menggantikan udara stratosfer adalah sekitar dua tahun. Kontribusi
sirkulasi Brewer-Dobson ini ke ozon terkait, pada dasarnya penting
dalam struktur dan dinamika stratosfer. Melalui sirkulasi ini, troposfer
tropis terhubung langsung ke stratosfer bawah ekstratropis, dan kedua
wilayah ini dianggap sebagai satu “dunia tengah” (Holton et al., 1995).
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Ket.: Sirkulasi meridional dalam rata-rata zona Euler biasa (dua kiri) dan
yang sesuai dengan rata-rata Euler yang diubah (kanan dua) untuk seluruh
atmosfer menengah ke bawah (dua atas) dan stratosfer troposfer bawah
(dua bawah): (a) numerik model untuk oleh Cunnold et al. (1975); (b)
estimasi kualitatif oleh Prof. Matsuno dari ketidakseimbangan radiatif
(Murgatroyd dan Singleton, 1961); (c) Analisis musim dingin belahan Bumi
utara oleh Miyakoda (1963) diperoleh melalui Prof. Matsuno; dan spekulasi
berdasarkan distribusi uap air oleh Brewer (1949).

Gambar 4.20 Sirkulasi meridional dalam rata-rata zona Euler
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Studi radiasi menyarankan ketidakseimbangan anggaran energi
radiasi murni di atmosfer tengah (Gambar 4.21(b)), yang membuat
sirkulasi meridional di atas sekitar stratopause untuk mengangkut
panas dari belahan Bumi musim panas ke belahan Bumi musim
dingin yang lebih dingin. Selain itu, di stratosfer bawah menjadi
dingin serta di tropopause antara ekuator dan kutub menjadi panas
dari yang diharapkan jika tidak ada gerakan. Yang pertama mirip
monsun ‘astronomi’ satu sel global yang dibahas di Bagian 4.4, dan
yang terakhir persis seperti sirkulasi satu sel Brewer-Dobson hemisfer
berspekulasi dari transportasi massal. Sirkulasi atmosfer tengah itu
tampak jelas hanya di setiap aliran paling atas, dan bagian-bagian lain
sebenarnya tidak dapat dilihat karena kecepatan yang lebih lemah
untuk mengompensasi kerapatan atmosfer yang lebih besar dengan
kekekalan massa.

Namun, sirkulasi meridional rata-rata zonal (Eulerian) (v, w),
di stratosfer bawah memiliki dua sel di setiap belahan Bumi, yaitu
sel yang secara termal langsung di garis lintang yang lebih rendah
dan sel tidak langsung di garis lintang yang lebih tinggi, yang seperti
perluasan ke atas dari sirkulasi Hadley dan Ferrel, masing-masing
(Gambar 4.21(a), (¢)), dan tidak identik dengan sirkulasi satu sel
Brewer-Dobson hemisfer. Seperti disebutkan dalam Bagian 4.2, hal
ini terjadi karena gaya G dan Q melibatkan suku kuadrat (nonlinier)
akibat gangguan non-aksi-simetris. Di troposfer ekstratropis, gang-
guan seperti itu tidak stabil (karena ketidakstabilan baroklinik),
dan sirkulasi Ferrel selalu muncul kontribusinya pada transportasi
massal lebih menyebar dibandingkan advektif (lihat, misalnya, Kida,
1983a,b). Di lintang tinggi stratosfer, gangguan tersebut hampir stabil
(terkait dengan gelombang Rossby (Bagian 5.1) yang dipaksakan di
troposfer oleh distribusi benua-laut), dan tidak berkontribusi pada
transportasi massal.

Andrews dan Mclntyre (1976) memperkenalkan formulasi
Transformed Eulerian Mean (TEM) yang menyatakan proses perpin-
dahan di bidang meridional secara lebih langsung. Fluks panas eddy
meridional dimasukkan ke dalam suku pemanasan untuk memenuhi
persamaan kontinuitas (4.5).
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Maka persamaan Transformed Eulerian Mean (TEM) dinyatakan
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di mana
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di mana (E, E) disebut fluks Eliassen-Palm, yang merupakan
konsep pelopor dalam study of wave-mean flow interaction (Eliassen
dan Palm, 1961). Ini menyatakan gaya mekanik yang membangkitkan
fluks divergen.

Beberapa fitur dari sirkulasi Brewer-Dobson yang diturunkan
dari Persamaan (4.25) secara matematis mirip dengan yang ada
pada Sirkulasi Hadley (atau model satu sel aslinya) dari Persamaan
(4.23) atau versi yang disederhanakan Persamaan (4.20). Diabatik
pemanasan/pendinginan berlebih J dekat khatulistiwa/kutub mengin-
duksi aliran TEM ke atas/ke bawah w*. Fluks panas eddy (induksi
gelombang) yang terlibat dalam Q membuat aliran rata-rata zonal
Eulerian biasa w tidak menghasilkan TEM aliran vertikal wx, tetapi
dapat menghasilkan aliran meridional TEM v* melalui divergensi
fluks Eliassen-Palm di G. Oleh karena itu, sirkulasi Brewer-Dobson
juga merupakan sirkulasi yang digerakkan oleh efek gelombang
ekstratropis.

Dalam bentuk potensial (seperti potensial Ertel) maka
berdasarkan Persamaan (4.15) kita peroleh,

o, _ o(n"v) L R 0 e(ciH] J (4.47)
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di mana P, disebut vortisitas potensial geostropis, dan f,=f(y=0)
adalah harga referensi parameter Coriolis di dalam aproksimasi bidang
beta. Untuk aproksimasi bidang beta ekuator, f;=0 dan P =fy-du/dy.
Persamaan (4.47) adalah persamaan gerak untuk wave-mean flow
interaction (interaksi gelombang-aliran rata rata) dan pada dasarnya
mirip yang digunakan dalam prediksi numerik (lihat Holton pada
Bab X).

Makna fisis dan ekspresi konkrit dari fluks Eliassen-Palm akan
dijelaskan pada Bagian 5.4, tetapi di sini untuk memahami sirkulasi
meridional, perlu diperhatikan bahwa sirkulasi terutama disebab-
kan oleh transien gelombang skala besar (memperkuat Rossby atau
peluruhan troposfer baroklinik) dan gelombang skala meso (gravi-
tasi). Tanaka dan Yamanaka (1985) menunjukkan bahwa gelombang
gravitasi hampir stasioner dihasilkan oleh permukaan topografi harus
melanggar dan membuat di stratosfer bawah, yang berkontribusi pada
eksistensi sirkulasi Brewer-Dobson dan lapisan angin lemah. Skema
serupa digunakan sebagai hambatan gelombang gravitasi di hampir
semua model numerik, baik global maupun regional, termasuk daerah
tropis (misalnya, Palmer et al., 1986; Iwasaki et al., 1989a, b). Karena
gelombang stasioner “diserap” di bawah stratosfer tengah, bertahan
ke arah timur/barat gelombang merambat ke mesosfer dan di atasnya,
yang menyebabkan lapisan angin lemah dan musim panas ke musim
dingin pada sirkulasi meridional di dekat mesopause dan angin zonal
terbalik di termosfer bawah (Matsuno, 1982; Lindzen,1981; Holton,
1982).

F. Borneo Vortex

Belakangan ini, ramai dibicarakan di media massa bahwa kejadian
cuaca ekstrem di sekitar Sumatra bagian timur, barat Kalimantan,
dan utara Jawa diasosiasikan dengan sebuah fenomena yang dike-
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nal dengan nama Borneo Vortex (pusaran Kalimantan). Vortex ini
berkembang di atas Laut Cina Selatan ekuator di bawah gelombang
dingin (cold surge) pada bulan Desember selama musim dingin Asia.
Analisis komposit menggunakan data reanalisis dan citra satelit telah
mengungkapkan bahwa vortisitas absolut dan uap air diangkut oleh
gelombang dingin yang kuat dari hulu Laut Cina Selatan hingga
sekitar Khatulistiwa. Curah hujan meningkat secara spontan di atas
garis khatulistiwa Laut Cina Selatan. Eksperimen dengan model
numerik dan data reanalisis menunjukkan bahwa Borneo Vortex eksis
di atas Laut Cina Selatan khatulistiwa selama gelombang dingin hadir
(Koseki et.al., 2014). Borneo Vortex dimanifestasikan sebagai siklon
meso-a dengan pita hujan berbentuk koma di timur laut sektor siklon.
Analisis vortisitas budget menunjukkan pertumbuhan/pemeliharaan
siklon meso-a (Borneo Vortex) tercapai terutama oleh peregangan
pusaran. Peregangan pusaran ini disebabkan oleh gerakan ke atas
yang dipaksakan oleh pelepasan panas laten di sekitar pusat siklon.
Pita hujan berbentuk koma terdiri dari klaster sel curah hujan skala
meso-P (cumulus convection). Curah hujan yang intens di kepala koma
(comma tail) dihasilkan oleh pertemuan aliran siklon timur yang lebih
hangat dan lebih basah (aliran tenggara cyclonic) dan lonjakan timur
laut yang lebih dingin dan lebih kering di sektor barat laut (timur
laut) vortex. Gerakan ke atas yang intens dan hujan lebat terjadi
karena konvergensi tingkat rendah dan profil termodinamika yang
menguntungkan di zona pertemuan. Secara khusus, konvergensi di
sektor barat laut bertanggung jawab atas eksistensi utama sistem siklon
meso-a. Baik pada meso-a maupun skala meso-f3, konvergensi pada
akhirnya disebabkan oleh regangan deviatorik (perubahan bentuk
tanpa perubahan volume) dalam pola pertemuan angin, tetapi secara
signifikan ditingkatkan sendiri oleh dinamika nonlinier.
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|

(b)

Ket.: a) setelit Himawari, b) peta sinoptik eksistensi Borneo Vortex. Gelombang dingin
(cold surge) menciptakan kondisi yang menguntungkan, baik secara dinamis maupun
termodinamika untuk pembangkitan konveksi kumulus dan Borneo Vortex, serta hujan
deras di Benua Maritim.

Sumber: Johnson dan House, 1987

Gambar 4.21 Borneo Vortex sering diasosiasikan dengan cuaca buruk

Baik konvergensi vortisitas absolut maupun fluks kelembapan sta-
tik di atas khatulistiwa Laut Cina Selatan, di bawahnya terdapat kondisi
gelombang dingin (cold surge) yang kuat mungkin menguntungkan
untuk terciptanya Borneo Vortex dan mempertahankan konveksi
kumulus. Meningkatnya vortisitas absolut ambien, mendorong lebih
kuat pembangkitan vortisitas melalui peregangan pusaran, sementara
ada pasokan energi statis yang cukup lembap untuk mempertahankan
konveksi dan pelepasan panas laten, menyuplai daya apung parsel
udara menyebabkan gerakan vertikal (updraft). Gerakan vertikal
parsel udara yang lembap akan menciptakan awan kumulus sebagai
sumber hujan. Eksistensi Borneo Vortex dan curah hujan dapat dilihat
pada Gambar 4.21.

Dari beberapa observasi dan studi, menunjukkan bahwa Borneo
Vortex merupakan siklon yang tidak memiliki mata (n0 eyes). Berbeda
dengan siklon atau taifun yang kita kenal di belahan Bumi bagian
utara atau selatan yang mempunyai mata. Semakin besar matanya,
semakin kuat siklonnya.
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Dalam sudut pandang dinamika fluida, maka vortisitas dalam
hal ini kita sebut saja vortex adalah suatu ukuran rotasi lokal di suatu
aliran fluida yang didefiniskan sebagai berikut,

é; ZVXV :(a—w_@j;_F(a_u_a_ij_}_(@_a_qug
Ox Oz 0z Ox Ox Ox (4.49)
Dengan menerapkan operasi curl pada persamaan gerak dalam

bidang beta (kuasi geostropik), maka akan kita peroleh persamaan
vortisitas dalam bidang beta (ekuator) sebagai berikut,

d .
a—f+J(t//,é“+ﬂy)=Q(x»f) (4.50)

di mana y adalah stream function, Q adalah external sources, dan
J(a,b) adalah Jacobian.
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Ket.: (a) vortisitas absolut pada 850 hPa dan (b) curah hujan per jam
rata-rata dalam radius 200 km dari pusat dari siklon meso-a yang
disimulasikan. Bilah abu-abu menunjukkan waktu dari 00:00 sampai

12:00 WIB.
Sumber: Koseki et al., 2014
Gambar 4.22 Urutan waktu
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Jika hanya ingin melihat eksistensi pusarannya (vortex-nya) saja,
maka dapat menggunakan persamaan perairan dangkal (shallow water

equation) yang lebih sederhana sebagai berikut (Lim dan Chang,
1980),

ou_ 50" (4.51)
o Byv g7
oh (4.52)
— - —
5 Byu gay
4.53
%+H %+% =0 ( )
ot ox Oy

dengan u dan v adalah kecepatan zonal dan meridional, 4 adalah
ketinggian ekipotensial, dan ® adalah gaya eksternal yang memerikan
sumber uap air. Karena siklon adalah lingkaran (periodic), maka

kebergantungan terhadap variabel (x,t) dapat dinyatakan sebagai
berikut,

u u(y)
= ()
h E(y) (4.54)

Jika solusi 4.54 disubstitusikan ke Persamaan (4.51), (4.52), dan
(4.53), maka diperoleh,

it — ByV = —ighh

(4.55)
—iV + Byil = —igkh (4.56)
_ _an (4.57)
—ioh +H[ikh +ﬁJ =0
dy
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Jika Persamaan (4.55) disubstitusikan ke Persamaan (4.56), ke-
mudian diturunkan terhadap y dan substitusi dh/dy dari Persamaan
(4.57) diperoleh persamaan diferensial untuk fungsi v sebagai berikut,

L[M ] g [ykm]a@]
dy’ Beto JBgH @ JgH o (4.58)

Jika gaya eksternal diabaikan, maka ®=0 sehingga Persamaan
(4.58) akan mempunyai bentuk umum,

’,(7) :
()8 m=0 (4.59)

Ini merupakan suatu persamaan nilai eigen yang muncul dalam
permasalahan osilator harmonis kuantum. Jika diambil solusi dalam
bentuk,

7
$(y)=e ? (4.60)
Maka diperoleh,
E, =1 (4.61)

Kita dapat menduga bahwa solusi Persamaan (4.59) akan tergan-
tung dari fungsi eksponen kuadrat negatif. Hal ini telah disadari oleh
metematikawan Prancis, Charles Hermite. Hermite mempunyai murid
bernama Henry Poincare yang merupakan guru bagi fisikawan abad
ke-20, termasuk Albert Einstein. Solusi umum diambil dalam bentuk,

2

$,(n=e >H,(y) (4.62)

Substitusikan ke Persamaan (4.59), maka diperoleh,

d H”(y)—ZydIi;(y)—(I—E,,)Hn(y)zo (4.63)

dy2
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Ini dinamakan persamaan diferensial Hermite, dengan solusi
yang dinyatakan dalam bentuk polynomial, dan dikenal dengan nama
polinomial Hermite yang dinyatakan sebagai berikut,

H,(»=1, H(y=2y, H()=47"-2, H/(y)=8y'-12y
H,(») =16y —48)> +12,  H,(y)=32y° -160y° +120y, ..  (4.64)

Bentuk polinomial atau fungsi ini sudah masuk dalam perangkat
matematik, seperti Wolfram Mathematica, MATLAB, R, dan lain
sebagainya. Jadi, solusi Persamaan (4.59) adalah

2

b
4,(y)=4e > H,(y) (4.65)

di mana amplitudo A akan ditentukan dari syarat batas.
Bagaimana dengan solusi Persamaan (4.58), yang terdapat suku gaya
luar? Jawabannya adalah menggunakan suatu konsep yang dikenal
dengan nama fungsi Green (lihat di apendiks untuk detailnya), yaitu,

1

E(y)=\//i?jG(y,y’)(y—;cD(y') fa—}i' (4.66)

di mana G(y’) dinamakan fungsi Green yang memenuhi per-
samaan diferensial,

d’G(y,y' * —k’gHw—kgH
(yy)+(w srO—E ﬁ—yZ]G(y,y')=—2”5(y—y')

@ BeHao (4.67)
dengan solusi adalah (lihat apendiks 3),

: H,(y)H (")
Gry)=2

~=w -k gHa)—/’ch,B_zm+1 (4.68)

PgHw

Fungsi Green akan selalu muncul dalam persamaan tak homo-
gen, di mana dalam meteorologi tropis, persamaan diferensial yang
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memerikan dinamika atmosfer selalu tak homogen karena hadirnya
berbagai sumber penggerak, seperti konveksi, diabatic heating, panas
laten, dan lain sebagainya. Penguasaan matematika terkait fungsi
Green mutlak dikuasai untuk dinamika meteorologi tropis. Jaman
sy (AS) menjadi mahasiswa, saya dibully karena mengemukakan
gagasan bahwa meteorologi tidak bisa hanya dipelajari dengan kata
kata tetapi mutlak harus dengan matematika. Sejarah membuktikan
gagasan saya benar.

Borneo Vortex hanya bisa dideteksi eksistensinya melalui model
cuaca dengan resolusi tinggi. Hasil studi model numerik resolusi
tinggi menunjukkan bahwa melemahnya aliran musim tenggara me-
nyebabkan troposfer bawah yang lembap di dorong ke atas di Laut
China Selatan dan terakumulasi menjadi Borneo Vortex sehingga
membuat Borneo Vortex individu lebih mengancam wilayah pesisir
di Benua Maritim Indonesia (Liang et al., 2023). Beberapa studi lain
menunjukkan bahwa cuaca ekstrem tidak hanya kontribusi dari Bor-
neo Vortex saja. Misalnya, peristiwa hujan ekstrem yang jarang terjadi,
pada 27-28 Agustus 2021 terjadi di wilayah calon ibu kota negara di
Penajam Paser Utara. Curah hujan yang tinggi ini terjadi pada bulan
Agustus, bulan terkering berdasarkan tahun data klimatologi bulanan,
dan menyebabkan banjir serta tanah longsor yang parah. Berdasarkan
sumber kelembapan dan proses transportasi menggunakan model
Lagrangian HYSPLIT, diungkapkan bahwa kelembapan itu sebagian
besar diangkut ke Nusantara melalui tiga rute utama: dari Pulau Kali-
mantan (BRN, 53,73%); Laut Banda dan sekitarnya (BSS, 32,03%); dan
Pulau Sulawesi (SUL, 9,05%). Dua sumber yang pertama dan kedua
merupakan sumber utama kelembapan terestrial, sedangkan BSS
merupakan sumber utama kelembapan laut dan memiliki kontribusi
yang lebih rendah daripada mitra terestrial. Transportasi kelembapan
terestrial dari BRN terutama didorong oleh aliran pusaran tinggi skala
besar (Borneo Vortex), sedangkan transportasi kelembapan dari SUL
didorong oleh sirkulasi yang disebabkan oleh osilasi intramusiman
musim panas boreal (BSISO) dan variabilitas frekuensi rendah yang
terkait dengan La Nifia. Kelembapan laut dekat permukaan trans-
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portasi dari BSS terutama terkait dengan angin yang terjadi akibat
sistem monsun Australia (musim tenggara). Wawasan tentang sumber
dan jalur kelembapan ini berpotensi meningkatkan akurasi prediksi
curah hujan musim panas yang ekstrem di wilayah tersebut (lihat
Gambar 4.23).

7 %
120°E 130°E

Ket.: Diagram konseptual yang menggambarkan peran mode
atmosfer dalam variabilitas daerah sumber kelembapan saat
terjadi banjir di Nusantara pada tanggal 27-28 Agustus 2021.
Color shading menunjukkan SST.

Sumber: Purwaningsih et al., 2022

Gambar 4.23 Diagram konseptual yang menggambarkan
peran mode atmosfer
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Bab Vv
Gelombang Ekuator

The laws of nature are written by the hand of God in the language of
Mathematics (Galileo Galilei)

A. Klasifikasi Gelombang di Fluida Bumi

Suatu gangguan yang menjalar dinamakan gelombang, sehingga
gelombang disebut sebagai penjalaran energi. Akibat dari bentuk
permukaan Bumi yang tidak rata dan tidak seragam, serta pemana-
san Matahari yang juga tidak seragam, dapat menimbulkan banyak
gangguan di atmosfer. Gangguan dari berbagai sumber menjalar ke
seluruh permukaan Bumi termasuk daerah Tropis. Pada dasarnya, jika
kita merekam gangguan atau osilasi pada suatu titik di permukaan
Bumi, maka sebenarnya semua jenis gelombang yang masih saling
tumpang tindih juga terekam sehingga sulit bagi kita untuk memilah
(decompose) gelombang apa saja yang menerpa wilayah kita.

Kondisi ini sudah disadari oleh matematikawan abad ke-17,
Joseph Fourier. Dia mengemukakan gagasan bahwa pada dasarnya
semua gangguan yang terekam (sinyal) adalah superposisi dari gang-
guan (sinyal f(t)) periodik yang diungkapkan oleh sebuah fungsi deret
yang disebut deret Fourier sebagai berikut,
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f A0+ZA COS a)t ZB sin a)t) (5.1)

n=1

Suatu ekspresi yang sangat sederhana tetapi cukup mendasar dan
berguna. Contoh konkret Persamaan (5.1) diperikan oleh Gambar
5.1. Terlihat bahwa sebuah sinyal rumit dapat dibangkitkan oleh
penjumlahan tiga fungsi periodik saja.

0.5c0s(3/21)

RV \/ \/\/V\/\/ \/\/ \/\/\/

(5/20

0 5 10 15 20 25 30 35 40 45 50
0.3s5in(371)

\ \ \ | . \ .
o 5 10 15 20 25 30 35 40 45 50
f{ty=0.5c0s(3/2t)+0.75cos(5.20)+0.35in(3/71)

o s 10 15 20 25 30 35 40 45 50

m

Gambar 5.1 Konsep sederhana tentang deret Fourier, sembarang sinyal
atau gangguan merupakan penjumlahan fungsi periodik.

Dengan kondisi ini, kita mungkin yakin bahwa semakin banyak
fungsi periodik yang terlibat akan menghasilkan sinyal yang semakin
rumit dan kelihatannya permasalahannya sudah selesai. Ternyata
tidak, banyak sinyal yang rumit tidak dibangkitkan oleh penjumlahan
fungsi periodik, tetapi dibangkitkan oleh persamaan nonlinier. Kita
akan mempelajarinya kelak di bab terakhir terkait pembahasan sistem
disipasi dan teori Chaos.

Karena atmosfer pada umumnya memiliki homogenitas yang
lebih baik dalam arah longitudinal (zonal atau rotasi), maka cukup
masuk akal untuk memperluas kuantitas meteorologi (seperti insolasi)
menjadi deret Fourier, yaitu superposisi gelombang dengan berbagai
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bilangan gelombang dan frekuensi zonal (rasionya atau kecepatan
fase zonal). Rata-rata komponen zonal gelombang seperti itu sendiri
menjadi nol, seperti yang didefinisikan sebagai gangguan atau pusaran
dalam Persamaan (4.1). Nonlinier yang direpresentasikan dalam suku
kuadrat tidak hilang bahkan jika rata-rata zona diambil, tetapi dapat
diabaikan dalam pendekatan orde pertama (linier) jika amplitudo
komponen gelombang cukup kecil. Masalah linier seperti itu dapat
diselesaikan relatif mudah dengan ekspansi Fourier. Untuk pendekat-
an global pada Bumi bulat, direpresentasikan dalam polinomial bola
atau ekspansi Legendre, tetapi untuk penelitian di dekat ekuator,
ekspansi Fourier yang paling sederhana menjadi pendekatan yang
cukup berguna. Analisis Fourier merupakan teknik matematika untuk
memecahkan persamaan gelombang dan pemrosesan data untuk
menganalisis komponen gelombang yang merupakan analisis dasar
penting untuk menerapkan konsep gelombang pada meteorologi dan
klimatologi tropis. Penelitian tentang gelombang atmosfer disumbang
oleh meteorolog Jepang bernama Taroh Matsuno.
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Taroh Matsuno (lahir 17 Oktober 1934) adalah
seorang ahli meteorologi Jepang dan profesor di
Universitas Tokyo. Prof. Matsuno adalah seorang
ilmuwan penelitian terkemuka dalam dinamika at-
mosfer dan pemimpin terkemuka dalam penelitian
iklim. Tesis doktoralnya tentang dinamika atmosfer
dan lautan di daerah khatulistiwa menunjukkan
bahwa jenis gelombang tertentu merambat ke arah
timur atau barat di sepanjang saluran khatulistiwa.
Gerakan gelombang yang diprediksi secara teoretis
itu ditemukan kemudian di atmosfer dan lautan;
mereka memainkan peran penting dalam berbagai
fenomena, seperti El Nino. Prof. Matsuno meraih
gelar doktor dari University of Tokyo. Dia telah
mengajar di Universitas Tokyo, Universitas Kyushu,
Universitas Hokkaido, dan telah melayani sebagai
ilmuwan tamu di Amerika Serikat di Universitas
Washington, Universitas Princeton, dan Pusat
Penelitian Atmosfer Nasional. Dia juga menjabat
sebagai Direktur Pusat Penelitian Sistem Iklim di
Universitas Tokyo, Direktur Jenderal Pusat Pe-
nelitian Perbatasan untuk Perubahan Global, dan
Direktur Program Penelitian Pemodelan Terpadu.
Dia adalah penerima berbagai penghargaan, ter-
masuk medali Carl-Gustaf Rossby dari American
Meteorological Society, Societal Award dan Fuji-
wara Award dari Meteorological Society of Japan
dan Japan Academy Prize. Hadiah IMO, diberikan
setiap tahun, berasal dari pendahulu WMO, Or-
ganisasi Meteorologi Internasional (IMO), yang
didirikan pada tahun 1873. Penghargaan IMO
ke-55, penghargaan paling bergengsi dari WMO,
diberikan kepada Prof. Taroh Matsuno dari Jepang
pada sesi ke-62 Dewan Eksekutif WMO pada bulan
Juni 2010.
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Dalam mekanika fluida secara umum, setiap gelombang harus
memiliki gaya pemulih yang konkret (seperti daya apung, konservasi
vortisitas, dan kompresibilitas) dan mekanisme penguatan (sumber,
ketidakstabilan, dan mode normal bebas) ditentukan oleh karak-
teristik dan kondisi sistem fluida yang bersangkutan. Oleh karena
itu, jika suatu fenomena terbukti terkait dengan gelombang, kita dapat
mengklarifikasi penyebabnya di masa lampau dan dapat meramalkan
pengulangannya di masa depan, meskipun nonlinier (multiple wave
interactivity) dan ireversibilitas (transien, disipasi, dan lain-lain) mem-
buat ini menjadi rumit. Selanjutnya, gelombang fluida mengangkut
energi dan momentum (bukan transpor massa), seperti gelombang
elektromagnetik (lihat Bab I) di ruang hampa udara, di mana tropis
gelombang yang tereksitasi secara regional dapat menyebabkan
cuaca/iklim ekstratropis global yang abnormal, dan gelombang yang
tereksitasi di troposfer dapat (berinteraksi dengan aliran rata-rata)
menginduksi osilasi non-diurnal non-tahunan dari tengah dan atas
atmosfer.

Meskipun begitu pentingnya, sejarah dinamika gelombang di
daerah tropis masih sangat muda, hanya pada tahun setengah abad
terakhir. Jelas karena wilayah khatulistiwa memiliki situasi khusus
seperti gaya Coriolis yang menghilang, insolasi yang kuat, kelem-
bapan tinggi, interaksi dengan lautan lebih luas dari garis lintang
tengah utara, dan seterusnya, yang mana menghasilkan jenis khusus
‘gelombang khatulistiwa’ untuk dijelaskan dalam bab ini. Selain itu,
banyak daerah di wilayah tropis belum diamati dengan baik hingga
beberapa dekade yang lalu, karena politik yang tidak stabil, pem-
bangunan ekonomi yang lambat, dan/atau teknologi pengukuran
yang tidak memadai. Namun, khususnya situasi ekonomi/politik
di Asia Selatan dan Tenggara, serta teknologi satelit jarak jauh yang
sepenuhnya global, telah berkembang sangat pesat. Berkembangnya
model resolusi atmosfer-laut ditambah juga telah dibangun. Sekarang
kita mulai mempelajari meteorologi global termasuk daerah tropis
hampir mulus.
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Oleh karena gelombang adalah gangguan atau fluktuasi yang
menjalar, maka persamaan gelombang diperoleh dengan mengurang-
kan data/fungsi dengan rata-ratanya. Jadi, pengurangan persamaan
rata-rata zonal (Persamaan 4.2-4.6) dari persamaan dasar (Persamaan
3.29-3.32) diperoleh,

%+u'ai+(a—u—fjv'+a—uw'+%: G'

ot ox \ oy 0z ox (5.1)
a—V+v'6—v+fu'+%=G '
o¢' _RT'

oz H' (5.3)
a_T+uai+v'a_T+(a_T+er':Q'

ot Ox oy oz (5.4)
o o' 1a(p)

ax 6_)/ pO 62 (55)

Diasumsikan bahwa suku nonlinier dan suku nonsimetri masuk
ke dalam suku gaya eksternal, yaitu G, G, dan Q.

Mari kita bahas untuk kasus yang paling sederhana, yaitu
shear meridional dan vertikal cukup lemah sehingga dapat diabaikan
(0u/dy=0u/0z=0, sehingga dT/dy=0). Jika kita gunakan aproksimasi
bidang beta dan gaya eksternal diabaikan, maka Persamaan (5.1)
hingga (5.5) menjadi,

o
ot

+u'ai_ﬂyv'+%:() (5.6)
ox ox
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a—v+v'a—v+ﬁyu'+%: G,'

op_RT" 658
0z H'

a—T+L:6—T+(6—T+l“jw'=0

ot Ox 0z (5.9)
ou' ov', 19(pw)_ (5.10)

ox oy p, Oz

Substitusi Persamaan (5.8) ke Persamaan (5.9) dan (5.10), kemu-
dian saling disubstitusikan sehingga diperoleh,

ou' ov' 1 0 0)0 o¢' ., R(oT
—t | =tu— || P |=0, N =—|—+T
ox 0y N°p,\ot ox)oz (o4 H\ oz (511)

Persoalan kita sekarang hanya berurusan dengan tiga persamaan,
yaitu Persamaan (5.6), (5.7), dan (5.11). Jika suku nonlinier diabaikan,
maka Persamaan (5.6) dan (5.7) menjadi,

ai—ﬁyv'—l-%zo

ot ox (5.12)
ov' o0g'

—+ +—=0

o Ay (5.13)

Karena dalam Persamaan (5.11), (5.12), dan (5.13) terdapat
variabel bebas y, maka kita asumsikan bahwa dalam arah x, z, dan ¢
periodik sehingga dapat dinyatakan dalam deret Fourier. Jika deret
Fourier kita nyatakan dalam variabel kompleks, maka kita ambil solusi
dalam bentuk,
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z

e exp(i(kx+ mz — a)t))

D

(5.14)

di mana tanda bar untuk (u, v, ¢) menyatakan amplitudo riil.
Substitusi Persamaan (5.14) ke dalam Persamaan (5.11), (5.12), dan
(5.13) kita peroleh,

d—sz{[(szr lzjw—i—kz—ﬁj—ﬂ—i{mz+ lz]yl}V:O, @ =w-ku
dy' 4H" )N* [ N 4H (5.15)

Tugas: turunkan Persamaan (5.15)

Ini mempunyai bentuk seperti Persamaan (4.59), yaitu persamaan
diferensial Hermite dengan solusi dinyatakan dalam polinomial
Hermite sebagai berikut,

o y N ’
n0=e TH,(v). y'=< l:[ﬂz/(mu“l’z)} (5.16)

Maka solusi untuk u dan ¢ diperoleh sebagai berikut,

kajly[ean (y')J_[(’"z +4Lz)wﬁy/Nz}e%H"(y')

_ . (5.17)
u=1
kz—(szr“;z)zv,By/N2
dl -2 o
wdy{e *H, (y')]—kﬂye *H,(y)
=i
= (m* + L5 )@py | N? (5.18)
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Kedua bentuk ini sering disebut relasi polarisasi karena mirip
dengan bentuk polarisasi dalam medan elektromagnetik. Persamaan
(5.15) pertama kali diturunkan oleh Matsuno tahun 1966, yang mana
menjadi terobosan penting terkait gelombang atmosfer. Anehnya,
pada tahun yang sama, peneliti lain juga menurunkan hasil yang
sama tetapi dengan kasus yang berbeda, seperti Kato (1966) untuk
upper atmosfer dan Lindzen (1966) untuk laut. Kerena Persamaan
(5.11)-(5.13) dinamakan persamaan perairan dangkal (shallow
water equation), maka kita akan berurusan dengan kecepatan fase
gelombang, yaitu

2 2T 2 -1
¢t =gH =N*[m’ + ] (5.19)

yang menjadi nilai negatif untuk atmosfer, dalam kasus mode
eksternal (meluruh ke atas) dengan imajiner bilangan gelombang
m=im_. Mode internal (gelombang merambat vertikal) diberi label
dengan bilangan riil m dan bilangan positif ketinggian H. Nanti kita
lihat, misalnya gelombang gravitasi dengan periode diurnal (terkait
dengan pasang surut global dan siklus diurnal lokal) bersifat internal
dan eksternal pada garis lintang yang lebih rendah dan lebih tinggi
dari 30°. Estimasi untuk gelombang yang dibahas di sini adalah H~100
m, sesuai dengan panjang gelombang vertikal 2n/m ~ 10 km.

Ynty/Ae) 22 o e~ /2 L Ho (y/N),

08

06 | Y, Yo Py P, Wy
04 |
02
00
=02 ¢
-04 |
-06
-08

Gambar 5.2 Plot polinomial Hermite sebagai solusi meridional Persamaan
(5.16).

Matsuno (1966) mengambil syarat batas v->0 untuk y->zeco,
di mana ini terkait dengan solusi yang akan menghilang saat menuju
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kutub. Dengan kata lain, gelombang akan terbak di ekuator, di mana
hal ini merupakan ciri solusi persamaan gelombang dalam bidang
beta. Jika suku tak homogen diperhitungkan, maka solusi umum akan
dinyatakan dalam bentuk fungsi Green seperti Persamaan (4.66).
Sebagai contoh, untuk H=100 m maka akan mempunyai ekuivalen
kecepatan gelombang air dangkal c=VgH=30 m/s atau 2600 km/hari
dengan radius deformasi A=(gH/f3%)"*=1000 km. Nilai eigen yang
bersangkutan dinyatakan oleh,

2
ﬂz(;?ﬁz 52 _%j=2n+1’ n=0,1,2,... (5.20)

di mana plot dalam bidang @-k dinyatakan pada Gambar 5.3.

Rumus seperti Persamaan (5.20) tentang relasi antarparameter
gelombang disebut relasi dispersi, dan secara matematis juga diberi-
kan oleh persamaan sederhana aturan pengganti operator diferensial
(0/0x) pada persamaan pengatur (Persamaan 5.11-5.13). Jika kita
ekspresikan bilangan gelombang lokal dengan mempertimbangkan
perkiraan solusi seperti gelombang v=(y) ~ exp(ily) untuk arah
meridional, maka

2

2n+1 y
I(y) = PERSNSTE (5.21)

di mana ini menyatakan bahwa relasi dispersi menunjukkan
struktur dasar gelombang dari suatu sistem gelombang yang kita
bahas.

Kita lihat bahwa dalam solusi Persamaan (5.16)-(5.18) terdapat
faktor exp(-y”1) yang menyatakan bahwa peluruhan gelombang
sepanjang meridional. Hal ini menunjukkan bahwa ekuator sebagai
penjebak gelombang. Hal ini akan dibahas lebih lanjut pada pem-
bahasan gelombang Kelvin. Jika dalam Persamaan (5.15) kita ambil
=0, maka kita peroleh,
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2— 2 2
e | ) el L N T ey
dy 4H" )N 4H" JN (5 22)

Ini menunjukkan gelombang gravitasi tanpa rotasi Bumi (lihat
Gambar 5.4). Jika perairan sangat dalam H->co,

2—
dj—[k%@]v:o, Aow, kKB _p
&y @ @ (5.23)

Kita mempunyai sebuah gelombang Rosby.

Gambar 5.3 Diagram relasi dispersi gelombang
perairan dangkal ekuator (Matsuno 1966) dengan
struktur horizontal adalah gelombang inersia-
gravitasi dan Rosbby.

Lebih lanjut jika @>>p/k maka,

kK +1(y)
. R I N2
Py = (524)
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Ini merupakan relasi dispersi untuk gelombang inersia-gravitasi
di bidang beta (lihat Gambar 5.5), di mana frekuensi dari mode in-
ternal (propagasi vertikal) dengan bilangan gelombang vertikal riil
(m?>1) harus memenuhi,

1(=187) <|@|< N (5.25)

Ket.: gelombang (a)-(d) gunung (sisi bawah) untuk berbagai aliran (Corby,
1954); (e) gelombang internal dalam aliran geser (Durran, 1990); dan (f)-(g)
struktur phae pada bidang vertikal termasuk arah rambat dan dengan tanda
yang sama serta berlawanan arah (Holton, 1992)

Gambar 5.4 Gelombang gravitasi internal (tanpa efek inersia (rotasi
Bumi)
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Gambar 5.5 Gelombang inersia-gravitasi

Gelombang inersia-gravitasi menjalar di sembarang arah hori-
zontal tergantung tanda dari (k,/) pada ekuator (y=0) dan kecepatan
fase horizontalnya relatif terhadap media yang bergerak dengan
kecepatan rata-rata zonal yang diberikan oleh relasi,

2

@ @ N?
| - * \/ =g (5.26)

horizontal wavenumber kz +7 ( v )2 1}12 + 47}{2

di mana ini menyatakan gelombang gravitasi di perairan dangkal
dengan kedalaman rata-rata H. Akar-akar positif/negatif @ untuk
sebuah nilai parameter lain yang diberikan sesuai dengan gelombang
yang merambat simetris ke arah timur/barat relatif ke media. Frekue-
nsi dan kecepatan fase zonal @/k relatif terhadap tanah tidak simetris.
Dengan kata lain, pada aliran dasar, gelombang yang merambat ke
arah timur/barat dengan kecepatan yang sama memiliki nilai frek-
uensi yang berbeda. Oleh karenanya, struktur dan karakteristik yang
berbeda, pada dasarnya penting dalam interaksi aliran rata-rata dan
gelombang. Meskipun deskripsi terperinci tentang gelombang yang

Gelombang Ekuator ... 101



umum di ekstratropis berada di luar jangkauan, tetapi pada dasarnya,
relasi dispersi di atas menunjukkan bahwa kecepatan horizontal yang
terganggu akan membuat osilasi eliptik sepanjang sumbu penjalaran
gelombang. Pada saat di ekuator maka osilasi ini menjadi linier.

Jika kita mempunyai @ << N maka kita memperoleh relasi
dispersi,

_kﬁ
K +1(y) +(B2y I N ) (m? +4;12)

o ~=

(5.27)

Jelas gelombang ini hilang jika f=0 (homogen atau tanpa rotasi).
Kecepatan fase propagasi dalam arah zonal selalu ke arah barat. Jika
® kecil atau hilang, maka suku D/Dt juga hilang sehingga kita mem-
punyai aproksimasi geostropik, yaitu v~i(k/By)¢ dan u~-(I/k)v=-i(l/
By)¢. Untuk n>>1 berkaitan dengan gelombang inersia-gravitasi di
wilayah ekstratropis (lihat Gambar 5.6).

Zonal wavenumber=0 Zonal wavenumber = 1
(stationary) (westward propagation)

ne

P sp

Ket.: Bentuk kutub dan ekuator dari tekanan dan pola angin untuk
gelombang Rossby (planet) untuk n=1 dan bilangan gelombang zonal 2rtkR=
0 (lihat Shigehisa, 1983, untuk derivasi) dan 1 (sama seperti pada Gambar
5.1)

Gambar 5.6 Bentuk kutub dan ekuator dari tekanan dan pola angin

Sementara untuk n=0 maka kita peroleh profil meridional seperti
Gaussian, di mana ekuator sebagai pusatnya dengan bentuk,
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1 ﬁ(m2+“112)%
4+kzNJ<° (5.28)

N[ =

w:kﬁlz[l_ /H%]:ki’\’l
2 C2 ) (e

4H?

tanda positif menggantikan tanda negatif dalam tanda kurung
(depan akar) yang merupakan gelombang inersia-gravitasi yang
menyebar ke timur. Gelombang merambat ke arah barat diberikan
oleh Persamaan (5.18) menjadi serupa dengan gelombang Rossby
pada batas panjang gelombang zonal pendek (k->e<), dan juga menjadi
gelombang inersia-gravitasi dalam batas panjang gelombang (k-0).
Oleh karena itu, gelombang dengan n=0 dan negatif @ ini disebut
oleh Matsuno (1966) sebagai gelombang campuran Rossby-gravitasi
(Gambar 5.7), atau dinamai berdasarkan penemuan pengamatan
(Yanai dan Maruyama, 1966) sebagai Gelombang Yanai (-Maruyama).

Equotor

Sumber: Matsuno, 1966

Gambar 5.7 Tekanan horizontal teoretis dan distribusi angin gelombang
Rossby-gravitasi campuran.

Gelombang Ekuator ... 103



Zonal
wavenumber=1 Zonal
(eastward wavenumber = 0
propagation) (stationary)

EQ

Ket.: Gelombang Kelvin pesisir (kiri) dan ekuator (tengah dan kanan): Jika
kasus pesisir untuk kedua gelombang digabungkan akan mirip dengan
kasus di katulistiwa.

Sumber: Gill, 1982

Gambar 5.8 Gelombang Kelvin pesisir dan ekuator

Kita melihat bahwa persamaan gelombang diturunkan dari ke-
bergantungan pada fungsi kecepatan meridional, sedangkan kondisi
v=0 tidak diperhitungkan. Matsuno (1966) memperoleh relasi lain,
yaitu

w 7 2
w=————; —lU=¢le?
P ¢

(5.29)

dengan memulai kembali dari sistem persamaan awal (Persamaan
5.1, 5.2, dan 5.7) dengan menempatkan v=0. Tambahan seperti itu
merupakan solusi yang diharapkan juga dari kelengkapan matematis
ortonormalitas polinomial Hermite, dan dilabeli dengan n=I yang
memenuhi Persamaan (5.14). Relasi dispersi pada Persamaan (5.19)
adalah gelombang-gravitasi non-inersia, tetapi hanya mencakup satu
akar yang merambat ke arah timur. Profil meridional dari u dan ¢
adalah seperti fungsi Gaussian yang berpusat di ekuator dengan lebar

104 Dinamika Meteorologi Tropis



e-folding V2\=\(2¢/B). Hubungan polarisasinya adalah diperoleh
sebagai u~-(I/k)v~-(I/By)¢ yang mana hanyalah geostropik dan bentuk
lengkap lain dari gelombang gravitasi. Fitur-fitur ini secara matematis
umum untuk gelombang Kelvin yang merambat di atas permukaan
laut sepanjang garis pantai (selalu melihatnya di sisi kanan/kiri di
belahan Bumi utara/selatan), dan gelombang yang diberikan oleh
Persamaan (5.29) disebut gelombang Kelvin ekuatorial (Gambar 5.8).
Ekuator dengan perubahan tanda Coriolis parameter memainkan
peran perangkap pantai mode khusus ini di kedua sisi. Di stratosfer
bawah, mode dominan dengan bilangan gelombang zonal 1 atau 2
di lingkar khatulistiwa (yaitu panjang gelombang zonal 40.000 atau
20.000 km; lihat Bagian 5.4) disebut sebagai gelombang Wallace-
Kousky menurut nama penemunya, sedangkan di stratosfer atas dan
mesosfer, periode lebih pendek dan panjang gelombang vertikal lebih
panjang (Hirota, 1978). Di troposfer bagian ekuator, variasi intra-
musiman paling dominan (Madden dan Julian, 1971) dibangun oleh
gelombang Kelvin khatulistiwa dengan periode dan zonal panjang
gelombang beberapa puluh hari dan beberapa ribu kilometer, dan
yang serupa atau lebih pendek diamati juga sebagai kesenjangan
tropopause (Shimizu dan Tsuda, 1997).

Dua kategori khusus ini, yaitu gelombang campuran Rossby-
gravitasi dan Kelvin khatulistiwa, secara kolektif disebut gelombang
ekuator. Keduanya telah dipelajari dengan baik secara observatif
terkait dengan berbagai jenis variasi antartahunan dan intramusiman
(Bab V.C-D dan VI.D) yang merupakan fenomena yang tidak hanya
terbatas pada daerah tropis, tetapi juga berdampak bagi iklim global.
Kemajuan jaringan pengamatan resolusi tinggi dan model numerik
telah berkontribusi dalam pembentukan dinamika gelombang dan
penerapannya sukses untuk memahami fenomena tersebut. Konsep
penting dalam dinamika gelombang adalah kecepatan kelompok, yang

diberikan secara umum oleh
u+ 9@ =0
ok (5.30)
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yang diperkenalkan sebagai kecepatan perkembangan dari
seluruh paket gelombang yang terlokalisasi secara spasial dan spek-
tral, serta menunjukkan bahwa energi gelombang dan momentum
(tepatnya, aksi gelombang). Jika kita mengamati parameter gelombang
dan menentukan jenisnya (hubungan dispersi dan polarisasi), kita
dapat memahami/memprediksi perkembangan/dampaknya dengan
menghitung kecepatan kelompok/grup (Persamaan 5.20).

Sejak tahun 1990-an, pengamatan tropo-stratosfer yang lebih in-
tens, terutama di kawasan Indo-Pasifik di sekitar Benua Maritim oleh
radiosonde dan/atau profil angin telah mengungkapkan gelombang
dengan periode lebih lama dari beberapa hari yang teramati, terutama
pada angin zonal (| u | < |v|), disebabkan oleh propagasi Kelvin
ekuator ke arah timur gelombang yang disebutkan di atas. Sementara
gelombang yang lebih pendek dari beberapa hari biasanya dengan
polarisasi elips terutama gelombang Rossby-gravitasi atau inersia-
gravitasi campuran yang menyebar ke barat. Hal ini ditumpangkan
dan diatur menjadi struktur terlokalisasi sementara, yang muncul
sebagai struktur hierarkis dari gugus awan (supercluster) (Bab VI.D).

B. Gelombang Kelvin Ekuator

Sebelumnya, kita telah menyinggung eksistensi gelombang Kelvin
berdasarkan relasi dispersi. Kelihatannya cukup membingungkan,
oleh karena itu, supaya lebih jelas kita akan mendeskripsikan mulai
dari persamaan gerak secara langsung. Kita akan membahas kondisi
jika kecepatan meridional hilang atau dikenal dengan gelombang
Kelvin ekuator, di mana persamaan perairan dangkal menjadi,

u' 99" _,
o ox (5.31)
ﬂyu'+%—0
oy (5.32)
o 99,
ox Ot (5.33)
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Jika kita mengambil solusi dalam bentuk,

[)(3Jewttee .

Substitusikan Persamaan (5.34) ke ketiga persamaan di atas,
kita peroleh,

Byi +% =0
% (5.36)

Jika kita substitusikan Persamaan (5.35) ke Persamaan
(5.37) diperoleh,

@ 2
—| =c= gH
("j (5.38)

Ini bentuk kecepatan fase gelombang perairan dangkal atau
kecepatan fase gelombang Kelvin ekuator. Jika kita substitusikan
Persamaan (5.35) ke Persamaan (5.36), akan kita peroleh,

By + c@_u =
oy (5.39)
Persamaan diferensial ini mempunyai solusi,
2
i =u, exp(—ﬂg—]
¢ (5.40)

Gelombang Ekuator ... 107



di mana u, adalah amplitudo kecepatan zona perturbasi di ekua-
tor. Persamaan (5.39) menunjukkan bahwa jika solusi meluruh jauh
dari ekuator harus ada, maka kecepatan fase harus positif (¢ > 0). Jadi,
gelombang Kelvin merambat ke arah timur dan memiliki kecepatan
zonal dan gangguan geopotensial yang bervariasi dalam garis lintang
fungsi Gaussian berpusat di ekuator. Batas peluruhan diberikan oleh,

2c
B (5.41)

Misalnya, untuk kecepatan fase 30 m/s maka jarak gelombang
dari ekuator ke amplitudo nol adalah Y, ~1600 km. Definisi gelombang
Kelvin sebenarnya merujuk kepada jenis gelombang yang terpandu.
Misalnya untuk gelombang laut, jika dia terpandu di pantai (coastal)
maka disebut sebagai gelombang Kelvin pantai (Coastally-trapped
Kelvin Waves). Solusi lengkap gelombang Kelvin ekuator diberikan
oleh,

(ARl fovttey

dengan nilai f=2.287x10". Gambaran contoh gelombang Kelvin
ekuator dinyatakan dalam Gambar 5.9.

Y, =

Equatarial Kekin Waves

km

o 1000 2000 3000 4000 S000 6000 7000 8000 2000 10000
km

Gambar 5.9 Contoh gelombang Kelvin ekuator yang diplot dengan
MATLAB, di mana amplitudo telah dinormalisasi.
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C. Gelombang Equatorial Rossby dan Rossby-
Gravity Modes

Pengembangan lengkap teori gelombang ekuator secara formal agak
rumit. Untuk memperkenalkan gelombang khatulistiwa dalam kon-
teks yang paling sederhana, di sini menggunakan model air dangkal,
analog yang diperkenalkan di subbab sebelumnya, dan berkonsentrasi
pada struktur horizontal. Untuk situasi vertikal, akan dibahas dalam
bab gelombang gravitasi. Untuk kesederhanaan, kita gunakan mo-
mentum linier dan persamaan kontinuitas untuk sistem fluida dengan
kedalaman rata-rata dalam dasar tak bergerak. Kelakukan nonliner
akan dibahas pada Bab VIII. Karena kita terfokus pada daerah tropis,
maka kita menggunakan sistem koordinat kartesian pada bidang 8
ekuatorial. Persamaan perairan dangkal dalam koordinat beta dinya-
takan sebagai berikut,

ot ox (5.43)
ot oy (5.44)
gH(alJra_v}%:O’ ¢'=gh'

Kembeali kita gunakan solusi gelombang jalan (traveling waves)
sebagai berikut,

u'l (u(y)
v = V(») exp[i(kx—a)t)]
») 3 (5.46)

Substitusi solusi ini ke Persamaan (5.43)-(5.45), maka kita
peroleh,
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—ioit — Byv +ikd =0 (5.47)

—iv + By +ik¢ =0 (5.48)
a— dv) . =
gH{Zku +d—yj—la)¢ =0, (5.49)

Ketiga persamaan ini dapat digabungkan sehingga menjadi satu
persamaan dalam y sebagai berikut,

[ AN
dy’* gH o ) gH

Anda sudah familiar dengan persamaan ini yang merupakan
persoalan nilai eigen dengan solusi dalam bentuk polinomial Hermite
sebagai berikut,

(5.50)

H 2
—Vg[“’——kz —ﬁszn =2n+1, n=0,1,2,3,..

B \gH ® (5.51)

@ @S] -l o

Solusi ini mempunyai syarat batas y=+co maka v =0. Persamaan
(5.51) dinamakan nilai eigen dan Persamaan (5.52) dinamakan fungsi
eigen.

Secara umum, ketiga solusi dari Persamaan (5.52) dapat diinter-
pretasikan sebagai gelombang gravitasi yang terperangkap ke arah
timur dan barat, serta gelombang Rossby ekuator yang bergerak ke
arah barat. Kasus n=0 (yang memiliki gangguan kecepatan meridional
distribusi Gaussian yang berpusat di ekuator) harus diperlakukan
secara terpisah. Persamaan nilai eigen (5.50) memberikan relasi
antarparameter gelombang yang dikenal dengan nama relasi dispersi.
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Fungsi w akan membentuk persamaan kuadrat dengan dua akar. Akar
positif sesuai dengan gelombang inersia-gravitasi ekuatorial yang
menyebar ke timur, sedangkan akar negatif akan bersesuaian dengan
propagasi gelombang ke barat yang dinamakan gelombang inersia-
gravitasi, di mana untuk skala zona panjang (k -0) akan menyerupai
gelombang Rossby untuk karakteristik gangguan skala sinoptik. Mode
ini umumnya disebut sebagai gelombang Rossby-gravitasi. Struktur
horizontal solusi n=0 yang merambat ke barat, sedangkan hubungan
antara frekuensi dan bilangan gelombang zonal (k) untuk ini dan
beberapa mode gelombang ekuator lainnya ditunjukkan oleh Gambar
5.3.

D. Pola Matsuno-Gill

Pola Gill-Matsuno merupakan jenis pola gelombang atmosfer yang
berkembang di daerah tropis. Dinamakan setelah dua ilmuwan
atmosfer, Andrian Gill dan Taroh Matsuno, yang secara independen
menemukan pola tersebut. Gill menemukannya pada tahun 1980-an,
sedangkan Taroh Matsuno menemukannya pada tahun 1960. Jika dili-
hat dari tahun penemuannya, seharusnya dinamakan pola Matsuno
saja. Akan tetapi, karena hegemoni barat maka dinamakan pola Gill-
Matsuno. Pola Gill-Matsuno merupakan salah satu jenis gelombang
ekuator, yang berarti terjadi di wilayah dekat ekuator. Secara spesifik
merupakan jenis gelombang Kelvin, yaitu gelombang yang merambat
di sepanjang ekuator dan digerakkan oleh perubahan suhu permukaan
laut. Pola Gill-Matsuno dicirikan oleh sepasang gelombang Rossby
yang merambat balik, yaitu gelombang yang bergerak dari barat ke
timur di atmosfer. Gelombang ini dapat berdampak signifikan pada
cuaca dan iklim di daerah yang terkena dampaknya. Misalnya, mereka
dapat menyebabkan perubahan intensitas dan lokasi presipitasi, serta
perubahan pola angin dan suhu permukaan laut. Pola Gill-Matsuno
penting untuk memahami dinamika atmosfer tropis, serta untuk
memprediksi dan memodelkan perilaku sistem cuaca tropis, seperti
siklon tropis.
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Pada tahun 1960 (kira-kira bersamaan dengan Indonesia me-
mutuskan hubungan diplomatik dengan Belanda untuk memulai
operasi pembebasan Irian Barat), seorang ilmuwan muda Jepang,
Taroh Matsuno, mengemukakan makalahnya dengan judul Quasi-
Geostrophic Motions in the Equatorial Area yang dimuat di Journal of
the Meteorological Society of Japan, Vol. 44, No. 1, sekitar 19 halaman.
Makalah tersebut berisi penelitian teoretis gelombang yang menjalar
di ekuator. Meskipun gelombang yang terjadi merupakan konsekuensi
matematis, fenomena tersebut dikonfirmasi pada pengamatan terbaru,
setelah banyaknya pengamatan yang dilakukan, baik insitu maupun
berbasis satelit. Makalah Matsuno dipandang sebagai pendobrak studi
dinamika atmosfer wilayah tropis. Matsuno menggunakan persamaan
perairan dangkal dalam makalahnya, di mana berdasarkan relasi
dispersi, diprediksi terdapat tiga jenis gelombang, yaitu (1) gelombang
inersia-gravitasi yang merambat ke arah timur, (2) gelombang inersia-
gravitasi yang merambat ke arah barat, dan (3) gelombang Rossby
yang merambat ke arah barat dengan kecepatan lambat. Matsuno lebih
lanjut mengemukakan gagasan bahwa di wilayah tropis selalu terdapat
gaya eksternal yang mengatur dinamika perairan dangkal karena sifat
tropis yang secara intensif menerima pemanasan Matahari. Maka
Persamaan (5.47)-(5.49) dengan gaya eksternal menjadi,

—ioit — Byv +ik¢ = F.

(5.53)

—iwv + Byii +ik¢ =F, (5.54)

gH(ik17+£j—ia)¢7 =Q (5.55)
dy

Persamaan tersebut akan diselesaikan dengan syarat batas,

lim (u,v,¢)=0
—V"i”( ¢) (5.56)

Secara formal, dengan adanya gaya eksternal, maka kita akan
mendapatkan kembali suku tak homogen, di mana kita akan men-

112 Dinamika Meteorologi Tropis



dapatkan solusi formal dengan fungsi Green. Baik Matsuno maupun
Andrian Gill, dalam makalahnya yang berjudul Some Simple Solutions
for Heat-Induced Tropical Circulation yang dimuat di Quart. J. R. Met.
SOC Vol. 106, Tahun 1980, sekitar 15 halaman, tidak menggunakan
fungsi Green.

a)
Ket.: a) Matsuno 1960 dan b) Gill 1980.

Gambar 5.10 Pola sirkulasi stasioner yang disebabkan oleh hadirnya suku massa
dan sink.

Baik Matsuno maupun Gill, kompak menggunakan teori gang-
guan untuk menyelesaikan persamaan dengan suku tak homogen.
Matsuno menggunakan ekspansi fungsi eigen untuk mendapatkan
solusi tak homogen sebagai berikut,

x=yas . o=)0b¢ (5.57)

di mana y adalah solusi homogen dan ¢ adalah solusi tak ho-
mogen. Matsuno menemukan relasi antara a_dan b, sebagai berikut,
b

an - a_l'a)n (5.58)

Koefisien b, diperoleh dengan relasi fungsi eigen sebagai berikut,

b, =[[&.0emar]/[ ]

Plot solusi Persamaan (5.57) dinyatakan dalam Gambar 5.10(a).
Berbeda dengan Matsuno, Gill mengubah persamaan diferensial

&G dy] (5.59)
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Hermite untuk kasus homogen menjadi persamaan parabolic cylinder
functions untuk kasus tak homogen. Dengan mengintroduksi fungsi,

g=¢+u' , r=¢"-u' (5.60)

Maka Persamaan (5.53)-(5.55) dapat dinyatakan dalam persa-
maan,

Solusi persamaan ini dinyatakan dalam bentuk fungsi
silinder parabolik,

1 . 2 (a+] aly . (an\(a+1 1 a
Q,(J’)=ﬁ2"’ AF(T) F.[*E;E?TJJM/E)’S'“(TJF(T] F.[E*E;
1 1

5

| w

] (5.62)

Jika kita substitusikan solusi ini ke Persamaan (5.61), (5.60), dan
(5.53)-(5.55) maka kita peroleh solusi,

W [$a00(1+57)
v'|=| F(x)+¢&4q,(x) eiTexp[i(kx—a)t)}

) | ta,@(+r) (563
Plot solusi ini dinyatakan dalam Gambar 5.10(b). Hal yang
mengejutkan bahwa ternyata mereka mendapatkan gambar yang

mirip.

Tugas: Cari solusi persoalan pola Gill-Matsuno menggunakan
fungsi Green. Jika anda dapat melakukan ini maka anda dapat
memublikasikan di Journal of the Atmospheric Sciences yang
bereputasi global.
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E. Sirkulasi Zonal-Vertikal (Walker)

Pemanasan diabatik tropis yang sebenarnya sangat berbeda dari
simetri zonal, karena kontras darat-laut serta variasi di darat (menurut
topografi, fisiografi, vegetasi, dan lain-lain) dan di laut (terutama oleh
arus yang digerakkan oleh angin), serta sirkulasinya juga berbeda
dengan sirkulasi Hadley rata-rata zonal. Secara khusus, distribusi
tanah yang ada di Benua Afrika dan Amerika serta Benua Maritim
Indonesia (Bagian 4.4) dan keseimbangan geostropik yang lemah di
sekitar khatulistiwa (lihat Bagian 4.2) dapat menyebabkan sirkulasi
zona yang stabil, selain Sirkulasi Hadley dan mampu membalikkan
monsun musiman. Misalnya, gaya gradien tekanan ke arah barat
antara tekanan permukaan yang relatif rendah di atas Benua Maritim
dan tekanan permukaan yang tinggi di Pasifik tengah mendorong
trade angin timur yang lebih kuat di Pasifik barat khatulistiwa. Angin
kencang ini membuat air permukaan laut menjadi hangat lebih tebal
di sisi barat, serta transpor Ekman ke arah kutub dan menghasilkan
apa yang disebut upwelling khatulistiwa, yaitu air dalam yang dingin
muncul di atas Pasifik khatulistiwa tengah ke timur. Di atas permu-
kaan laut bagian timur mengangkut uap air.

Oleh karena itu, sirkulasi stabil yang dihasilkan antara Benua
Maritim dan Pasifik, oleh Bjerknes (1969) disebut sirkulasi Walker,
“karena dapat ditunjukkan sebagai bagian penting dari mekanisme
“Osilasi Selatan” Walker” (lihat Bagian 5.3). Gilbert Walker me-
nerbitkan banyak makalah tentang variasi antartahunan dari iklim
dunia termasuk musim hujan selama 20 tahun tinggal di Departe-
men Meteorologi British di India, tapi sirkulasi Walker itu memang
menunjukkan pola tekanan dan bukan sirkulasi zonal itu sendiri.
Tepatnya, seperti yang dibahas pada Bagian 4.3, distribusi pemana-
san/pendinginan di seluruh troposfer diperlukan untuk menghitung
sirkulasi apa pun, tetapi ciri-ciri penting dari sirkulasi ekuator yang
hampir stabil dapat dijelaskan terutama oleh kondisi lapisan batas,
yang sebagian besar dipertahankan oleh penguapan dan konvergensi
kelembapan, dan sistem konvektif. Meskipun itu adalah hasil dari
berbagai interaksi di lapisan batas dan di permukaan bumi, kita dapat
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mempertimbangkan pemanasan diabatik eksternal untuk meninjau
masalah menjadi sederhana. Selanjutnya, dapat diasumsikan bahwa
kemantapan dipertahankan oleh hambatan turbulen, seperti redaman
Rayleigh (Persamaan 4.12) dan pendinginan Newtonian (Persamaan
3.6). Selanjutnya jika operator o/dt diganti menjadi -iw (ekspansi
Fourier) dengan koefisien drag (a>0) maka dengan mengabaikan
kecepatan rata-rata zonal, Persamaan (5.15) menjadi,

4% 1 o+ 4% kBl «
d : {{mz * 41?2)%_1{2 +%} =0
Y (5.63)

Kita dapat melakukan ekspansi dari v dan Q dalam deret
fungsi ortonormal H (y/A), dan memperoleh faktor dari v dengan
Q_ sembarang. Perhatikan bahwa persamaan di atas tidak melibatkan
gelombang Kelvin (paling penting) adalah komponen (n=-1), yang
harus ditentukan dari ekspansi serupa untuk hubungan polarisasi.

Gambar 5.11 Sirkulasi Hadley dan Walker yang diasosiasikan
dengan pola Gill-Matsuno.

Matsuno (1966) dan Gill (1980) menghitung sirkulasi semacam
itu yang diinduksi oleh sumber panas tetap (n) sejajar dan teriso-
lasi di ekuator, masing-masing (Gambar 5.10). Gill membuat model
Benua Maritim Indonesia dengan luas tak terhingga. Spesifikasi siklus
Matsuno sesuai dengan kasus benua yang saling memengaruhi, atau
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satu benua di Bumi bulat. Pada dasarnya, keduanya memperoleh
hasil yang sama, yang disebut pola Matsuno-Gill dengan angin zonal
mirip gelombang Kelvin di sepanjang ekuator dan vortisitas mirip
gelombang Rossby kembar di kedua subtropis. Di sekitar pemanasan
sumber (konvergensi) punggungan zonal dengan barat dan palung
dengan timur masing-masing muncul di barat dan timur, serta vortisi-
tas siklon kembar di kedua sisi utara dan selatan punggungan barat.
Hasil Matsuno terlibat juga pendinginan (divergensi), di mana semua
fiturnya benar-benar simetris dengan yang ada di sekitar pemanasan.

Hasil di sekitar sumber pemanas terisolasi Gill secara zonasi
tidak simetris; sisi timur sekitar tiga kali lebih luas secara longitudinal
daripada sisi barat, dan yang terakhir sekitar tiga kali lebih kuat dari
yang pertama (yang sebenarnya diamati sebagai semburan barat). Gill
berspekulasi bahwa sirkulasi pada penampang meridional dan zonal
di sekitar sumber panas sesuai dengan yang diamati sebagai sirkulasi
Hadley dan Walker (Gambar 5.11).

Struktur vertikal gelombang Kelvin (@>0) dekat ekuator
diharapkan naik ke timur (k/m<0) karena kecepatan grup vertikal
(tanpa vertical mean flow),

_Om ma

= = —
om m+ s

~_ 7
- (5.64)

Mempunyai kecepatan fase yang berlawanan dan harus positif,
yaitu m<0. Namun, relasi dispersi menyatakan bahwa m~N yang
mana sangat kecil di tropopause tropis sehingga sirkulasi Walker
hampir mempunyai struktur vertikal.

Singkatnya, sirkulasi tropis antara skala intramusiman dan
antartahunan merupakan superposisi dari sirkulasi Hadley, Walker,
dan Monsoon. Berdasarkan teorema Helmholtz, menyatakan bahwa
dalam sirkulasi skala besar, di mana sirkulasi dapat dipisahkan dalam
aliran nondivergen oleh fungsi stream (y) dan medan irrotasional
yang diperikan dalam potensial kecepatan (y) sebagai berikut,
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__ Oy 99

_Oy 0¢
» VE ot (5.65)
oy Ox ox Oy

Mudah ditunjukkan bahwa divergensi dari kecepatan horizontal
(atau persamaan kontinuitas horizontal) akan memenuhi,
Ou  0Ov _ oy 0y

+—= +
ax ay 6x2 6y2 (5.66)

kita dapat memperoleh aliran potensial yang tegak lurus terhadap
kontur, yang melibatkan sirkulasi Hadley, Walker, dan Monsoon
(misalnya, Krishnamurti, 1971; Krishnamurti et al., 1973; lihat
Gambar 4.14 (a) dan (b)). Pada musim dingin utara, sel Hadley di
belahan Bumi utara diperkuat oleh monsun ‘astronomi’ (Bagian 4.4),
sedangkan pada musim dingin di troposfer yang lebih rendah, mereka
dan sirkulasi Walker semuanya dipindahkan ke sisi belahan selatan
Benua Maritim untuk membuat musim hujan yang sangat aktif dan
divergensi troposfer atas di sana. Di musim panas utara, sirkulasi
Walker yang berpusat di Benua Maritim Indonesia memiliki arah yang
sama sebagai bagian dari musim panas ‘geografis’ monsun berpusat
di Dataran Tinggi Tibet, serta sel Hadley selatan yang diperkuat
oleh monsun ‘astronomi, dan divergensi yang sangat kuat muncul
di troposfer atas Tibet.

Latitude (x2m)

Ket.: (a) Telekoneksi Pasifik-Jepang (PJ) (Nitta, 1986) dan (b) Pasifik-Amerika Utara (PNA)
(Horel dan Wallace, 1981) pola, dan (c) perambatan gelombang Rossby air dangkal sepanjang
lingkaran besar (Hayashi, 1987).

Gambar 5.12 Telekoneksi antara iklim dari tempat yang jauh.
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Sel kembar yang dihasilkan di kedua sisi subtropis pola
Matsuno-Gill disebabkan oleh gelombang Rossby adalah mode yang
terjebak di dekat ekuator dengan kondisi batas yang diberikan. Jika
kita mengabaikan kondisi ini, terdapat mode gelombang Rossby
menyebar secara global di sepanjang lingkaran besar (Hoskins dan
Karoly, 1981; Simmons et al., 1983; Hayashi dan Matsuno, 1984),
yang mentransfer sinyal anomali iklim tropis (Gambar 5.12). Disebut
telekoneksi antara iklim dari tempat jauh yang telah diprediksi sejak
lama oleh Walker dan Bliss (1923, dan banyak lagi) dan kemudian oleh
Bjerknes (1969). Sekarang dijelaskan secara dinamis oleh perambatan
gelombang Rossby. Melalui mekanisme fenomena tropis yang intensif
ini menyebabkan cuaca dan iklim yang tidak normal di seluruh dunia.

F. Interaksi Atmosfer-Laut (ENSO dan IOD)

Sekarang kita membahas bab yang banyak dibicarakan banyak orang,
di mana mereka dianggap sebagai kambing hitam yang bertanggung
jawab atas bencana hidrometeorologis terutama kebakaran hutan
dan banjir di Indonesia. Seperti disebutkan di bagian sebelumnya,
sirkulasi Walker (searah dengan angin pasat) mendorong permukaan
air Pasifik yang hangat ke arah barat, yang menyebabkan apa yang
disebut sebagai upwelling pantai di Amerika Selatan sekitar Peru. Arus
ekuator yang dingin di sepanjang pantai Amerika, tetapi lingkungan
cukup sesuai (relatif dingin) untuk plankton dan ikan yang mem-
buru plankton, sehingga menjadi wilayah laut perikanan yang sangat
baik, biasanya terjadi dari Maret hingga Desember. Dari Desember,
monsun barat dari Samudra Hindia ke Benua Maritim menjadi jauh
lebih kuat daripada angin pasat Pasifik, dan arus pantai naik dan
dingin yang relatif melemah membuat perairan Peru menjadi lebih
hangat dan aktivitas perikanan terhenti. Ini awalnya disebut El Nifio
(artinya bayi laki-laki) (paling lambat sejak awal era kolonial Spanyol
beberapa ratus tahun yang lalu; fenomena sendiri mungkin dikenal
sejak Era Kekaisaran Inca), karena semua nelayan Peru yang saleh
merayakan Natal (hari lahir Bayi Suci Yesus). Ini ‘El Nifio biasa yang
asli’ pulih paling lambat hingga Maret, terkait dengan penarikan hujan
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di Indonesia bagian musim selatan. Namun, setiap beberapa tahun,
air laut sangat hangat dan beberapa cuaca abnormal seperti curah
hujan yang deras datang ke daerah ini lebih awal dari Desember dan
sering berlanjut selama setahun. Oleh karena penyebabnya berbeda
dari yang biasa, yang abnormal awalnya dibedakan dan disebut seperti
fenomena El Niflo dan lain-lain, tetapi sekarang hanya kondisi yang
tidak normal inilah (termasuk cuaca tidak normal) yang disebut El
Nifio.

Secara independen, dari studi tentang variasi monsun antartahun
dan fenomena yang berkorelasi di India, Departemen Meteorologi,
Direktur Jenderal Walker (1923) menemukan osilasi selatan, yaitu
anomali tekanan permukaan (jangka panjang) di Darwin, Australia
dan Pulau Tahiti di tengah Pasifik yang memiliki variasi jelas berkore-
lasi negatif satu sama lain pada interval 2-5 tahun. Hampir setengah
abad kemudian, Bjerknes (1969) berspekulasi adanya sirkulasi Walker
yang bervariasi dengan Darwin-Tahiti (dan seluruh Indo-Pasifik)
anomali tekanan, dan semuanya terkait dengan El Nifio (dan fase
berlawanan). Di timur Pasifik, selama fase angin pasat, sirkulasi
Walker yang lebih lemah dari osilasi selatan, khatulistiwa, dan up-
welling pesisir samudra berkurang, termoklin semakin dalam, dan
suhu permukaan laut naik, yang disebut sebagai El Nifio. Sebaliknya,
angin pasat yang lebih kuat menginduksi upwelling yang lebih kuat,
termoklin yang lebih dangkal dan suhu permukaan laut yang lebih
dingin di Pasifik ekuator timur, sedangkan termoklin lebih dalam dan
permukaan lebih hangat di Pasifik barat dan laut pedalaman/sekitar
Benua Maritim, yaitu (awalnya disebut anti-El Nifio tapi sekarang
menggunakan kata Spanyol lain untuk bayi perempuan) La Nina.
Seluruh siklus peristiwa ini disebut El Osilasi Nifio-selatan (ENSO).
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Sea Surface Temperature Anomaly (*C)
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Ket.: (a) distribusi suhu permukaan laut tropis (Fiondella, 2009), (b) skematik
penampang zona Pasifik khatulistiwa, dan (c) variasi indeks 65 tahun (//www.esrl.
noaa.gov/psd/enso/mei/).

Gambar 5.13 El Nifio dan La Nina

ENSO, tepatnya, bukan ‘osilasi’ tetapi variasi antartahunan
yang agak tidak teratur sebagai interval (tidak ‘periodik; lebih tepat
kuasi-periodik) berubah dalam kisaran 2-5 tahun (Gambar 5.13). Ini
seperti skala global “jungkit-jungkit” dalam tekanan atmosfer dan di
termoklin laut. Kedua fase El Nifio dan La Nifna adalah dua situasi
‘stabil’ dari gergaji laut ini, dan tidak boleh dianggap bahwa yang satu
normal dan yang lainnya tidak normal. ENSO biasanya gabungan
atmosfer-lautan (berinteraksi), dan tidak boleh dianggap atmosfer atau
lautan mana yang menjadi penyebab. Intinya, terkait dengan ENSO,
regional (Benua Maritim, Pasifik, dan Amerika Selatan) iklim, seperti
curah hujan dan suhu bervariasi setiap tahun (seperti yang terlihat
hanya sebagian pada Gambar 4.18). Selanjutnya, anomali atmosfer
dapat disebarkan secara global oleh gelombang Rossby, seperti yang
ditunjukkan nanti. Oleh karena itu, ENSO adalah salah satu isu utama
untuk memahami dan memprediksi variabilitas iklim antartahunan
(skala beberapa tahun) di seluruh dunia, dan ini adalah salah satu
alasan utama mengapa meteorologi/klimatologi tropis menjadi subjek
penelitian yang hangat/seksi.

Gelombang Ekuator ... 121



Untuk mempelajari fenomena gabungan atmosfer-laut ini, kita
dapat menggunakan Persamaan (5.1), (5.2), dan (5.7) untuk proses
atmosfer, serta menambahkan sistem persamaan serupa lainnya untuk
proses samudra. Pertama-tama, mari kita buat sketsa solusi mantap
paling sederhana dari sistem persamaan enam variabel ini. Untuk
atmosfer, di satu sisi, kita asumsikan sumber pemanas (laten dan/
atau sensibel) tergantung pada suhu permukaan laut, dan pengabaian
gaya mekanik untuk penyederhanaan (G, . =G . =0). Respons
atmosfer tunak diperikan dalam pola Gill-Matsuno. Untuk laut, kita
juga asumsikan pemanasan laut diabaikan (Q_ _=0) dan asumsikan
gaya mekanik (Gx(ucm), Gy(mn ) )=a(u (atmoser Vatmosf r)) akibat stres angin.
Selain itu, asumsikan juga bahwa dasar laut rata sehingga,

1 ~ Gy(ose) _ a ' ' ~ GX(USC’) — a 1

u ~ v > v ose) u atm
(ose) By By (atm) (0se) By By (am)
(5.68)

yang serupa dengan aliran meridional dalam sirkulasi meridional
paksa (forced meridional) tunak (Persamaan 4.20). Persamaan (5.24)
menunjukkan air laut bergerak ke sisi kanan/kiri angin yang menar-
getkan arah di belahan Bumi utara/selatan (y>0/y<0).

Pada fase La Nifia dengan pusat konveksi di atas Benua Maritim,
dihasilkan antiklon kembar di sisi utara dan selatan dari perbedaan
atas Pasifik khatulistiwa tengah (sebagaimana dihitung oleh Matsuno),
yang mengintensifkan kedua zona tekanan tinggi subtropis dan
konvergensi (v/, S0 untuk yS0) pada khatulistiwa di lepas pantai
Amerika Selatan, sedangkan air laut diangkut ke arah barat (u’(atm)<0)
untuk keduanya belahan seperti pada Persamaan (5.24), dan untuk
mengompensasinya, upwelling pantai dihasilkan. Dekat khatulistiwa,
karena diintensifkan angin pasat (1’ <0) mengangkut air laut ke
arah kutub (v' 20 untuk yS0), yaitu dikompensasi oleh upwelling
khatulistiwa. Dengan proses ini, wilayah air yang relatif lebih dingin

memanjang dari Pantai Amerika Selatan ke arah barat sepanjang
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khatulistiwa, dan permukaan air hangat diangkut dan terakumulasi
(seperti disebut kolam air hangat) di ujung barat Pasifik. Oleh karena
itu, proses ini memberi umpan balik untuk mempertahankan Pola
Matsuno-Gill untuk La Nifia secara stabil. Pada fase El Nifio dengan
pusat konveksi di Pasifik tengah, pola Matsuno-Gill sebaliknya masuk
akal untuk fase La Nifa dipertahankan sama. Oleh karena itu, situasi
La Nifia dan El Nifio mungkin terjadi dipertahankan secara stabil
sebagai solusi mantap. Jika kita ingin mempelajari kefanaan antara
La Nifa dan El Nino, kita perlu memecahkan persamaan bergantung
waktu dengan nonlinier dan disipasi. Bahkan dalam hal inj, kita dapat
berasumsi bahwa atmosfer merespons dengan cepat suhu permukaan
laut melalui Q , , dan menghasilkan pola Matsuno-Gill. Kita harus se-
lesaikan persamaan kelautan disipatif nonlinier (G, ... =G .00 =0)
bergantung waktu untuk diberikan oleh pola Matsuno-Gill atmosfer.
Integrasi langsung dari persamaan tersebut hanya dapat dilakukan
secara numerik, dan hasil prediksi operasional oleh berbagai institusi
dunia diperoleh, misalnya di situs web milik Columbia University
of US, yaitu http://iri.columbia.edu/our-expertise/climate/forecasts/
enso/current/ serta dari masing-masing lembaga asal. Untuk studi
semi-analitik atau teoretis, beberapa persamaan yang disederhanakan
untuk memprediksi suhu perubahan yang diusulkan, seperti yang
dijelaskan di bawah ini.

Beberapa studi menggunakan model sederhana, yaitu hanya
menggunakan satu parameter saja. Model yang paling terkenal ada-
lah menggunakan parameter suhu muka laut sehingga persamaan
pengerak menjadi lebih mudah seperti,

or'

E:—au+bh—cT R a,b,c>0 (5.69)

di mana T’ adalah anomali (T°=T-mean(T)), tiga suku di sisi
kanan adalah adveksi zonal (a adalah gradien suhu zonal), pemanasan
akibat untuk kedalaman (h) dari lapisan permukaan, dan disipasi
yang dinyatakan oleh pendinginan Newtonian. Dari Persamaan (5.25)
menentukan Q=aT’ di mana respons Matsuno-Gill di atmosfer di-
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hitung untuk menentukan u dan 7”. Variasi ‘Lambat’ dari u dan h
disebabkan oleh gelombang laut Kelvin dan Rossby, yang netral (tidak
berkembang) solusi dari persamaan samura. Namun, Philander et
al. (1982) menunjukkan bahwa ditambah dengan atmosfer, mereka
mungkin tidak stabil dan berkembang sendiri. Bila dua suku tera-
khir dari Persamaan (5.68) dominan adalah h=(¢/b)T maka sebuah
anomali hangat lautan (77>0) membuat pemanasan atmosfer (Q>0)
untuk menghasilkan (mirip pola Matsuno-Gill) konvergensi atmosfer,
yang membuat gaya samudra Q untuk menghasilkan konvergensi
samudra (gelombang Kelvin). Di dalam hal ini, arus samudra (seperti
gelombang Kelvin) ke arah timur dan atmosfer (vortisitas kembar
Rossby) ke arah barat berada di arah yang sama, serta sistem konveksi
(awan) aktif air hangat yang digabungkan akan berkembang dengan
cepat. Jika ini mekanisme pengembangan kopling bekerja, sebenarnya,
konvergensi angin atmosfer dengan inersia kecil harus dipertahankan
cukup lama untuk menjaga korelasi positif untuk menginduksi kon-
vergensi arus laut dengan inersia yang besar. Proses kuncinya adalah
dinamika skala kecil dan termodinamika di lapisan permukaan laut
untuk merespons atmospheric forcing, serta gelombang laut untuk
memperluas variasi lokal untuk wilayah yang lebih luas. Dalam proses
terakhir, setiap gelombang ekuator dibatasi dalam arah propagasi, dan
gelombang laut tidak dapat merambat di luar pantai.

Mungkin saja suatu gelombang dipantulkan menjadi jenis gelom-
bang lain. Misalnya, gelombang Rossby yang merambat ke arah barat
mencapai di pantai barat kemudian dipantulkan sebagai gelombang
Kelvin merambat ke timur. Ketika anomali ‘hangat’ digabungkan
merambat ke arah timur, anomali berlawanan (dingin) akan dipancar-
kan sebagai gelombang Rossby, yang dipantulkan sebagai gelombang
balik terbalik (hangat, sama seperti aslinya) anomali dari gelombang
Kelvin. Untuk mengungkapkan proses ini, suku ketiga dari Persamaan
(5.69) dipisahkan menjadi respons yang bergantung langsung pada
T(t) dan satu lagi T(¢-7) karena putaran gelombang dengan waktu
tunda (7). Suku kedua dari Persamaan (5.68) dinyatakan dengan
suku linier yang bergantung pada T dan (bila h diamplifikasi) istilah
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nonlinear tergantung pada T°. Suku pertama (adveksi) sebagian besar
bergantung pada T. Oleh karena itu, persamaan yang direvisi dapat
ditulis sebagai,

or'
—=-bT'(t—7)+cT'-c,T", b,c,,c, >0

ot (5.70)

Ini dinamakan delay oscillator model (Battisti dan Hilst, 1989).
Jika kondisi tunak (9/0¢=0) untuk waktu yang cukup panjang sehingga
(t>>7), maka kita peroleh solusi,

T'~+(c,—b)/c, ==T, (5.71)

yang berkaitan dengan kondisi La Nina dan El Nino. Persamaan
(5.69) banyak diselesaikan secara numerik dan dalam kerangka teori
Chaos dan bifurkasi. Salah satu cara yang paling sederhana untuk
membahas stabilitas adalah dengan substitusi T-T =eexp(-iwt) se-
hingga diperoleh relasi dispersi w=>b sin(wt).

Anomali iklim tropis seperti ENSO dapat memengaruhi secara
global melalui telekoneksi gelombang Rossby, mekanisme yang dis-
ebutkan di akhir bagian sebelumnya. Telekoneksi yang sering diamati
adalah pola Pasifik-Amerika Utara (PNA), yaitu di musim dingin
utara mentransfer anomali yang diinduksi El Niflo dan menyebabkan
cuaca abnormal di AS (Horel dan Wallace, 1981). Satu lagi adalah
pola Pasifik-Jepang (PJ) di musim panas utara (Nitta, 1986) dan di
musim dingin utara (Chen, 2002). Sebaliknya, situasi ekstratropis
dapat memengaruhi dan berinteraksi dengan fenomena tropis dengan
mekanisme serupa. Misalnya, anomali tekanan antartahun (dan apa
yang disebut pusaran kutub di bawah keseimbangan geostropik) di
lintang tinggi utara (disebut osilasi Arktik (AO); Thompson dan Wal-
lace, 1998) dapat menyebar ke arah ekuator, dan memodifikasi efek
ENSO di garis lintang tengah.
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Seperti disebutkan di bagian sebelumnya, musim panas utara
yang dipaksakan oleh Dataran Tinggi Tibet penting untuk dihubung-
kan dengan sirkulasi Walker, dan karenanya juga secara langsung atau
tidak langsung dengan ENSO (misalnya, Lukas et al., 1996; Webster
et al., 1998). Seperti penemuan osilasi selatan oleh Walker (1923),
ENSO berinteraksi langsung dengan

dan permulaan, aktivitas, dan monsun, serta banyak penelitian
masih dalam proses. Koneksi tidak langsung adalah melalui arus lintas
Indonesia dari Pasifik ke Samudra Hindia (misalnya, Gordon, 2005),
yang merupakan bagian dari sirkulasi laut global (lihat Gambar 4.10)
dan diketahui bervariasi secara sensitif dengan variasi angin seperti
monsun dan variasi intramusiman (Bagian 6.4).

Pengamatan ENSO dengan cakupan dan keandalan yang mema-
dai telah dilanjutkan sejak tahun 1950-an. Definisi dari El Nifio dan
La Nifna sedikit berbeda antarnegara (badan operasional nasional),
institusi dan penyelidik, serta detailnya berada di luar cakupan buku
teks yang sebagian besar teoretis ini. Menurut Badan Meteorologi
Jepang Agency (http://ds.data.jma.go.jp/tcc/tcc/products/elnino/in-
dex.html), periode El Nifo terjadi pada tahun 1951/52, 1953, dan
2014-16, dan di antaranya tiga peristiwa terbesar adalah 1982/83,
1997/98 dan 2014-16. Periode La Nifa terjadi pada 1949/50, 1954-56,
1964/65, 1967/68, 1970-72, 1973/74, 1975/76, 1984/85, 1988/89,
1995/96, 1998-2000, 2005/06, 2007/08, dan 2010/11 (lihat Gambar
5.13(c)). Varietas peristiwa yang luar biasa telah disarankan, misalnya
El Niflo Modoki51, di mana Pasifik barat menyerupai El Nifio, tetapi
di timur tidak (Ashok et al., 2007).

Sebuah fenomena yang mirip dengan ENSO Pasifik telah diamati
sebagai mode dipol Samudra Hindia (IOD) (Saji et al., 1999). Pada
fase TOD positif’, air permukaan laut secara anomali mendingin/
menghangat di bagian timur/barat Samudra Hindia khatulistiwa, dan
dalam fase TOD negatif” semuanya berlawanan. Untuk Benua Maritim
barat korelasi curah hujan dengan ENSO dan IOD memiliki musiman
dan lokalitas. Di pantai barat (Samudra Hindia), curah hujan Sumatra
bagian tengah (khatulistiwa) berkorelasi dengan IOD daripada ENSO
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(Gambar 5.12(b)). Awal musim hujan datang kemudian (lebih awal) di
El Nifo (La Nifia) tahun dari rata-rata di banyak stasiun belahan Bumi
selatan sisi (lihat panel bawah Gambar 4.17; Hamada et al., 2002), dan
di barat laut Jawa kekeringan pada musim kemarau (Mei—Oktober)
terjadi bersamaan dengan perkembangan simultan dari IOD positif
dan El Nifo, sedangkan kondisi basah cenderung muncul pada IOD
negatif, dengan atau tanpa La Nifia (Gambar 5.12(c); Hamada et
al,, 2012). Skala besar divergensi (konvergensi) dan kandungan uap
air atmosfer yang lebih rendah (lebih tinggi) cenderung menekan
(menginduksi) curah hujan di barat laut Jawa pada musim kemarau
selama tahun IOD positif (negatif) dengan permukaan laut yang lebih
dingin (hangat)

28

Rainfall amount (mm)

lli_lilll‘ll
A 4y

-2885888

JA90 JA91 JA92 JA93 JA94 JA9S JA96 JA9T JA9S
Year

= _ ™ ' Jakarta (9 stations) in the dry season (ASO)

Ket.: (a) Mode dipol Samudra Hindia (I0D) (Saji et al., 1999)
dan korelasinya serta ENSO dengan (b) curah hujan bulanan
di Padang (Hamada et al., 2008), dan (c) curah hujan musim
kemarau (Agustus-Oktober) di Jakarta (Hamada et al., 2012). (d)
Gambar skematis Benua Maritim dan lautan sekitarnya dengan
kombinasi 10D dan ENSO (Yamanaka, 2016).

Gambar 5.14 Mode dipol samudra Hindia (I0D)

Namun, korelasi yang begitu jelas tidak terlihat pada musim hu-
jan dan jumlah curah hujan sepanjang musim hujan tidak bergantung
pada lamanya musim hujan (antara permulaan dan penarikan) di
banyak daerah. (Haylock dan McBride, 2001; Hamada et al., 2002;
McBride et al., 2003). Korelasi rendah seperti itu mungkin disebab-
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kan oleh anomali pola sirkulasi Walker di sisi Samudra Hindia dan
pegunungan terjal di sana (Chang et al., 2004a), dan karena pengaruh
yang lebih langsung oleh gelombang musim dingin dari garis lintang
tengah utara (Tangang et al., 2008; Hamada et al., 2012). Untuk Benua
Maritim timur (kira-kira di sebelah timur pegunungan Kalimantan
Tengah), korelasi dengan ENSO relatif lebih kuat (Aldrian dan Su-
santo, 2003; Kubota et al., 2011; Lestari et al., 2016) karena musim
hujan serta efek langsung dari suhu air Pasifik.

Sumber: Sulaiman et al 2023

Gambar 5.15 Groundwater level gambut minimum lebih dulu daripada
puncak El Nino.

Secara umum, diketahui bahwa kondisi iklim ekstrem, seperti El
Nino dan dipol Samudra Hindia positif (IOD+) menyebabkan kek-
eringan berkepanjangan di lahan gambut tropis Indonesia sehingga
muka air tanah tinggi (GWL) drop dan gambut rawan kebakaran
(Sulaiman et al., 2023). Namun, selama 27 tahun pengukuran GWL di
Kalimantan Tengah, hutan gambut menunjukkan kondisi sebaliknya,
yaitu GWL terendah terjadi beberapa minggu sebelum El Nifio dan
setelah IOD+ mencapai puncaknya. Hal ini menunjukkan bahwa
anomali suhu permukaan laut yang turun diinduksi oleh anomali
angin timur sepanjang selatan Jawa-Sumatra, yang terjadi beberapa
minggu sebelum GWL turun ke nilai terendah. Curah hujan lokal
menurun dan GWL turun tajam sebesar 1,0 hingga 1,5 m, selama
peristiwa super El Nifio pada tahun 1997/98 dan 2015, serta peristiwa
IOD+ yang luar biasa pada tahun 2019. Diduga sistem ekohidrologi la-
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han gambut tropis (diwakili oleh GWL), El Nifio Southern Oscillation
(ENSO), dan IOD+ adalah telekoneksi. Oleh karena itu, memantau
variabilitas GWL dari lahan gambut di atas IMC adalah kemungkinan
peringatan untuk peristiwa iklim ekstrem yang terkait dengan El Nifio
dan/atau IOD+ sedang. Singkatnya, fenomena El Nifio dengan iklim
di Benua Maritim Indonesia terkait melalui fenomena umpan balik.

loD+Nino34  C

2020 2020 2020

2010 2010 2010

2000 2000 2000

1990 1990 2

1980 1980

1970 1970 1970

1960 1960 1960
1950 1950

2 4 6 8 10 12 2 4 6 8 10 12 2 4 6 8 10 12

1950

Gambar 5.16 Plot deret waktu Nino34, loD, dan Nino34+loD dalam diagram
seperti Holmoller.

G. Interaksi Gelombang-Aliran Rata-Rata: Quasi-
biennial oscillation (QBO) and semi-annual
oscillation (SAO)

Interaksi antara gelombang dan aliran rata-rata memainkan peran
penting dalam memahami aspek jangka panjang pemodelan atmosfer
dan oseanografi. Memang, kemampuan kita untuk memprediksi peru-
bahan iklim bergantung pada kemampuan kita untuk membuat model
gelombang secara akurat. Secara matematik, ini adalah bab yang rumit
dan silakan pembaca dianjurkan untuk mempelajari secara formal
di Oliver Buhler, Wave and Mean Flow, Cambridge University Press,
2009. Akan tetapi, untuk keperluan pedagogic, kita akan membahas
dengan cara yang lebih mudah.
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Perintis pengamatan balon tropis oleh van Bemmelen (1913) di
Batavia (sekarang Jakarta) pada awal abad ke-20 telah memperhati-
kan variasi angin zonal stratosfer bawah yang tidak sinkron dengan
troposfer siklus musiman (lihat panel kanan atas Gambar 3.4). Hampir
setengah abad kemudian, Reed et al. (1961) dan Veryard dan Ebdon
(1961) secara independen menemukan bahwa angin zona rendah-
stratosfer khatulistiwa memiliki osilasi kuasi-dua tahunan (QBO) de-
ngan fitur rezim timur/barat berturut-turut muncul di atas ketinggian
30 km setiap sekitar 24 hingga 30 bulan, merambat ke bawah sekitar 1
km/bulan tanpa kehilangan amplitudo, dan menghilang dengan cepat
di bawah 23 km (Gambar 5.16). Osilasi ini bersifat simetris zonal
dan juga simetris di sekitar ekuator dengan amplitudo maksimum
sekitar 20 m/s dan setengah lebar sekitar 12°. Karena simetrisitas
zona, sirkulasi meridional rata-rata sangat kecil, dan bidang suhu
memenuhi keseimbangan angin termal (Persamaan 4.11) (atau versi
aturan L'Hospital) dengan angin zonal. Berdasarkan pengamatan,
rata-rata angin geser vertikal zonal yang besar, di ekuator adalah
~5 m/s/km, maka amplitudo gangguan suhu pada lebar meridional
~1200 km diperkirakan ~3 K. Dari LHospital versi tentang turunan
kedua suhu dengan tanda kebalikan dari suhu di ekuator, zona geser
barat dan timur masing-masing memiliki anomali temperatur ekuator
hangat dan dingin.

Fenomena ini menunjukkan perilaku periodik yang tidak terkait
dengan gaya periodik, dan menjadi masalah besar dalam dinamika
atmosfer. Secara kuantitatif, perkiraan periodisitas dua tahunan
dan propagasi ke bawah tanpa hilangnya amplitudo harus dijelas-
kan. Terjadinya zona simetris barat (superrotasi; lihat Bagian 4.1)
di ekuator juga merupakan misteri, serta mekanisme pasokan dan
akumulasi momentum sudut yang masuk akal (akibat gelombang apa
pun, dan jenis gelombang apa yang cukup bertanggung jawab) harus
dipertimbangkan untuk menjelaskan fase barat dari gelombang/osilasi
tersebut.

Penjelasan teori gelombang-aliran rata-rata (wave-mean flow)
dalam meteorologi dijelaskan dalam makalah oleh Lindzen dan
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Holton (1968), Holton dan Lindzen (1972), Plumb dan McEwan
(1978), dan lain sebagainya. Versi yang paling sederhana adalah
persamaan momentum zonal yang dinyatakan sebagai berikut,

o 10E  10(p{uw))
R Y (5.72)

di mana suku sebelah kanan menyatakan gradien stres Reynold
(turbulen), yang sebanding dengan shear fluks momentum dan juga
sebanding dengan percepatan angin zonal. Karena u adalah kecepat-
an maka dia merupakan turunan kedua dari jarak atau osilasi yang
menyatakan amplitudo gelombang. Berdasarkan teori gelombang ini,
tak lain adalah hukun kekekalan aksi gelombang yang dinyatakan oleh
(Andrew dan Mclntyre, 1976),

oA__o8

. oa=t
ot oz 0]

, B=AW (5.73)

di mana A adalah densitas aksi gelombang, B adalah fluks aksi
gelombang vertikal, E adalah densitas energi, dan W adalah kecepatan
grup gelombang vertikal. Untuk gelombang Kelvin dan gravitasi, maka
kA dan kB disebut sebagai momentum gelombang dan fluks momen-
tum gelombang berturut-turut. Karena kB=p <u'w’> diperoleh dari
solusi gelombang gravitasi, maka dapat ditulis,

a 27 j—
a(pou —k4)=0 (5.74)

Dengan demikian, kita memiliki kB=kAW=kEW/w dan men-
dapatkan A dari solusi Persamaan (3.72), yang menyiratkan bahwa
A terkait secara langsung dengan w (frekuensi gelombang). Dari
Persamaan (5.73), gelombang dengan |w| yang lebih kecil memiliki
kecepatan grup yang lebih lambat |W/| dan tinggal di sana untuk durasi
yang lebih lama. Oleh karena itu, mereka lebih mudah dipengaruhi
oleh redaman, seperti viskositas dan/atau pendinginan Newtonian
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(bahkan jika disederhanakan, persamaan tidak memasukkannya secara
eksplisit). Dari hubungan dispersi Persamaan (5.16), gelombang de-
ngan |w| lebih kecil memiliki |m| lebih besar, yaitu panjang gelombang
vertikal lebih pendek dan gradien vertikal lebih besar (laju geser dan/
atau selang). Oleh karena itu, bersifat lokal sehingga ketidakstabilan
dan wave breaking terjadi lebih mudah. Dari Persamaan (5.11), jika
perambatan horizontal searah sebagai aliran rata-rata, khususnya

Jika ® — o, co>u  maka  ©—0,& |m—>ow (5.75)

dan gelombang akan pecah. Jika medium mendekati tanpa disi-
pasi dan secara horizontal homogen maka w, k, dan ¢ kekal, tetapi jika
ada shear vertikal maka di sana akan terjadi ‘critical level’ sehingga
Persamaan (5.72) dipenuhi. Pembahasan lengkap dapat dilihat dalam
makalah Lindzen dan Holton (1968) serta Booker dan Bretjeeton
(1967). Beberapa meteorolog ada yang tidak suka dengan QBO ini
dan menganggap mereka tidak ada. Jika anda tidak suka yang rumit,
anggap saja mereka tidak ada.

Hal ini (serta yang serupa untuk gelombang lain) disebut teo-
rema non-percepatan. Sebagai contoh, di arah barat (ke arah timur;
u>0), gelombang ke arah barat (c<0) dari bawah merambat ke atas
dengan sangat cepat dan memindahkan momentum ke arah barat
(kA<0) ke ketinggian atas, sedangkan gelombang ke arah timur (c<0)
mungkin menemui tingkat kritisnya di suatu tempat dan melepaskan
momentum ke arah timur (kA>0), di sana dengan penurunan fluks
momentum (0kB/0z<0) dan mempercepat aliran rata-rata (du/0t>0).
Saat ombak pecah, amplitudo mungkin terbatas untuk menjaga keada-
an marginal (yang disebut saturasi gelombang), dan kita mungkin
membuat parameter difusivitas eddy (K) untuk mewujudkan faktor
peluruhan (Ko0%/0z’=-Km?) untuk mempertahankan amplitudo satu-
rasi (Lindzen, 1981). Persamaan (5.31) juga menyiratkan amplifikasi
gelombang untuk mengompensasi penurunan densitas, yang lebih
efektif (lebih mudah pecah) untuk gelombang yang merambat ke
arah aliran rata-rata, tetapi tidak diabaikan untuk gelombang yang
menyebar berlawanan yang tiba di dekat puncak. Proses terakhir
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yang disebutkan sebelumnya membuat berlawanan (ke timur, yaitu
ke barat) dan dipercepat.

Setelah timuran dihasilkan di dekat bagian atas, ia memainkan
peran tingkat kritis untuk gelombang arah barat. Kemudian proses
yang berlawanan dengan yang disebutkan di atas dimulai, dan di-
lanjutkan hingga lapisan timur tiba di dasar troposfer. Tepat setelah
gelombang ke arah barat selesai untuk mempercepat gelombang ke
timur di ketinggian yang lebih rendah, dan gelombang ke arah timur
mulai lagi akselerasi ke barat dari atas. QBO hanya mengulangi proses
ini (Gambar 5.18). Keduanya, studi observasional dan model teoretis,
menegaskan bahwa Kelvin khatulistiwa merambat ke atas dengan kuat
dan gelombang menyuplai momentum barat yang mungkin cukup
untuk menghasilkan setidaknya sebagian besar dari fase barat QBO.
Namun, meskipun gelombang campuran Rossby-gravitasi dapat
memberikan fraksi yang signifikan dari momentum ke arah barat yang
diperlukan untuk mendorong QBO, kontribusi gelombang Rossby
garis lintang tengah dan gelombang gravitasi inersia yang menyebar
ke arah barat khatulistiwa tak terelakkan diperlukan.
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Ket.: interval 10 m/s; berbayang barat di Kanton (Januari 1953-Agustus 1967), Maledve
(September 1967-Desember 1975) dan Singapura (Januari 1976). (diperbarui dari Naujokat,
1986; http://www.geo.fu-berlin.de/en/met/ag/strat/produkte/qbo/)

Gambar 5.17 Angin zona rata-rata bulanan

Asal usul momentum seperti itu terkait erat dengan mekanisme
pembangkitan gelombang ekuator dan gelombang lainnya memper-
tahankan QBO. Kemajuan pesat dari resolusi tinggi spasial-sementara
dan observasi berkelanjutan, (misalnya, Tsuda et al., 1994(a, b), 2000;
Sato et al., 1994, 1999; Ogino et al., 1995, 2016), serta pemodelan
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numerik (misalnya, Horinouchi dan Yoden, 1996; Horinouchi et al.,
2002, 2003), mengungkapkan maksimum yang jelas dari aktivitas
gelombang gravitasi stratosfer tropis, khususnya di atas Benua Ma-
ritim Indonesia, tempat awan konvektif troposfer maksimum. Fluks
momentum gelombang gravitasi seperti itu telah disimulasikan untuk
stratosfer, seperti osilasi kuasi-dua tahunan ekuatorial (Sato et al,,
1999; Kawatani et al.,, 2010a, b). Efek global pemanasan pada QBO
(misalnya, Kawatani dan Hamilton, 2013) dan perilaku abnormal
terbaru dari QBO (misalnya, Osprey et al., 2016) juga dipelajari
mengingat variabilitas gelombang terkait.

(a) (b)

HEIGHT —

h
[

HEIGHT —=

:ul o
c.ulo

Ket.: (a)-(f) Mekanisme siklus QBO yang disarankan oleh eksperimen laboratorium oleh
Plumb dan McEwan (1978): panah bergelombang adalah gelombang ke arah timur dan barat;
panah lurus ganda dan tunggal adalah percepatan yang digerakkan oleh gelombang dan
viskositas (Plumb, 1984). Struktur bujur-tinggi (g) Kelvin sepanjang ekuator dan (h) campuran
Rossby-gravitasi (sepanjang garis lintang utara ekuator) gelombang dan akselerasinya yang
terintegrasi secara lintang (panah horizontal tebal) (Andrews et al., 1987).

Gambar 5.18 Mekanisme siklus QBO
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Di atas wilayah QBO, pengamatan di garis lintang rendah sangat
terbatas, oleh masing-masing satelit dalam jumlah kecil (terutama
estimasi angin termal), lidar, radar VHF (di atas mesosfer tengah),
balon plastik besar (di bawah stratopause) dan rocketsonde (hingga
sekitar tahun 2000). Di stratosfer atas-mesosfer bawah (35-60 km
ketinggian) di sekitar stratopause dan di termosfer mesosfer atas-
bawah (ketinggian 70-90 km) di sekitar mesopause, ada semiannual
oscillations (SAOs) anti-fase satu sama lain (Reed, 1965; Hirota, 1978).
Mekanisme pembangkitan pada dasarnya dianggap mirip dengan
QBO, tetapi dengan gelombang Kelvin yang lebih cepat (gelombang
vertikal lebih panjang) ke arah timur (Hirota, 1979) dan musim dingin
pertengahan garis lintang barat gelombang Rossby (Dunkerton, 1979,
1982), serta gelombang inersia-gravitasi. Mungkin karena gelombang
ini berasal dari atmosfer yang lebih rendah, SAO adalah dimodulasi
oleh QBO dan sirkulasi meridional (misalnya, Garcia dan Sassi, 1999).
Di wilayah yang jauh lebih tinggi (90-110 km ketinggian) timuran
dominan sepanjang tahun, yang dianggap karena efek pasang surut
termal diurnal dihasilkan di lapisan ozon stratosfer (Miyahara, 1981).
Pasang surut merupakan fenomena dominan dan penting di atmos-
fer atas Indonesia (Kato, 1980). Pasang surut juga dihasilkan oleh
penyerapan uap air dari radiasi inframerah di troposfer, dan muncul
sebagai variabilitas semidiurnal dari tekanan atmosfer permukaan.
Struktur global-vertikal dari pasang diurnal juga dipelajari, khususnya
pada eksitasi/amplifikasinya di daerah tropis (misalnya, Sakazaki et
al,, 2012).

Catatan: Karena sirkulasi laut-darat sebagai mode yang paling
dominan di Benua Maritim adalah konveksi horizontal, yaitu
superimposisi gelombang gravitasi internal yang menyebar ke atas
dan ke bawah, mereka dapat dimodifikasi jika angin latar diubah.
Migrasi siklus diurnal dari zona konvergensi-awan menyiratkan juga
pembangkitan gelombang gravitasi, baik ke darat maupun ke laut.
Lihat Yamanaka (2016) dan Yamanaka et al. (2017).
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H. Osilasi Madden-Julian

Nah, di sini kita juga akan mempelajari salah satu kambing hitam ben-
cana hidrometeorologi di Indonesia, yaitu Madden-Jullian Oscillation
(MJO). Pada dasarnya, MJO adalah pola cuaca tropis yang dicirikan
oleh penggabungan skala besar antara konveksi dan sirkulasi atmosfer.
Nama ini diambil dari nama penemunya, yaitu Roland Madden dan
Paul Julian, yang pertama kali mengidentifikasi osilasi pada tahun
1971. MJO dicirikan oleh suatu wilayah (biasanya diidentifikasi dari
kandungan uap air, SST, dan lain-lain) yang merambat ke arah timur
dengan curah hujan yang intensif serta sirkulasi atmosfer di daerah
tropis Samudra Hindia dan Pasifik. Osilasi ini biasanya berlangsung
selama 30 hingga 60 hari, dan dapat berdampak signifikan pada pola
cuaca di seluruh dunia. Selama fase aktif MJO, terjadi peningkatan
konveksi dan curah hujan di daerah tropis yang dapat menyebabkan
banjir, tanah longsor, dan bahaya terkait cuaca lainnya. MJO juga
dapat memengaruhi perkembangan siklon tropis dan memengaruhi
waktu monsun. Di sisi lain, pada fase inaktif MJO terjadi penurunan
konveksi dan curah hujan yang dapat menyebabkan kekeringan dan
gelombang panas di beberapa daerah. MJO diyakini juga dapat me-
mengaruhi pembentukan peristiwa El Nifio dan La Nifa, yang dapat
berdampak signifikan pada pola cuaca global. Secara keseluruhan,
Osilasi Madden-Julian merupakan fenomena penting yang dapat
memengaruhi pola cuaca di seluruh dunia dan dipantau secara ketat
oleh ahli meteorologi dan ilmuwan iklim.

Dalam makalahnya, Madden dan Julian menggunakan data
radiosonde harian selama 10 tahun di Pulau Canton dengan analisis
spektrum dan cross-spektrum. Mereka menemukan bahwa pada
data angin zonal dengan ketinggian 850 dan 150 mb, ditemukan
adanya osilasi (periodik) dengan periode 41-53 hari. Spektrum kuat
di troposfer bawah (850 mb) dan lemah (non existence) di lapisan
700-400 mb dan kembali menguat di lapisan atas (150 mb). Pada
ketinggian di atas 80 mb tidak ditemukan bukti adanya osilasi
meridional. Mereka berspekulasi bahwa osilasi ini terkait dengan
sirkulasi sel skala besar dengan orientasi bidang zonal dan terpusat
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di tengah Samudra Pasifik. MJO terdiri dari fenomena skala besar
yang digabungkan dengan pola dalam sirkulasi atmosfer dan konveksi,
dengan MJO berupa sinyal koheren di banyak variabel lain, semuanya
menyebar ke arah timur secara perlahan (dengan kecepatan 5 m/s)
melalui Samudra India, Benua Maritim Indonesia dan Samudra
Pasifik yang permukaan lautnya hangat. Dia terus berinteraksi dengan
lautan yang mendasarinya dan memengaruhi banyak sistem cuaca dan
iklim. Meskipun setelah itu banyak riset terkait MJO, tetapi ilmuwan
menghadapi kesulitan besar dalam menyimulasikan secara akurat
dan memprediksi MJO menggunakan model cuaca global dan model
iklim, serta tidak dapat menjelaskan kesulitan tersebut berdasarkan
teori MJO yang ada. MJO tetap menjadi tantangan yang belum ter-
penuhi tentang pemahaman atmosfer tropis dan kemampuan kita
untuk menyimulasikan dan memprediksi variabilitasnya.
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Sumber: Madden dan Julian, 1971

Gambar 5.19 Komponen zonal (u) pada ketinggian 850 mb dan 150 mb di Pulau
Canton dari Juli 1960 sampai Juni 1964.

Ternyata, terdapat banyak teori tentang MJO. Menurut Wang,
ada tiga teori, sedangkan menurut Zhang ada empat teori. Berbeda
dengan penemuan partikel Higgs atau ‘partikel Tuhan, di mana para
fisikawan telah mempunyai model standar atau teori yang mapan
untuk menjelaskan eksistensi partikel tersebut. Tidak demikian
dengan MJO. Oleh karena itu, masih banyak tantangan dan peluang
untuk mengembangkan model baru.
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Membangun teori MJO harus dimulai dengan diskusi tentang
karakteristik penting MJO yang harus dijelaskan oleh sebuah teori.
Teori umum harus dibangun dalam upaya untuk mengintegrasikan
model teoretis utama yang ada, kemudian ditambah gelombang
Kelvin-Rossby, mode kelembapan, mode kelembapan dinamis yang
digabungkan efek gaya gesek, dan interferensi gelombang gravitasi,
yang diperlihatkan sebagai kasus khusus dari model MJO umum.
Karakteristik penting dari sistem MJO dapat mencakup aspek berikut.

1) MJO adalah sistem sirkulasi berskala planet (dominan zonal wave-
number 1 dan 2) digabungkan dengan konvektif yang kompleks
berskala besar (zonal wavenumber 3-5).

2) MJO bergerak ke arah timur dengan kecepatan kurang lebih 5
m/s di atas kolam hangat Indo-Pasifik dan sekitar 15 m/s di atas
belahan Bumi barat dengan osilasi 30-60 hari.

3) Sirkulasi MJO memperlihatkan pasangan Kelvin dan struktur
gelombang Rossby. MJO menunjukkan struktur sirkulasi
baroklinik paling kuat dengan gerakan vertikal dan lembap dengan
tekanan rendah Boundary-layer (BL) dan konvergensi dominan.

4) Sistem MJO menguat di kolom hangat Indo-Pasifik dan meluruh
di atas lidah dingin (cold tongue) di Pasifik tengah dan Pasifik
timur, menyiratkan adanya mekanisme ketidakstabilan.

Teori-teori ini dikategorikan secara subjektif sebagai empat
kelompok teori dasar, ditambah empat kelompok teori spesifik.
Pertama adalah teori gelombang Kelvin-Rossby yang digabungkan
dengan fenomena konvektif. Teori ini berpusat pada interaksi antara
pemanasan konvektif, gelombang khatulistiwa frekuensi rendah, dan
konvergensi kelembapan dengan gesekan lapisan batas (BL), yang
mengintegrasikan mekanisme umpan balik ketidakstabilan bersyarat
antara gelombang non-linear dengan ketakstabilan konvektif jenis
kedua (convective instability of second kind (CISK)), dan penguapan.
Mekanisme ini kemudian digabungkan menjadi teori gelombang
Kelvin-Rossby lembap. Singkatnya, MJO adalah fenomena gelombang.
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Teori ini menjelaskan mengapa MJO yang diamati menampilkan
struktur gabungan Kelvin-Rossby, dan menjelaskan mengapa tekanan
permukaan laut yang rendah dan konvergensi kelembapan BL mem-
bangun konveksi yang muncul dalam pengamatan, dan mengapa MJO
bergerak ke timur dan bisa menjadi tidak stabil dalam skala planet.
Peran umpan balik kelembapan gaya gesekan juga menyiratkan peran
potensial penting dari interaksi konveksi-BL. Hasilnya, kecepatan
propagasi ke arah timur adalah 10-15 m/s, yang juga demikian
cepat untuk suhu permukaan laut yang hangat (SPL) 29°C. Seperti
yang disarankan oleh Moskowitz dan Bretherton (2000), besarnya
kecepatan dapat dikurangi dengan membuat redaman akibat gesekan
BL mungkin dibesarkan, tetapi mungkin tidak realistis di alam.

Kedua adalah Teori mode kelembapan. Teori ini menganggap
kelembapan (atau energi statis lembap) sebagai gaya pengerak utama.
Ini menekankan umpan balik kelembapan-konveksi dan transportasi
kelembapan. Sebuah model empiris sederhana diusulkan (Sobel dan
Maloney 2012, 2013), yang diterapkan lebih lanjut oleh Adames dan
Kim (2016) menunjukkan ketidakstabilan MJO terutama berasal
dari umpan balik radiasi awan dengan mekanisme “stabilitas lembap
kotor efektif” bernilai negatif. Hal ini menghasilkan propagasi ke
arah timur terutama didorong oleh adveksi meridional kelembapan
rata-rata dan efek konvergensi BL. Teori ini menghasilkan mode MJO
yang dispersif dengan kecepatan grup ke arah barat. Dalam model
ini, satu-satunya variabel prognostik adalah anomali kelembapan;
sirkulasinya seperti insang pasif. Eksperimen numerik dari Prita dan
Yang (2016) menunjukkan bahwa adveksi energi horizontal statis
lembap tidak signifikan untuk propagasi ke arah timur dari mode
mirip MJO, jadi modelnya mungkin tidak memperhitungkan umpan
balik dari dinamika gelombang.

Teori ketiga adalah mode kelembapan dinamis yang digabungkan
dengan gesekan (akibat interaksi dengan permukaan Bumi). Gelom-
bang Kelvin-Rossby yang digabungkan secara konvektif menangkap
interaksi antara konveksi dan dinamika gelombang-BL, tetapi meng-
abaikan umpan balik kelembapan. Di sisi lain, teori mode kelembapan
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menangkap umpan balik konveksi-kelembapan, tetapi mengabaikan
interaksi antara pemanasan konvektif dan dinamika gelombang.
Kombinasi dari dua jenis di atas menghasilkan teori ketiga, yaitu teori
mode kelembapan dinamis yang digabungkan secara gesekan (Wang
dan Chen, 2016; Liu dan Wang, 2016b). Model kelembapan dinamis
ini menggunakan penyederhanaan skema parameterisasi kumulus
Betts—Miller (B-M) untuk menggambarkan umpan balik kelembapan.
Trio-interaksi di antara pemanasan konvektif, kelembapan, dan dina-
mika gelombang-BL menghasilkan gelombang kelembapan dinamis
yang digabungkan secara gesekan (Wang et al., Geosci. Lett., 2016)
menghasilkan paket gelombang yang menyerupai MJO. Teori ini juga
dikenal dengan nama trio-interaction model.

Keempat adalah teori interaksi multiskala. Konvektif MJO yang
kompleks terdiri dari aktivitas konvektif multiskala dan gelombang
skala sinoptik (Nakazawa, 1988). Bagaimana mesoskala ini dan gera-
kan skala sinoptik berinteraksi serta berkontribusi pada dinamika
MJO telah menjadi isu kontroversial. Banyak perbedaan pemikiran
telah diusulkan dalam hal ini. Singkatnya, terlepas dari kerumitan
penjelasan di atas, MJO selalu terkait dengan dinamika gelombang,
konvensi, dan kelembapan (muncul dalam bentuk gugusan awan
konvektif besar, yaitu seperti awan cumulonimbus).

Teori khusus yang pertama disebut Model kerangka MJO. Efek
sinoptik gelombang terhadap MJO melalui momentum, panas, dan
transportasi kelembapan dianggap sebagai driver potensial (teori ini
dipelopori oleh matematikawan Majda dari Yale University). Model
kerangka MJO yang digerakkan oleh gelombang sinoptik adalah
model paling sederhana yang menggeneralisasikan mekanisme MJO.
Dalam model kerangka (skeleton), kecenderungan paket gelombang
skala planet terkait dengan anomali kelembapan tingkat rendah, yang
pada dasarnya adalah semacam parametrisasi pemanasan konvektif.
Model kerangka dapat menghasilkan mode propagasi lambat ke
arah timur dengan sebuah fitur dispersi, di mana frekuensi hampir
tidak bergantung pada bilangan gelombang. Terlepas dari keterse-
derhanaannya, model ini mampu menghasilkan mode netral yang
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dapat merambat ke arah timur atau barat. Liu dan Wang (2012a)
memperluas model kerangka asli dengan memasukkan BL umpan
balik gesekan. Hasilnya menunjukkan munculnya mode propagasi
ke arah timur yang tidak stabil dan berskala planet, sedangkan mode
propagasi gelombang teredam ke arah barat. Model kerangka juga
diperluas untuk memasukkan stokastik dalam aktivitas sinoptik dan
konvektif, mereproduksi intermitensi, pertumbuhan dan peluruhan,
variasi musiman, dan sifat vertikal MJO.

Teori khusus kedua dinamakan model interaksi gelombang-
sinoptik. Di dalam model ini, efek momentum, panas, dan kelembap-
an transportasi oleh gerakan skala sinoptik diparametrikan dalam
persamaan gerak MJO. Jenis model ini memungkinkan interaksi
dua arah antara gelombang frekuensi tinggi (gelombang gravitasi
inersia, gelombang Kelvin) dan MJO. Dampak transpor momentum,
panas, dan kelembapan ditemukan bergantung pada lokasi relatif dari
gangguan sinoptik yang diasosiasikan dengan pusat konvektif MJO.
MJO ditemukan menguat ketika gelombang Kelvin lembap terletak di
sebelah barat pusat konvektif, sedangkan gelombang inersia-gravitasi
(yang menjalar ke arah barat) dapat memiliki umpan balik positif
ketika mereka berada di sebelah timur pusat konvektif.

Model khusus ketiga dinamakan model multi-awan. MJO memi-
liki apa yang disebut struktur awan “kemiripan diri (self-organized)”
yang merupakan gugusan awan besar. Untuk memahami struktur
multi-awan MJO, model multi-awan telah dibuat oleh Khouider dan
Majda (2006, 2007). Fitur utamanya adalah (a) konvergensi kelembap-
an tingkat rendah (dekat permukaan) terintegrasi secara vertikal dan
(b) penggunaan tiga jenis awan cumulus (congestus, stratiform, dan
deep convective) bersama dengan struktur pemanasan vertikal yang
berbeda. Model multi-awan ini berhasil menyimulasikan propagasi
MJO dari arah timur yang lambat, struktur vertikal “kemiripan diri”
dan struktur horizontal multiskala (Majda et al., 2007). Bilangan
gelombang yang tidak stabil, di mana ketidakstabilan ini datang
dari mode baroklinik vertikal kedua. Lebih lanjut, interaksi awan-
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gelombang atau mekanisme kelembapan stratiform-gelombang juga
telah ditemukan untuk mendukung pertumbuhan MJO.

Teori khusus keempat adalah model interferensi gelombang
gravitasi. Termotivasi oleh keberadaan yang relatif berumur pendek,
ke arah timur dan gangguan yang bergerak ke arah barat dalam dina-
mika MJO, maka MJO dianggap sebagai paket gelombang dengan pola
interferensi yang dihasilkan oleh frekuensi pita sempit dari gelombang
campuran Rossby-gravitasi atau gelombang inersia-gravitasi. Dalam
model ini, MJO diperlakukan sebagai selubung skala besar dari
gelombang gravitasi skala kecil yang dipicu oleh gelombang gravitasi
individu (akibat sel konvektif). Perambatan ke arah timur muncul
dari asimetri zonal dalam gelombang gravitasi inersia dan MJO skala
planet tergantung pada faktor skala konvektif melawan kecepatan
gelombang gravitasi. Teori paket gelombang ini menjelaskan hanya
sebagian kecil dari varian MJO dalam data radiasi gelombang panjang
keluar (OLR). Selain teori MJO dasar tersebut, terdapat teori khusus
lainnya yang berfokus pada karakteristik MJO, dengan memasukkan
kejadian musim panas boreal dan atmosfer osilasi intramusiman (ISO)
dan interaksi atmosfer-laut. Penulis sendiri percaya pada teori alter-
natif, yaitu MJO sebagai perwujudan solusi persamaan Schrodinger
Nonlinier. Ini akan dibahas kelak pada Bab VIII.

Teori yang ada dan populer adalah teori interaksi-trio dengan
model yang disederhanakan dalam skema parametrisasi kumulus
Betts-Miller (B-M). Teori interaksi-trio ini memperluas teori
Matsuno-Gill dengan menggabungkan interaksi trio antara dinamika
konveksi, kelembapan, dan lapisan batas (BL). Dengan teori interaksi-
trio, sejumlah isu mendasar dari dinamika MJO dibahas: mengapa
MJO memiliki struktur gelombang Kelvin-Rossby campuran dan
bagaimana gelombang Kelvin dan Rossby yang merambat dalam arah
berlawanan dapat digabungkan dengan konveksi memunculkan osilasi
yang perambatan ke arah timur; apa yang membuat MJO bergerak ke
arah timur secara perlahan dengan periodisitas 30-60 hari; mengapa
MJO menguat selama berada di lautan dengan kolam hangat (laut
Pasifik) dan meluruh saat melintasi daratan?
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Ket.: a) Diagram skematik yang menggambarkan struktur tiga dimensi dari modus
MIJO. BLMC mewakili konvergensi kelembapan lapisan batas, b) Schematic diagram
illustrating the essential large-scale dynamics of the MJO.

Gambar 5.20 Diagram Skematik

Kita harus ingat kembali bahwa prinsip-prinsip untuk pembentuk-
an model teoritis adalah sebagai berikut: (1) model harus diturunkan
dari prinsip pertama dan masuk akal/dapat dibenarkan asumsinya,
(2) model ini dirancang untuk memasukkan proses penting saja
untuk dinamika MJO, (3) hasil model dapat diverifikasi terhadap
pengamatan, serta (4) model harus dapat menjelaskan mekanisme
fundamental di tempat yang kita bahas. Model interaksi-trio menga-
dopsi model Gill-Matsuno sehingga kita bisa menggunakan struktur
vertikal atmosfer, di mana stuktur ini yang paling sederhana adalah
1 dan 1/2 lapis model bidang beta ekuatorial, yang terdiri dari mode
baroklinik pertama di troposfer bebas dan dinamika BL barotropik,
yang dinyatakan sebagai berikut (Wang et al., 2016),

ou __%_
ot Pov= Ox o

(5.76)
L S
at+/fyu o &v (5.77)
Z_f+D+dD,,=—(P,—R)—u¢ (5.78)
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a¢+QD+I7-VQ+d(QbDb+I7;,.va)=EV—P

o : (5.79)
ou o
a—;’—ﬂyvb = —a—Ekub (5.80)
ov 0
a_;+ﬁyub :—5—Ekvb (581)

Persamaan (5.77) merupakan kombinasi hidrostatik, kontinuitas,
dan persamaan termodinamika. Persamaan (5.78) adalah persamaan
kelembapan yang diintegrasikan secara vertikal. Persamaan (5.79)
dan (5.80) adalah persamaan momentum barotropic boundary layer.
(1, v) dan ¢ menyatakan angin zonal, meridional, dan geopotensial
untuk troposfer bawah. V menyatakan vektor angin troposfer bawah,
V, menyatakan vektor angin boundary layer. Model MJO tergantung
pemilihan bentuk R, D, dan lain-lain serta persamaan mana saja
yang berperan. Sebagai contoh, sebuah model dinamakan frictionally
coupled Kelvin-Rosby, diperoleh dengan memilih P_dalam bentuk,

P= H[b(EV —QD—deDb)] (5.82)

Oleh karena itu, model MJO yang muncul di banyak penelitian
(paper) pada dasarnya adalah kasus khusus dari model MJO umum.

I.  Gelombang Gravitas

Gelombang gravitasi adalah gelombang yang sangat unik, di mana
arah penjalaran dan osilasinya saling tegak lurus. Osilasi dalam arah
horizontal, tetapi penjalarannya vertikal. Kondisi ini dapat dibayang-
kan seperti burung terbang yang kepakan sayapnya menyebabkan
osilasi horizontal, tetapi burung terbang ke atas. Gambaran umum
atmospheric gravity waves (AGW) adalah jenis gelombang yang ter-
jadi di atmosfer bumi, terutama di wilayah antara permukaan dan
atmosfer bagian atas. Mereka disebabkan oleh perpindahan massa
udara dari posisi kesetimbangannya, yang menciptakan gaya pemulih
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yang mendorong udara kembali ke posisi semula (seperti gaya pegas).
Gelombang ini biasanya diciptakan oleh berbagai proses, termasuk
pergeseran angin, konveksi, dan gaya topografi. Mereka dapat memi-
liki skala spasial yang luas, mulai dari beberapa meter hingga beberapa
ratus kilometer, dan dapat menyebar secara horizontal atau vertikal
melalui atmosfer. Gelombang gravitasi berbeda dari jenis gelombang
atmosfer lainnya, seperti gelombang Kelvin atau gelombang Rossby,
karena terutama didorong oleh daya apung atmosfer dan gaya gravitasi
yang memulihkan. Dalam hal ini, gaya gravitasi dipandang sebagai
gaya pegas. Ini berarti bahwa mereka dapat terjadi di semua jenis
atmosfer, terlepas dari komposisi atau suhunya. Gelombang gravitasi
atmosfer dapat berdampak signifikan pada pola cuaca dan iklim,
termasuk pembentukan awan dan badai, pengangkutan polutan, dan
penyebaran energi melalui atmosfer. Mereka juga memainkan peran
penting dalam dinamika atmosfer bagian atas, di mana mereka dapat
memengaruhi perambatan gelombang radio dan perilaku satelit serta
pesawat ruang angkasa lainnya. Jika AGW menabrak lapisan Ionosfer
akan melahirkan fenomena Traveling Ionospheric Disturbance (TID).
Baru-baru ini, letusan Gunung Api Tonga menghasilkan AGW yang
besar dan mampu mencapai lapisan Ionosfer. Pembahasan lengkap
gelombang ini dapat dilihat di Kato, S Dynamics of The Upper Atmos-
phere, D Reidel, London, 1980.
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Osilasi horisontal

Gambar 5.21 Gelombang gravitasi atmosfer (Acoustic/Atmospheric
Gravity Waves (AGW) mempunyai arah osilasi tegak lurus arah propagasi.

Seperti dijelaskan pada bab sebelumnya, bahwa perumusan
gelombang diperoleh berdasarkan persamaan gerak (Navier-Stokes)
dengan mengayakan aliran dalam komposisi rata-rata dan fluktuasi
(atau gelombang). Misalnya angin zonal, maka u=<u>+u’. Nama
lain dekomposisi di atas adalah gangguan orde satu. Dalam AGW,
variabel yang berperan adalah tekanan (p=p +p’), densitas (p=p +p’),
temperatur (T,), dan kecepatan vertikal (w=<w>+w’). Di sini kita
hanya menggunakan teori gangguan sampai orde satu, di mana ini
cukup baik untuk kondisi atmosfer dari permukaan hingga keting-
gian 60 km. Jika kita hanya melihat kondisi dua dimensi, yaitu kita
memperhitungkan arah zonal dan vertikal serta atmosfer dianggap
isotermal, maka persamaan Navier-Stokes dalam arah zonal dan
vertikal berturut-turut menjadi,

ou op

Poar T Tar (5.83)
ow  0Op

P~ P8 (5.84)
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di mana kita telah menghilangkan tanda “ untuk u, p, p, dan
w agar tidak menjadi semakin rumit, serta p, dan p, dihubungkan
melalui persamaan hidrostatik untuk atmosfer isotermal, yaitu

&:&:exp(_i]’ H:RT;)
Poo Poo H g (5.85)

Sementara persamaan untuk densitas (persamaan kontinuitas)
dan untuk tekanan (termodinamika) menjadi,

0 ou ow d
L _po__po__wﬂ
ot Ox 0z dz (5.86)

Jika kita lakukan transformasi Fourier,
fo7 =ﬁ1f(r)e*f“'dr, f=wp.p).f=@wpp)  (5.88)

Maka Persamaan (5.83), (5.84), (5.86), dan (5.87) menjadi,

—i® ﬂ——@
Pt ="70 (5.89)
iwpiv=—L_5
PPN € AR
P ="P ox Oz dz (5.91)
—iwp =~ioC*p+(C —1)w%
dz (5.92)

Persamaan (5.89) dan Persamaan (5.90) digabungkan menjadi,
~ ~ ~ 2
o= | —p [ SELOV) ;0P| | O APy
Ox Oz g oz g dz (5.93)
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Jika Persamaan (5.91) disubstitusikan ke Persamaan (5.92), maka
diperoleh,

i [lpo][czgfg"}/[cz(“’i‘“’z)} “’[pidfcij (5.94)

Tugas: Turunkan Persamaan (5.93)

Jadi, variabel yang lain dapat diketahui dalam bentuk p . Jika kita
gunakan transformasi,

p=e’¢ (5.95)

Maka Persamaan (5.94) digabung ke Persamaan (5.91) dan juga
gunakan Persamaan (5.89) akan kita peroleh bentuk,

S
o -f—Aa 2+B¢=0 (5.96)
di mana
A= a B:wz_ j(a)_zJ o -X&
2 2 2 2 2 | a
o - o, o — o, C 2C (5.97)

Jika w tinggi/besar, maka kita peroleh aproksimasi A=1, B=w?/
C’ sehingga Persamaan (5.96) menjadi,

29,94, %40
o’ o7 C (5.98)

Jika kita lakukan invers transformasi Fourier, maka diperoleh
persamaan,

79,3 139 _

ox’ 822 c? o’ (5.99)
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Ini dinamakan persamaan gelombang akustik. Jika w>w >w ,
maka kita akan memperoleh persamaan gelombang sehingga gelom-
bang akustik tetap dipertahankan. Namun, jika w > @ >, maka akan
diperoleh persamaan,

0? ¢ 0? ¢ _p ¢ 0

ox? 62 (5.100)
Dengan invers transformasi Fourier menj adi,

79 06 .00 _

ox’ 62 ot (5.101)

Yang menyatakan suatu persamaan difusi, di mana entitas yang
memenuhi persamaan difusi akan meluruh dan menyebar. Dengan
kata lain, tidak ada fenomena gelombang. Akan tetapi, untuk w<w,
maka A=-a’ dan B=0b’ sehingga persamaan menjadi,

o3¢ 0
gqf zaf+b¢ 0 (5.102)

Dengan transformasi Fourier untuk koordinat (x, z),

¢—>c1>——ﬂ¢ x,z)e ) dxdz

(5.103)
Maka kita peroleh,
2 2
/4
—+ =1

yang menyatakan persamaan elips. Persamaan elips ini menyata-

kan wilayah mana AGW dapat tercipta. Mudah ditentukan kecepatan
fase AGW, yaitu
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a) ) @* —w’sin’ 6
C g

V:—: =
k \/az +7° o -’ (5.105)

di mana 0 adalah sudut antara arah propagasi gelombang (k)
dengan sumbu -z.

Selanjutnya, kita akan pelajari contoh sederhana efek AGW di
atmosfer atas. (Bagian ini ditujukan khusus bagi pencinta matema-
tika). Jika kita memperhitungkan sumber dari AGW, maka kita harus
mulai dari persamaan gerak dengan suku sumber atau gaya eksternal
yang ditulis sebagai berikut,

/’o%’:‘%};*ﬂ (5.106)
p()%:—z—i-i-Fy (5.107)
po%=—%—pg+ﬂ (5.108)
Z_ft’+wd£o+ O(Z_Z g—;ﬂg—vﬂzo (5.109)
%+w%—€2(2—’:+w%j=(K—l)Qo (5.110)

Dengan cara yang sama, yaitu gunakan transformasi Persamaan
(5.94) maka kita dapatkan persamaan tunggal,

o o e (5.111)

di mana gaya eksternal atau sumber AGW adalah,
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io(k~1)e ng)ggag}

oz
(5.112)

Pada dasarnya, terdapat solusi umum dari Persamaan (5.111)
melalui fungsi Green sebagai berikut,

$(xp.z)= ”.[G(x,y,Z|x',y’,z')f’(x',y',z')dx'dy'dz' (5.113)
di mana fungsi Green G(x,),z,x,y,2z’) memenuhi persamaan,

0’G °G ,0°G
—2+—2+ A
ox® oy 16

= +BG=—4n5(x—x')5(y-y")6(z-2") (5.114)

Dalam buku teks ini, kita akan memberikan satu contoh saja,
yaitu infinite-line harmonic-oscillator, yaitu menyatakan sumber dalam
bentuk,

P=R6(x)5(2) (5.115)

Dengan bentuk ini maka Persamaan (5.111) menjadi,

= +4 P +Bp=PF5(x)5(z) (5.116)

Persamaan ini dapat diselesaikan dengan memilih fungsi yang
ortogonal sehingga integrasi persamaan ini akan membuat suku
sebelah kanan menjadi berhingga. Ingat suku sebelah kanan adalah
fungsi delta Dirac dengan sifat ada dan tidak ada. Gunakan pasangan
transformasi Fourier sebagai berikut,
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~ 1 - . .
Fo0=—/([d(x,z)e ™" dudz, CD—)¢—— o ) dedz
3 [9(e2)e et (5.117)

Maka Persamaan (5.116) menghasilkan.

;—Z[zﬂﬂq) a,y)e e/l dxdzJ+A—( ﬂ@ e/l dxdz}

+Zﬂ®(a, “*7) dxdz = B3 (x) 5 (z)
(5.118)

Menghasilkan,
~a’§— Ay’ ¢+ B =5 (x)5(y) (5.119)

Jika kita terapkan lagi transformasi Fourier, maka diperoleh

1 7 i(ax+ 1 —i(ax+yz)
—azgﬂgb(x,z ) dxdz — Ay gﬂdb(a,y)e ) dxdz
1 —i(ax+yz) _ —i(ax+yz)
+BEH(D(0:,)/)6 dvdz = B, [[(x) 8 (z)e™“) dvdz
(5.120)

dengan transformasi Fourier, fungsi delta sebagai berikut,
x)e “dx =1

1
— (s
V2ffj ( (5.121)

Maka diperoleh,
(B—aZ—A}/Z)q)(OlJ):Po (5.122)

Kembali kita terapkan transformasi Fourier inversi maka diper-
oleh,
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-1 P ,
f=—|[[—2— ") grdz

27[‘”(3—0!2—/172) (5.123)

Integral fungsi kompleks ini tidak sederhana karena di bawah
pembagi memungkinkan menghasilkan nilai nol sehingga integral
menjadi tak hingga. Salah satu cara mencari solusinya adalah dengan
menggunakan teorema residu untuk integral kompleks. Berdasarkan
teorema residu integral di atas menjadi,

2 2
T T 2, Z
¢ =iF, ; H, be +a2 (5.124)

di mana a, b adalah konstanta dan H,® adalah fungsi Henkel
order nol macam ke dua.
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Gambar 5.22 Kecepatan zonal dari gelombang gravitasi atmosfer linier.
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J. Gelombang Gunung

Gelombang gunung atau sering disebut gelombang Lee adalah gelom-
bang yang terjadi ketika udara mengalir di pegunungan, menciptakan
serangkaian osilasi di atmosfer. Osilasi ini dapat menyebabkan tur-
bulensi yang signifikan dan dapat memiliki efek penting pada pola
cuaca. Turbulen ini terkadang tidak tampak di radar dan terjadi
ketika cuaca cerah sehingga disebut clear air turbulence (CAT) yang
sedikit menjengkelkan jika kita naik pesawat. Ketika udara mengalir
di atas pegunungan, ia dipaksa untuk naik ke puncak pegunungan.
Saat udara naik, ia mendingin dan mengembun, membentuk awan,
dan presipitasi. Namun, udara juga mengalami serangkaian osilasi
saat naik dan turun di pegunungan. Osilasi ini dapat menciptakan
serangkaian gelombang di atmosfer, dengan area naik dan turun udara
yang bergantian. Jadi, ciri gelombang ini dapat kita lihat sebagai awan
yang lurus bergantian. Lihat Gambar 5.23.

Lenticular clouds

Turbulence and shear

‘Durran and Klemp 1983 | The GOMET Program

a) b)
Ket.: a) Skematik proses terjadinya gelombang gunung, b) awan akibat gelombang gunung

di Depok akibat aliran yang melewati Gunung Salak.

Gambar 5.23 Serangkaian Gelombang di Atmosfer

Salah satu efek terpenting dari gelombang gunung adalah ter-
ciptanya angin kencang, yang dapat menjadi bahaya signifikan bagi
penerbangan. Saat udara naik di atas pegunungan, ia dapat mencip-
takan “kereta gelombang” (wave train) dari area udara naik dan turun
yang bergantian. Area udara yang tenggelam ini dapat menghasilkan
aliran udara ke bawah yang kuat (down draft), sedangkan area udara
yang naik dapat menghasilkan aliran udara ke atas yang kuat. Ini
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dapat menciptakan turbulensi yang signifikan, yang dapat berbahaya
bagi pesawat. Gelombang gunung juga dapat memiliki efek penting
pada pola cuaca. Mereka dapat menyebabkan curah hujan lebat yang
terlokalisir di sisi angin pegunungan, sedangkan sisi bawah angin
dapat mengalami kondisi cerah dan kering. Osilasi di atmosfer juga
dapat berdampak pada pembentukan awan dan percampuran massa
udara, yang dapat memengaruhi pola iklim setempat.

Gelombang gunung dibangkitkan oleh aliran yang menabrak
gunung atau sering disebut aliran topografi. Seperti bab sebelumnya,
maka formulasi gelombang diperoleh dengan memecahkan persamaan
Navier stokes dengan mengomposisi kecepatan zonal, meridional,
vertikal, potensial temperatur, densitas, dan tekanan dalam bentuk
rata-rata dan fluktuasi (gelombang) u=<u>+u’, v=<v>+v, w=<w>+w’,
0=0,+0’,p=p,+p’, p=p,+p’> maka persamaan Navier Stokes kita tuliskan
sebagai berikut,

ou' ! ou' o<u> , 1 op'
—t<u>—+<v>—+ =
3 u>——+<v Py o Y] o, or (5.131)
Q+<M>Q+<v>@+a<v>w’+ﬂ u’——i%
ot Ox oy 0z 4 P, O (5.132)
ow' ow' ow' o' p' 1 op'
—t<u>—+<v>—-g—+-Lt—=-——"
ot ox o “60, pH p, oz (5133)

dengan mamasukkan persamaan kontinuitas dan termodinamika
maka diperoleh,

1(op' o' o' . \
| ——t+t<u>—+<v>—+ N<v>u'—=<u>v) =
c\z[ ot ox oy P )

—w'+ p,V.<ii >:—i@ (5134)

P
H p, Oz

26" 26" 06" NG,

+<u> +<v> +p0ﬂy(<v>u'—<u>v')+7w ﬂq'
or or oy g ¢, <7>1 (5.135)
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Untuk kasus yang sederhana, di mana suku nonlinier kita abai-
kan dan nilai rata-rata <a> kita ganti dengan huruf besar. Misalnya
<u>=U, aliran meridional tidak kita perhatikan, variasi tekanan kecil,
kondisi tunak, dan tak ada sumber termal maka kelima persamaan
di atas menjadi,

g ov,, 1o
ox 0Oz £, Ox (5.136)
g _ 01
x <6, p, oz (5.137)
8u 6w _0
o o (5.138)
] 2
u99 N6 o (5.139)
Ox g

Persamaan kontinuitas (5.137) muncul dari suku p  Div<u> di
Persamaan (5.133). Empat persamaan tersebut dapat sahng disub-
stitusi untuk mendapatkan persamaan tunggal, misalnya dalam w
sebagai berikut,

2 2 2
6_v;/+8 —+m ( Jw'=0, mz(z)zN—z—ia [2]
Ox 0z U™ U oz"  (5.140)

dinamakan persamaan Scorer atau persamaan Taylor-Goldstein
yang merupakan persoalan nilai eigen.

Tugas: turunkan Persamaan (5.140)

Teknik mencari solusi Persamaan (5.140) menggunakan aproksimasi
WKB yang umumnya dipelajari di textbook mekanika kuantum dasar.
Pada dasarnya, dengan persamaan kontinuitas (5.138) maka anda
dapat menggunakan fungsi stream sehingga gerombolan persamaan
di atas dibuang menjadi persamaan skalar dengan bentuk yang lebih
excited.
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Untuk mengetahui aliran dengan efek topografi, kita harus meng-
gunakan syarat batas. Syarat batas ditentukan oleh bentuk topografi
h(x). Sebagai contoh, jika topografi berbentuk gunung kembar (seperti
Sindoro dan Sumbing) dinyatakan dalam fungsi sinus,

h(x) = h, sin(kx) (5.141)

di mana h, adalah ketinggian gunung dan k adalah ‘bilangan
gelombang’ dari deretan gunung. Langkah selanjutnya adalah memas-
ukkan fungsi topografi ke persamaan untuk aliran atau persamaan
gerak. Caranya adalah dengan menggunakan syarat batas. Karena
aliran tidak dapat menembus tanah, maka kecepatan akan sekali nol
di topografi. Karena topografi bervariasi terhadap sumbu x, maka
kecepatan aliran harus memenubhi,

w' w'  dh

T Uam g P T (5.142)

Syarat batas yang harus dipenuhi adalah aliran pada z=0, yaitu

w'=U dh pd z=0
dx (5.143)
Kondisi ini menyatakan bahwa ketinggian gunung tidak terlalu
tinggi dibandingkan dengan amplitudo gelombang. Dikarenakan
topografi bergelombang, maka secara natural kita juga akan men-
dapatkan aliran yang bergelombang sehingga kita boleh mengambil
solusi Persamaan (5.40) sebagai berikut,

w'(x, z) = W, (z) cos(kx) + W, (z) sin(kx) (5.144)

Substitusi ke Persamaan (5.140) menghasilkan,

2 2
—k* [W; cos(kx) + W, cos(kx)] + {% cos(kx) + ddwjz sin(kx)}
yA zZ

+m’* (z)[W, cos(kx) + W, cos(kx)] =0,
(5.145)
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Persamaan ini dapat kita tulis,

&W
dz*

A
dz*

Hm ()R =0 +(m*(2) =)W, =0 (5.146)

Jika kita asumsikan 1(z) adalah konstanta 7, maka persamaan
ini mempunyai solusi,

W,=A4e” +Be ™, i=12, A=\k-m (5.147)

Karena pada ketinggian tak hingga angin harus nol, maka A =0,
sedangkan dari syarat batas Persamaan (5.143) diperoleh,

B =Uhk , B,=0 (5.148)

Sehingga solusi untuk aliran menjadi,

w'(x,2) = Uhyk exp[—,/k2 —mngcos(kx) (5.149)

Gelombang gunung dinyatakan dalam bentuk variasi elevasi yang
dinyatakan oleh,

wepl 7(x,2) = hy sin(ke)e
ox (5.150)

Gelombang Ekuator ... 159



Strearnline Analysis Vettical Velocity (m/s)

. i.
[}
%W 95 0o 05 1 15 2 25 3

X x10'

10000
o000
8000
o
e
s
P
3000} S —r — —

000 -_/\/\/—\_/_\_/
t00 T N

Height (m)
Height (m)

10

a) b)

Strearline Analysis Vertical Velocity (m/s)
10000

/ — o
sa00 ‘//\ 000 3
000 _/\ 8000 3
7000

2 25 3
J
%10

u/l\ 7000

_ &m _ s
£ £
Z som Z 500 o
* a0 = o 12
3000 000 L
oo 2000 L5
=

1000 k 1000

4 05 [ 05 1 5 2 25 3 % g5 o0 o5 1 15
X(m) o ¥ (m)

) d)

Ket.: a) gunung landai, b) bentuk kecepatan vertikal gunung landai, c) gunung tinggi, d)
bentuk kecepatan vertikal gunung tinggi.

Gambar 5.24 Gelombang gunung dengan berbagai variasi bentuk topografi gunung,

Variabel lain mudah ditentukan melalui persamaan gerak, yaitu

W%, 2) = Uh e k> —m? exp[—,/k2 - méz}sin(kx) (5.151)

P52 = =p U b I = exp| K =i [sin (kv) (5.152)

2

HV(X,Z)=_ aojgv hO CXp|:—,[k2—m§Z:|sin(]Qc) (5153)
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Hasil ini dinyatakan dalam Gambar 5.24. Jika suku nonlinier
kita perhitungkan, maka akan menghasilkan gelombang khusus yang
dinamakan gelombang soliter atau sering disebut soliton. Kita akan
mempelajari kelak di Bab VIII.

K. Gelombang Lembah

Salah satu dewa sirkulasi skala meso adalah Richard Rotuno dari
NOAA Boulder Colorado dan University Corporation for Atmos-
pheric Research. Banyak dalam buku ini kita mengadopsi karya
mereka, termasuk gelombang atau aliran lembah. Angin lembah
sering disebut sebagai nocturnal katabatic. Ini adalah jenis angin yang
terjadi pada malam hari dan disebabkan oleh pendinginan permukaan
pegunungan. “Nokturnal” berarti malam hari, sedangkan “katabatik”
mengacu pada aliran udara turun karena gravitasi. Pada siang hari,
matahari memanaskan permukaan tanah pegunungan, menyebabkan
udara hangat naik dan menciptakan arus udara ke atas. Namun, saat
matahari terbenam, permukaan mulai mendingin, dan udara hangat
yang hadir pada siang hari mulai mendingin dan masuk ke dalam
tanah. Ini menciptakan pembalikan suhu, di mana udara di dekat
permukaan lebih dingin daripada udara di atasnya. Saat udara yang
lebih dingin menjadi lebih padat, ia mengalir ke bawah, di bawah
pengaruh gravitasi, dan menciptakan angin katabatik. Jenis angin ini
bisa sangat kuat dan dapat dirasakan di lembah atau dekat pegunung-
an, di mana udara dapat disalurkan dan dipercepat. Angin katabatik
nokturnal dapat memiliki efek penting pada pola cuaca lokal dan
dapat menyebabkan penurunan suhu yang cepat dan pembentukan
kabut atau embun beku di dataran rendah. Ini angin dingin yang
mencekam terutama di bulan Desember.

Aliran lembah dipelajari dengan persamaan perairan dangkal
dalam aproksimasi Bossinesq. Kata Boussineq menujukkan bahwa kita
berurusan dengan densitas sehingga akan terkait dengan parameter
potensial temperatur. Persamaan tersebut dalam dua dimensi (x, z)
adalah,
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' ' ' R/Cl
al+Uai+Wai=—i(c o), n=|L
ot Ox oz ox’ Po (5.154)

ow' ow' ow' 0
—+ U —+W—=——(c OI1"')+b

o Ut = e (5.155)
6u Gw 0

6x 62 (5.156)
6b U% W%:—Nzw’, b:ﬁ

61‘ Ox 0z 490 (5‘157)

Tidak seperti gelombang gunung, kita akan menggunakan fungsi
stream yang didefinisikan (u,w’)=(0y/0z,-0y/0x). Jika kecepatan angin
vertikal tak dominan, maka suku dengan perkalian W diabaikan
sehingga menjadi,

g(a_WJ+U£(6_WJ:—£(c o,11")

ot\ oz ox\ oz ox "’ (5.158)
Q(G_W}UE(W] 2 (c,0m)-b

ot\ ox Ox\ Ox 0z (5.159)
b ab Loy

a V= (axj (5.160)

Jika Persamaan (5.158) dan (5.159) dijumlahkan maka kita dapat
memperoleh b, kemudian kita substitusikan ke Persamaan (5.160)
sehingga diperoleh,

0., 0 (0w &y, 0w _
(at axJ (6)( oz’ j o (5.161)
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Untuk kondisi yang paling sederhana, yaitu N? adalah konstanta
dan D adalah kedalaman lembah maka kita dapat mengambil solusi
dalam bentuk,

v (x.zt)=e N

2 2
VE +mT 5160y

M Dsin(mz) ,  e=U=

di mana ini adalah sebuah fungsi eigen dengan nilai eigen ()
diberikan oleh relasi,

m=-k tan(mD) (5.163)
Kecepatan grup gelombang diberikan oleh,

2
cg :UiLy
(k2 +m2) : (5.164)

Plot solusi Persamaan (5.162) dinyatakan dalam Gambar 5.25,
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Gambar 5.25 Solusi kecepatan zonal untuk gelombang lembah.
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Bab VI

Konveksi: Mengapa Prediksi
Curah Hujan di Tropis Sulit?

Jika M adalah keadaan ruang untuk peta f maka f menunjukkan keter-
gantungan terhadap kondisi awal jika untuk setiap x dalam M dan setiap
0 > 0, terdapat y dalam M, dengan 0 < d(x,y)< 0 dengan sedemikian

sehingga d(f'(x), f1(x))>0 e"d(x,y).
Lorenz’theoreme.

Suasana tropis sangat panas di bagian bawah (lebih tepatnya pada siang
hari; meskipun insolasi siang hari lebih besar daripada pendinginan
inframerah siang dan malam, panas berlebih jauh lebih lemah daripada
siang hari dan hampir nol seperti yang ditunjukkan pada Gambar
6.3(a). Kondisi ini dapat dibayangkan seperti air dipanaskan di bagian
bawah, dengan adanya gravitasi mungkin memiliki apa yang disebut
ketidakstabilan konvektif, dan hasilnya pada umumnya konveksi skala
kecil yang skala horizontal mirip dengan skala vertikal dalam orde
10 km (Bab 6.2). Selain itu, atmosfer tropis menjadi agak stabil tanpa
pemanasan laten dengan proses kelembapan. Ini melibatkan paradoks
bahwa konveksi itu dihasilkan oleh awan, sedangkan awan dihasilkan
oleh konveksi. Oleh karena itu, pertama-tama kita akan memper-
timbangkan konveksi horizontal (sea-breeze circulation) antara laut
dan darat (Bagian 6.1) (lihat Gambar 6.1(a)), dan kemudian konveksi
kumulus (Bagian 6.2) (Gambar 6.1(b)) dan strukturnya yang tersusun
sendiri (self-organized) sebagai siklon tropis (Bagian 6.3) dan variasi
intramusiman (ISV) (Bagian 6.4).
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Horizontal Convection Vertical Convection

Gambar 6.1 Skema dari perbandingan antara a) gaya horizontal, dan b) konveksi
vertikal tak stabil (modifikasi dari Ogura 1997).

Dalam bab ini, persamaan penggerak dinamika curah hujan
di Benua Maritim Indonesia pada dasarnya sama dengan bab
yang sebelumnya, yaitu tiga komponen persamaan momentum,
persamaan kontinuitas, persamaan dispersi termal, dan per-
samaan termodinamika. Dengan u=U+u’, v=V+v, w=W+w’,

begitu juga variabel lainnya maka persamaan pembangun
adalah,

g U Bwv'+w' U OO0 xy

ot Ox ox oy oy 0z 0z Ox (6 1 )
a—V+Ua—v+ L a—v+ﬁ w0y

ot Ox Ox )% 0z Oy (6.2)
%+U%+u'%+v'%+w'%+%ZETV+K’V2W'

ot Ox Ox oy 0z oy H (6.3)
aT'+U6T'+u'£+v'£+w'{F dT+5T} L s+&VT!

ot Ox Ox oy dz 0z C, (6.4)
ou v, 1Apw)

ox o p, Oz (6.5)
ar U@ @-l- 6r+w'gzk’vzr—s (6.6)

o ox Ox oy oy
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di mana r adalah kelembapan dan T adalah temperatur. Dalam
pembahasan sebelumnya, kita lebih memilih menggunakan potensial
temperatur daripada temperatur. Pemilihan ini tidaklah kaku. Dengan
definisi meridional vortisitas sebagai berikut,

,_ou'_ow'
g 0z Ox (6.7)

Maka jika kita lakukan operasi diferensial Persamaan (6.1) ter-
hadap z dan Persamaan (6.3) terhadap x kemudian kita kurangkan,
maka kita peroleh persamaan vortisitas sebagai berikut,

+
H ox oy

L N LA P
az \ oy ox Oy

At i i ' 2 ' '
ﬂwﬂwﬁlw.ﬁiw(igjz ROT' & KTU”]}
Z 74

(6.8)

Terlihat bahwa ruas kiri adalah variasi temporal rotasi (sea-
rah jarum jam menuju sumbu rotasi (arah y), seperti yang diamati
dari arah -y, parsel udara pada bidang xz, dan ruas kanan adalah
penyebabnya: suku pertamanya adalah torsi apung karena gradien
suhu dalam arah x (tegak lurus terhadap sumbu rotasi), suku kedua
adalah kekekalan momentum sudut (jari-jari rotasi berkurang) den-
gan kekonvergenan pada bidang (x,z) (karena gradien kecepatan
sepanjang sumbu rotasi), istilah ketiga adalah ‘miring’ (perubahan
arah sumbu rotasi) dari rotasi mengelilingi arah lain ( z dan x) (dua
suku ini tidak muncul jika rotasinya dua dimensi, yaitu homogen
sepanjang sumbu rotasi), dan suku terakhir adalah disipasi akibat
viskositas fluida. Solusi utama dari Persamaan (6.8) ditampilkan pada
Gambar 6.2.
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Ket.: (a) spiral Ekman tanpa stratifikasi; (b) pulau panas (angin laut atau angin
darat terus-menerus) tanpa rotasi; (c) ketidakstabilan rotasi diferensial Taylor;
dan (d) ketidakstabilan konvektif Rayleigh.

Gambar 6.2 Solusi utama dari persamaan yang mengatur konveksi

Variasi temporal dari integrasi gerak sepanjang lintasan tertutup
di bidang (khususnya, seperti dalam Bagian 6.1, horizontal) konveksi
menjadi integrasi dari D#/Dt di atas area yang dikelilingi oleh lintasan
(misalnya, contoh dalam Bagian 4.1 dari Holton, 1992). Ini disebut
teorema sirkulasi, sesuai dengan integrasi dari persamaan vortisitas
(6.9). Pembahasan tentang integral lintasan merupakan bagian dari
analisis vektor yang dapat anda lihat di apendik bagian analisis vektor.
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Ket.: (a) budget radiasi (fluks bersih (*) diberikan oleh jumlah fluks lingkungan
naik- (1) / turun- ({') pendek- (S; dari Matahari) dan panjang gelombang (L;
dari tanah)) dan (b) struktur lapisan batas atmosfer (Stull, 2006, tidak dibatasi
untuk daerah tropis), dan observasi wind profiler echo (intensitas turbulensi dan/
atau stabilitas stratifikasi) selama tiga hari di (c) daerah tropis (dekat Jakarta,
Indonesia; Hashiguchi et al., 1995a) dan (d) daerah ekstratropis (dekat Kyoto,
Jepang; Hashiguchi et al., 1995c).

Gambar 6.3 Tampilan skematis

A. Sirkulasi Angin Darat-Laut (Konveksi Horizontal)

Ada banyak fenomena terkait konveksi di BMI sebagai konsekuen-
si intensitas pemanasan yang tinggi serta topografi darat dan laut.
Konveksi muncul menjadi suatu sirkulasi, baik secara horizontal
dan vertikal. Dalam subbab ini, kita membahas sirkulasi dominan
horizontal, yaitu heat island (pulau panas), sirkulasi angin laut-darat,
dan sirkulasi dominan harian.

1. Sirkulasi Pulau Panas

Sebagai pemanasan, kita bahas kasus yang paling sederhana, yaitu
konveksi horizontal (Gambar 6.1 (a)). Konveksi horizontal merupa-
kan konveksi yang disebabkan oleh gradien temperatur di atmosfer
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dekat permukaan di bawah kondisi stratifikasi stabil sebagaimana
dicirikan oleh frekuensi Brunt-Vaissaka yang positif. Untuk kondisi
yang sederhana kita asumsikan dua dimensi (v=0/dy=0), tidak ada
angin rata-rata zonal (U=0), tidak memperhitungkan kelembapan
(r=0) dan kita gunakan aproksimasi Bousineesq. Dengan mengunakan
fungsi stream dan veotisitas maka Persamaan (6.8) dan persamaan
difusi termal (6.4) menjadi,

[g—Wij 3 _ov.Viv') ror

ot ﬁ(x,z) H ox' (6.9)
(g_wijviT':M+£N2%

ot a(x,z) R ox' (6.10)
di mana

o0 o ale) o oo

Yoot ezt d(x,z) oOxdz 0z ox (6.11)

Kedua persamaan ini secara matematis merupakan persamaan
tertutup, yaitu terdapat dua persamaan untuk dua variabel dependen
(bergantung). Untuk konveksi horizontal yang dimaksud di sini ada-
lah hadirnya gradien suhu horizontal dari suku kedua di sisi kanan
(Persamaan 6.9) selalu diberikan oleh kondisi batas bawah. Jadi, jika
gradien suhunya sangat lemah, konveksi yang dihasilkan juga sangat
lemah, dan jika tidak ada gradien yang diberikan, tidak ada konveksi
yang dihasilkan. Di sisi lain, untuk konveksi vertikal (tidak stabil
atau Bénard-Rayleigh) yang disebutkan dalam subbagian berikutnya,
konveksi horizontal gradien suhu dihasilkan secara otomatis sebagai
akibat dari terjadinya konveksi, tetapi yang diberikan (tidak stabil)
gradien suhu vertikal HN?/R (<0, N imaginer) harus cukup besar
untuk melebihi viskositas (dan konduksi panas (K)).

Beberapa konveksi horizontal mengikuti hampir sepenuhnya
skala temporal dan spasial, sementara yang lain dibatasi secara
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spasial di dalam lapisan batas (lebih sempit dari seluruh skala gaya),
mengalami peluruhan secara temporal, dan difilter dalam bilangan
gelombang dan frekuensi. Contoh sebelumnya ditemukan di sekitar
megacity, seperti Jakarta, Bangkok, dan Manila (disebut ‘pulau panas’)
karena adanya tanah beraspal, banyak bangunan beton tinggi, knalpot
kendaraan, AC, industri, dan lain sebagainya, yang membuat wilayah
tersebut menjadi lebih hangat daripada daerah pedesaan di sekitarnya,
sehingga menyebabkan terjadinya gradien suhu secara horizontal yang
akhirnya menyebabkan konveksi. Untuk kategori terakhir, ditemukan
di sepanjang garis pantai antara permukaan laut dan daratan yang luas
(seperti dibahas pada subbab berikutnya). Sirkulasi meridional dan
monsun (Bagian 4.3-5) dengan keseimbangan sirkulasi paksa (Per-
samaan 4.20) mirip dengan kategori pertama (konveksi horizontal)
dibandingkan kategori kedua.

Untuk mendapatkan solusi eksplisit, maka digunakan
pendekatan, yaitu kondisi tunak, nonlinier lemah sehingga dapat
diabaikan, serta viskositas dan difusivitas yang hanya dominan dalam
arah vertikal, maka persamaan untuk difusi termal menjadi,

o°T!

2 2
= aT: R N
Z

+Rak4 3 O, e =TT
ox k'K

(6.12)

dengan R_adalah skala sirkulasi vertikal dan k adalah bilangan
gelombang, maka persamaan di atas mempunyai syarat batas,

T o'T!
T'=AT cos(kx), u'=w'=0 —=—+=0 pada z=0
ot o (6.13)
o’T' o'T!

T u',w'—0,

-0 ada —S>®
ozt or g ) (6.14)

Dengan ansatz solusi dalam bentuk,
T'(x,z)zf"(z)cos(kx) (6.15)
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Maka diperoleh,
~ 1 ,R%kz 1 ,LR%]{Z \/g y T
T(z)=—e " " +—e > " cos|—R "hkz——
(Z) 26 € |: 2 a z 6 (616)

3

Solusi ini diperoleh Kimura (1975). Solusi untuk 7%, ’, dan w
dinyatakan dalam Gambar 6.2(b). Skala vertikal sirkulasi lokal adalah
(R ") kali skala horizontal. Sebagai contoh, untuk k~27m/60 km ~ 10
m™', N~ 27/10 min (berkaitan dengan d6 /dz ~ 3 K/km) dan K~x~10
m?/s, kita peroleh Ra~10", yang menyatakan rasio skala horizontal/
vertikal sebesar 50 kali. Karena ketinggian boundary layer di wilayah
tropis lebih tinggi dari lintang tinggi (2-5 km), maka skala horizontal
dari sirkulasi ini sekitar 100-300 km. Artinya, pada skala panjang
itulah sirkulasi pulau panas dapat terjadi, seperti pada wilayah yang
membentang dari Monas hingga sekitar Pelabutan Ratu di dekat kaki
Gunung Salak bagian selatan.

2. Sirkulasi Angin Darat-Angin Laut

Seperti yang telah disebutkan pada monsun siklus tahunan (Ba-
gian 4.4), terdapat perbedaan antara laut dan darat di seluruh garis
pantai lautan (dan danau besar seperti Victoria di Afrika Tengah)
di permukaan pemanasan insolasi dan pendinginan inframerah, di
mana respons atmosfer melalui siklus diurnal (yang jauh lebih kuat
di tropis) adalah sirkulasi angin laut-darat. Barangkali studi rinci
pertama tentang sirkulasi di daerah tropis ini dilakukan di Batavia
(Jakarta) oleh van Bemmelen (1922). Pemanasan Matahari di J atau Q
melalui proses kompleks dari efek payung, permukaan tanah/laut, dan
lapisan batas atmosfer (misalnya, Hartmann, 1994; Stull, 1988), tetapi
variabilitasnya terutama tergantung pada nilainya dihitung dengan
rumus astronomi (lihat Gambar 6.4(a)—(b)):

—\2

d
I = Lo [;] (singsinS+cospcosScosh),  siang(—h, <h<h,)
0 malam (6'17)
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di mana sudut deklinasi matahari 6 dan kuadrat jarak Bumi-
Matahari (d/d)’ terkait siklus musiman melalui integrasi secara diurnal
seperti ditunjukkan dalam subbab 4.1. Pada siang hari, suhu lintas
pantai dan gradien tekanan (lebih panas dan lebih rendah di darat)
menyebabkan angin laut, dan konvergensinya dengan transportasi
uap air menghasilkan awan konvektif yang kuat pada jarak sekitar 100
km ke daratan di daerah tropis. Angin laut lebih rendah dari 2—5 km
di darat pada daerah tropis (Hashiguchi et al., 1995a, b, c; lebih tebal
dari ekstratropis dan laut. Sementara di atmosfer lautan yang dibahas
dalam Bagian 5.2 dan 5.3) dan arus “kembali” atas membangun
sirkulasi, serta arus geser vertikal dapat menyebabkan ketidakstabilan
Kelvin-Helmholtz (Hadi et al., 2000). Dengan gaya gerak pasang surut,
struktur fase global juga dihasilkan, mirip dengan ‘monsun astronomi’
dalam kasus pemaksaan siklus tahunan. Perkembangan batas yang
jelas (disebut front angin laut di daerah ekstratropis) antara udara
laut yang lebih dingin dan udara kontinental yang lebih hangat serta
pergerakannya dari laut ke pedalaman tidak selalu muncul di daerah
tropis. Gugusan awan konvektif individu jauh lebih jelas (lihat Bagian
6.2).
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Ket.: (@) Mengulangi dua siklus insolasi maksimum bulanan (dalam kondisi bersih tepat
sebelum tengah hari) di Serpong, Jawa Barat pada tahun 1993-2002, menunjukkan
maksimum tahunan yang diidentifikasi dengan musim hujan (Araki et al., 2007). (b) Setiap
pukul 13.00, suhu di Pontianak, Kalimantan Barat pada bulan April 2002, menunjukkan
setiap hari minimum lebih rendah dari 25 2C (Wu et al., 2008a). (C) Model skematis untuk
‘sprinkler-like’ yang mendinginkan atmosfer tanah dan permukaan selama tengah malam
dan pagi (Wu et al., 2009b).

Gambar 6.4 Mekanisme siklus harian.

Pada malam hari, daratan mendingin lebih cepat daripada lautan
dan angin darat berkembang. Faktor utama pendinginan malam hari
adalah karena pancaran radiasi inframerah dari daratan, tetapi juga
karena ‘efek penyiram’ terkait dengan curah hujan yang kuat dari awan
konvektif yang berkembang pada sore hari dan dominan pada musim
hujan di daerah tropis (Wu et al, 2008a; Yamanaka, 2016) (Gambar
6.4(c)). Di pagi dan sore hari, arah angin permukaan mengalami
pembalikan antara darat dan lepas pantai dengan waktu dan fitur
yang bervariasi tergantung pada angin rata-rata (rata-rata selama 24
jam), garis lintang, dan geografi pesisir. Di daerah ekstratropis, sebagai
karakteristik seperti gelombang inersia-gravitasi (akan disebutkan
nanti), gaya Coriolis menginduksi komponen angin sepanjang pantai
dan memutar arah angin searah jarum jam/berlawanan arah jarum
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jam di belahan bumi utara/selatan. Selanjutnya, perbedaan insolasi
siang hari dan pendinginan malam hari muncul di topografi miring
antara gunung dan lembah (relatif kuat dan lemah, masing-masing),
mendorong sirkulasi angin lembah dan gunung. Di daerah tropis, se-
perti yang akan terjadi disebutkan kemudian pada subbab berikutnya,
banyak daerah yang memiliki garis pantai di dekat pegunungan,
baik laut maupun darat, angin lembah-gunung bersifat aditif yang
menjadi alasan mengapa siklus diurnal dominan di sana. Singkatnya,
di Indonesia banyak pantai dan gunung yang menyebabkan siklus
harian dominan.

Secara teoretis, kita berurusan dengan sirkulasi lokal terpaksa
(forced) dengan pemanasan di darat yang bersifat periodik (x>0)
dan menambahkan suku pemanasan (R/H)Q di sisi sebelah kanan
persamaan termodinamika atau dispersi termal. Seperti sebelumnya,
dengan asumsi abaikan meridional, angin rata-rata zonal konstan dan
kelembapan tak diperhitungkan serta aproksimasi Boussineq (k=K)
maka persamaan pembangun menjadi,

(E+U£_W‘2}JV‘2}V/':ﬁy6_‘}_£a—T

ot Ox Oz H ox' (618)
(EJFUQ_KVi) "= ﬁyl

ot ox oz' (6.19)
a a 2 H 26'//' H b

—+U——-«V, [T'=—N"—+—

(Gt ox ] Y e T RY (6.20)

Catatan bahwa jika aliran v’ sepanjang garis pantai memenuhi
relasi keseimbangan angin termal dengan gradien temperatur 077/0x
memotong garis pantai, maka solusi Persamaan (6.18) secara trivial
akan diberikan oleh y=0 yang menyatakan tidak ada sirkulasi.

Turunkan Persamaan (6.19) terhadap z dan Persamaan (6.20)
terhadap x, kemudian substitusikan ke Persamaan (6.18) maka kita
peroleh persamaan tunggal dalam fungsi stream sebagai berikut,
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Tugas: Turunkan Persamaan (6.21)

Di sini, skala spasial lebih kecil dari situasi di Persamaan (5.8) dan
semua faktor atau koefisien diasumsikan konstan. Kembali dengan
sifat periodisitas, maka kita ambil solusi dalam bentuk,

(z//',Q’):(W,Q)exp[i(kwrmz—wt)] (6.22)

Substitusikan ke Persamaan (6.21) dan gunakan Persamaan
(5.11), maka diperoleh relasi dispersi,

[{(w +iK (K +mz))2 71v2}k2 +{(w+iK(k2 +m2))2 —fz}mz}t/? =-ikQ  (6.23)

di mana f=py. Jika K cukup besar dan N, f, dan Q tidak terlalu
besar, maka kita dapat asumsikan bagian imajiner dari frekuensi @
diberikan oleh,

o = —K(k2 +m2), yaitu w'le™ e = e_K(kzmz)t (6.24)

di mana hal ini terkait dengan efek redaman (damping) dari
viskositas atau difusi. Jika K dan f keduanya cukup besar maka
kondisinya akan tunak (steady) dan horizontal seragam (w=k=0)
maka kita asumsikan bilangan gelombang arah vertikal kompleks
m=m +im, maka persamaan dispersi menjadji,

Km'+ (=0 — ml=m, 2m,m1:£, mz(i—l)% (625)
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yang memberikan kondisi (1,v’)=0 pada z=0 dan (v,v’)=>(=°,0)
pada z=> oo yang dinamakan hodograph spiral Ekman.

(u'—uw,v')zume‘;[ cos[é}sin[é—in, 552\/§ (6.26)

Hasil ini tidak termasuk kondisi termal sehingga pemanasan
diabatik (Q) diabaikan, tetapi §, adalah aproksimasi yang baik untuk
lapisan boundary layer atas di daerah ekstratropis (§,~1.4 km untuk
K~10 m*/s dan f~10* s™"). Kondisi ini sulit diaplikasikan di wilayah
tropis karena f menjadi tak terhingga sehingga Q menjadi penting
akibat pemanasan dan kelembapan yang kuat.

. s 0
2 0 (VFA—aiwn)x—- +2 —2 0 (Var=Fi/nn)x » +2

=N -
2"]N-’

lo

Sumber: Rotuno, 1983

Ket.: (h skala vertikal, w=2m/hari) adalah solusi Persamaan (6.21) di bidang zonal-vertikal
tegak lurus garis pantai (x>0, z=0 daratan dan x<0, z=0 permukaan laut) dengan no mean
flow untuk a) daerah ekstratropis (sore hari) dan b) daerah tropis saat Matahari terbit.

Gambar 6.5 Streamline y/(hw)

Jika K kecil, maka relasi dispersi Persamaan (6.23) menjadi,

[{w ~ N @t - m ]y?:—ikQ (6.27)

Dari persamaan ini, menunjukkan bahwa jika Q diabaikan maka
solusi gelombang bebas harus memenuhi relasi dispersi sisi sebelah
kiri nol (w*-N?)k?+(@’-f)m?=0), di mana hal ini pada dasarnya adalah
relasi dispersi gelombang inersia-gravitasi. Inilah mengapa angin akan
berbelok searah/berlawanan jarum jam di belahan Bumi utara/selatan.
Seperti yang telah dijelaskan sebelumnya mengenai sirkulasi Hadley,
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bahwa konveksi horizontal mungkin dibangkitkan oleh superimposisi
(penjumlahan tumpang tindih) gelombang internal yang bergerak ke
atas dan ke bawah yang mana secara total akan memenuhi kondisi
batas dasar, yaitu kecepatan vertikal nol di permukaan tanah. Akibat
hadirnya sumber panas (Q), maka semua gangguan/gelombang men-
jalar ke atas dan mode lain akan meluruh secara vertikal (Rotuno,
1983). Untuk sirkulasi angin laut dan angin darat, maka pemanasan
(Q) asalnya dari insolasi dengan siklus diurnal dan dominan di tropis.

Seperti telah diketahui, selain adanya shear antara angin laut
permukaan dan arus balik tersebut sebelumnya, bahwa front angin
laut ada sebagai front dari wilayah angin laut, di mana awan konvektif
terkait dengan hujan, Guntur, dan gusts (hembusan angin menjelang
badai). Di pantai dekat pegunungan terjal, angin sepoi-sepoi (atau
angin pegunungan) dengan fitur serupa juga diamati, yang biasanya
muncul selama hujan deras di IMC (misalnya, Wu et al., 2007). Skala
horizontal A dari sirkulasi angin laut-darat dan migrasi struktur fron-
tal tersebut dapat diberikan secara esensial oleh hubungan dispersi
gelombang gravitasi internal (misalnya, Rotunno, 1983; Niino, 1987)
dari Persamaan (6.26) atau (5.16), yaitu

P 2 _ N? -’ 27r~Nh _vgH
dNT_ @’ - ZZN;dN T (6.28)

di mana h adalah ketinggian dari sirkulasi sea-breeze dan 7=27/
hari. Observasi di lapangan menunjukkan VgH=5-10 km/jam ~ 1-3
m/s (lebih lambat satu order dari gelombang ekuatorial skala besar),
h, ~ 2-5 km sehingga A, ~ 100-300 km.

Kasus intermediate (menengah) yang lebih realistis mencakup
kedua aspek yang disebutkan di atas (misalnya, Niino, 1987). Jika gaya
penggerak secara vertikal tidak seperti gelombang Persamaan (6.23),
tetapi terbatas di bagian bawah seperti kasus pulau panas stabil yang
disebutkan sebelumnya pada subbagian (1), perpanjangan vertikal
dikontrol juga dengan viskositas/difusivitas sebanding dengan K1/3.
Struktur gulung (roll) atau awan berpita akibat hadirnya konvektif
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dan ketidakstabilan geser yang dihasilkan secara lokal di sekitar
front angin laut juga dipelajari secara teoretis (Asai, 1970, 1972;
sebagian disebutkan di bagian akhir Bagian 6.2(i)). Studi numerik
nonlinier realistis pada sirkulasi angin laut-darat dipelopori oleh
ahli meteorologi Filipina, Estoque (1962), yang menganggap Teluk
Manila sekitar 15 °N dengan gaya Coriolis dan angin background.
Sun dan Orlanski (1981a, b) menunjukkan solusi numerik analitik
linier dan nonlinier untuk sirkulasi angin laut-darat yang mirip
gelombang gravitasi dan bergantung pada gaya Coriolis. Beberapa
studi tanpa gaya Coriolis (misalnya, Fovell, 2005) dapat diterapkan
juga untuk daerah tropis khatulistiwa, yang akan disebutkan secara
singkat lagi di bagian selanjutnya. Model beresolusi tinggi terbaru
yang menyimulasikan angin laut-darat khatulistiwa menunjukkan
berbagai perbedaan dari ekstratropis (Saito et al., 2001; Wu et al., 2003;
Sasaki et al., 2004; Arakawa dan Kitoh, 2005; Hara et al., 2009; Sato
et al, 2009) (lihat Gambar 6.4(c) dan 6.6-6.9). Lebih detail dan aspek
lainnya, sirkulasi angin laut-darat siklus diurnal (dan lembah-gunung)
disebutkan dalam beberapa buku teks meteorologi skala meso dan
buku teks meteorologi lapisan batas (misalnya, Stull, 1988; Lin, 2007),
meskipun sebagian besar deskripsi berada di ekstra atau subtropis.

Karena sirkulasi laut-darat adalah superimposisi (saling tumpang
tindih) gelombang gravitasi internal yang merambat ke atas dan ke
bawah, yang pertama dapat dianggap sebagai sumber yang terakhir,
khususnya yang merambat hingga ke tengah dan atas atmosfer (lihat
Bagian 5.4). Perambatannya dimodifikasi jika angin background (U)
diubah. Sebenarnya distribusi amplitudo gelombang gravitasi di
stratosfer bawah (Gambar 5.4(h)—(i)) mirip dengan distribusi ak-
tivitas konvektif dan penyebabnya (radiasi Matahari) (Gambar 4.6(a)).
Ketidakstabilan lokal dan pembangkitan turbulensi juga telah diamati
di puncak awan (misalnya, Mega et al., 2010, 2012). Fitur spektral
suhu puncak awan (sesuai dengan ketinggian konveksi awan) juga
mirip dengan apa yang disebut bentuk universal gelombang gravi-
tasi (misalnya, Gage dan Nastrom, 1985; Nastrom dan Gage, 1985;
Hashiguchi et al., 1997). Generasi gelombang gravitasi dari sistem
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awan benar-benar diamati di IMC dan emisinya ke seluruh atmosfer
tengah disimulasikan dengan model numerik (misalnya, Horinouchi
dan Yoden, 1996; Horinouchi et al., 2002, 2003). Fluks momentum
gelombang gravitasi seperti itu telah digunakan untuk menyimulasi-
kan dinamika stratosfer, seperti osilasi kuasi-dua tahunan khatulistiwa
(Sato et al., 1999; Kawatani et al., 2010a, b), yang menyiratkan juga
hubungan antara iklim di troposfer dan stratosfer (misalnya, Kawatani
dan Hamilton, 2013). Selanjutnya, struktur global-vertikal pasang
diurnal juga dipelajari, khususnya pada eksitasi/amplifikasi di daerah
tropis (misalnya, Sakazaki et al., 2012, 2015).

_ Pericd

I (@)

SR &\

Annual Rainfall (1998.1~2005.12 average, TRMM 3A25G2) (b)

— 1 year 15N

Latitude

Ket.: (a) kerapatan spektral daya komponen variasi suhu puncak awan 6 jam—-2 tahun
dianalisis dari data Geostationary Meteorological Satellites (GMS) — inframerah (IR) per jam
14 tahun (Yamanaka, 2016), serta (b) jumlah tahunan dan (c) selisih AM-PM data curah hujan
TRMM-PR 3 tahun di atas Benua Maritim Indonesia (Mori et al., 2004).

Gambar 6.6 Distribusi Geografis
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3. Dominasi Siklus Diurnal di IMC dan Daerah
Lainnya

Dikarenakan IMC bukanlah sebuah benua melainkan sebuah kepu-
lauan, ia memiliki garis pantai yang sangat panjang yang mengelilingi
pulau-pulau besar/kecil, di mana sirkulasi angin laut-darat siklus di-
urnal dengan aktivitas konvektif dihasilkan (lihat, misalnya, Johnson,
2011; Yamanaka, 2016). Atmosfer memiliki kelembapan tinggi (yang
secara kondisional tidak stabil seperti yang disebutkan di bawah ini),
dan awan konvektif dihasilkan di darat pada sore hingga malam hari,
seperti yang ditunjukkan pada Gambar 6.6 (Houzeet al., 1981; Hendon
dan Woodberry, 1993; Nitta dan Sekine, 1994; Hashiguchi et al., 1995;
Sugimoto et al., 2000; Yang dan Slingo, 2001; Ohsawa et al., 2001;
Kubota dan Nitta, 2001; Renggono et al., 2001; Hadi et al., 2002; Murat
et al., 2002; Sorooshian et al., 2002; Wu et al., 2003; Mori et al., 2004;
Sakurai et al., 2005; Araki et al., 2006; Tabata et al., 2011b; dan banyak
lainnya). Siklus diurnal selama IMC dominan bahkan di musim hujan
(austral musim panas di Jawa dan Bali), karena pendinginan tanah
seperti sprinkler yang dipicu oleh curah hujan membalikkan gradien
suhu trans-pantai sebelum Matahari terbit (Gambar 6.4(c)), dan langit
cerah berikutnya di darat hingga sekitar tengah hari memberikan
pemanasan Matahari tergantung pada musim (Wu et al., 2008a).

07LT 1901

1oLr

01 LT

13Lr

16 LT 04 LT

Ket.: pada orbit rendah Bumi yang tidak sinkron dengan Matahari dengan rata-rata
curah hujan 1998-2000 dan awan GMS suhu puncak rata-rata untuk November 2001.
Dimodifikasi dari Mori et al. (2004). Untuk data GMS lihat juga Sakurai et al. (2005).

Gambar 6.7 Siklus diurnal TRMM
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Di pantai barat Sumatra, sebagai salah satu tempat yang paling
dikenal dalam siklus diurnal (Mori et al., 2004), sebuah puncak curah
hujan konvektif muncul di dekat garis pantai pada siang hari dan
bermigrasi ke arah pedalaman hingga malam hari (lihat Gambar
6.7-6.9). Puncak curah hujan stratiform konvektif lainnya dimulai
dari garis pantai dan bermigrasi ke lepas pantai hingga pagi hari.
Setiap migrasi, puncak curah hujan memiliki jarak hingga 400 km
dan kecepatan sekitar 10 m/s. Diurnal siklus hampir unik, penyebab
angin permukaan lebih kuat dari 10 m/s (ditunjukkan kemudian pada
Gambar 6.15 (a) dan (d)) di IMC hampir bebas dari siklon (kecuali
untuk kasus yang jarang terjadi seperti ditunjukkan pada Gambar
6.19). Meskipun angin lokal yang disebut “Sumatra” telah dikenal
(misalnya, Scott, 1956; Nieuwolt, 1968; Chen et al., 2014), mungkin
sebagian karena curamnya pegunungan (hingga 3.800 m), angin
kencang muncul di dekat awan konvektif aktif biasanya pada sore
hari setempat dengan diurnal siklus. Variasi musiman dan meridional
siklus diurnal di Sumatra yang terkait dengan perpindahan ITCZ telah
dianalisis (Sakurai et al., 2005).
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Ket.: (a) di sekitar Sumatra, ditunjukkan oleh variasi waktu musiman-lokal di (b) Samudra
Hindia dan (c) dan pantai barat pedalaman (Sakurai et al., 2005) dan (d)-(h) lima variasi
waktu zonal-lokal (Hamada et al., 2008).

Gambar 6.8 Siklus diurnal suhu puncak awan
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Ket.: (a) di sepanjang bagian Sumatra (b) diamati oleh TRMM (Mori et al., 2004) dan (c)
dianalisis dari model numerik resolusi tinggi global (Arakawa dan Kitoh, 2005).

Gambar 6.9 Variasi waktu zonal-lokal dari migrasi curah hujan siklus diurnal
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Ket.: Siklus harian intensitas curah hujan yang diamati oleh profiler angin di Pontianak
(Kalimantan), Manado (Sulawesi), dan Biak (dekat Papua) (Tabata et al., 2011b). Curah hujan
diklasifikasikan sebagai stratiform (hitam), campuran stratiform/konvektif (biru), dangkal tipe
konvektif (hijau), dan konvektif dalam (merah). Sebuah pulau kecil Biak memiliki puncak
siang dan fajar (pulau utama sisi laut).

Gambar 6.10 Siklus harian intensitas curah hujan
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Ket.: (a) Siklus harian yang teramati di sungai di Jawa Barat (Sulistyowati et al., 2014), (b)
Curah hujan sebagai fungsi pesisir jarak di atas daerah tropis yang diamati oleh TRMM (Ogino
et al., 2016) dan (c) curah hujan regional sebagai fungsi dari ‘kepadatan’ pesisir (=panjang/
area dalam resolusi 100 km) di atas daerah tropis (dimodifikasi dari Yamanaka, 2016) dihitung
berdasarkan pengamatan TRMM dan dihitung dari (d) observasi dan (e) model IPCC (2007).

Gambar 6.11 Siklus harian intensitas curah hujan di sungai di Jawa Barat

Seperti yang ditunjukkan pada Gambar 6.8(b) dan (c), sangat
jelas bahwa mode yang paling dominan diubah menjadi siklus diurnal
dekat garis pantai, dari ISV di lautan terbuka (lihat Bagian 6.4, ter-
masuk interaksi kategori kedua (second mode)). Secara teoretis, skala
horizontal sirkulasi angin laut-darat siklus diurnal di lintang rendah
dapat diperkirakan dengan Persamaan (6.27) sebagai A, ~100-300
km. Nilai A, yang teramati di IMC adalah 100 km atau lebih (Wu
et al., 2003, 2008a, 2009b; Mori et al., 2004; lihat Gambar 6.7-6.9),
dan curah hujan terkonsentrasi pada jarak sekitar 300 km, baik di
daratan maupun sisi laut dari garis pantai (Ogino et al., 2016; lihat
Gambar 6.11(b)). Dengan demikian, tanah dengan siklus diurnal
yang jelas harus lebih besar dari 100 km, yang telah disarankan oleh
penelitian sebelumnya (misalnya, Kubota dan Nitta, 2001). Dalam
kasus pulau-pulau kecil dan besar yang berdekatan (yang pertama
terletak di dalam kawasan pantai pulau besar), yang lebih kecil (seperti
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Siberut di sebelah barat Sumatra, dan Biak di sebelah barat laut Papua
seperti terlihat di sebelah kanan Gambar 6.10) mempunyai fitur sedikit
rumit yang muncul karena siklus diurnal dari kedua pulau (Wu et al.,
2008b; Tabata et al., 2011b; Kamimera et al., 2012). Di selat sempit
seperti Malaka (Malaka; antara Sumatra dan Melayu) dan Makassar
(antara Kalimantan dan Sulawesi), siklus diurnal dari kedua pulau
tersebut terganggu dan terkadang tampak menyebar dari satu pulau
ke pulau lainnya (misalnya, Ichikawa dan Yasunari, 2007; Wu et al,,
2009a; Fujita et al., 2011). Mereka sesuai dengan pertemuan angin
yang diketahui khususnya di Selat Malaka (misalnya, Ramage, 1971;
Fujita et al., 2010).

Siklus diurnal selama IMC dieksitasi oleh radiasi Matahari setiap
hari dan berkembang hampir secara spontan oleh proses yang telah
disebutkan di atas. Oleh karena itu, amplifikasinya maksimum (dua
kali setahun) dari pemanasan Matahari dan transportasi kelembapan
oleh monsun dan/atau ISV, setiap proses supresi dapat menginduksi
variabilitas temporal/spasial. Skala yang lebih besar mungkin men-
yangkut amplifikasi, seperti yang dipertimbangkan studi sebelumnya,
yaitu IMC (misalnya, Houze et al., 1981; Johnson dan Priegnitz,
1981; Johnson dan Kriete, 1982). Pantai barat lebih mendominasi
dibandingkan dengan pantai timur (di Sumatra dan Kalimantan,
serta Melayu, Semenanjung Indochina, dan Anak Benua India) telah
dilaporkan (lihat Gambar 6.6—6.7) dan didiskusikan terkait dengan
angin dan/atau propagasi gelombang gravitasi untuk meningkatkan
sel sirkulasi di sisi barat dan menekan yang lain di sisi timur (mi-
salnya, Murata et al., 2002; Mori et al., 2004; Xie et al., 2006; Wu et al.,
2009a, b). Pengamatan curah hujan semi-kontinu horizontal di daerah
tropis dengan radar presipitasi antariksa di Misi Pengukuran Curah
Hujan Tropis (TRMM) yang diluncurkan pada November 1997 telah
mengungkapkan bahwa diurnal siklus curah hujan di sepanjang garis
pantai Benua Maritim lebih deras di sisi laut (disebut pita hujan lebat
pantai, atau CHeR) daripada di sisi darat (Mori et al., 2004, 2011; Wu
et al,, 2008a, 2009b). Sebelum mereka melakukan beberapa pengamat-
an (misalnya, Chang et al., 2004a) dan numerik (misalnya, Ogura dan
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Yoshizaki, 1988), studi melihat secara substansial serupa fenomena
aktivitas konvektif dan terutama dianggap efek orografi (pegunungan)
pada musim hujan. Setelah penelitian, TRMM di berbagai daerah di
daerah tropis (misalnya, Xie et al., 2006) juga memperhatikan apa
yang kami sebut CHeR, dan mempelajari terutama efek orografis.
Mekanisme yang menghasilkan dominasi sisi laut telah ditunjukkan
secara numerik (Wu et al., 2008, 2009b) oleh aliran nokturnal (angin
darat) dan migrasi awan darat ke arah laut. Hal tersebut ditunjukkan
baru-baru ini (Ogino et al., 2016), bahwa curah hujan tropis kira-kira
dapat dinyatakan secara umum oleh fungsi jarak dari pantai dengan
dominasi di sisi laut.

Keberhasilan TRMM (termasuk banyak hasil lain yang tidak
dapat disebutkan dalam buku ini) tidak hanya menunjukkan kepen-
tingan ilmiah dari siklus diurnal skala kecil seperti itu, tetapi juga
kebutuhan teknis pengindraan jarak jauh radar (lihat Gambar 6.12)
untuk mencakup daerah tropis, baik untuk tujuan ilmiah maupun
operasional. Beberapa negara subtropis di Asia Tenggara (misalnya,
Malaysia, Thailand, dan Filipina) memasang radar meteorologi relatif
lebih awal, terutama untuk menonton angin topan. Benua Maritim
tengah, yaitu Indonesia mulai memasang radar operasional canggih
sejak 2006, setelah sejarah panjang dari (masing-masing beberapa)
radar tua yang dioperasikan sebentar-sebentar dan profiler angin
yang digunakan penelitian (terutama pada kopling vertikal atmosfer;
lihat Hashiguchi et al., 1995a; Fukao, 2006) serta radar meteorologi
Doppler (Yamanaka et al., 2008, 2017) dan kini mencapai 40 stasiun
yang mencakup hampir seluruh nusantara (Gambar 6.13). Garis
pantai berbentuk kompleks, seperti teluk dan semenanjung meng-
hasilkan konvergensi/divergensi dan interaksi aliran lokal lainnya.
Khususnya di pesisir barat Pulau Sumatra, Semenanjung Indochina
(Myanmar-Thailand Malay) dan Anak Benua India, terdapat lereng
pegunungan yang terjal (Barisan, Arakan-Tenasserim, dan Ghats
Barat) yang terletak dalam jarak beberapa ratus kilometer dari pantai,
angin laut, dan efek lingkungan muncul dalam bentuk kombinasi
(misalnya, Sorooshian et al., 2002; Mapes et al., 2003a, b; Warner
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et al., 2003). Telah diketahui di Amerika Tengah bahwa angin laut
dan upslope menghasilkan konvergensi tingkat rendah yang kuat
dan curah hujan konvektif di lereng pegunungan (Sierra Madre de
Chiapas) dari sore hingga malam hari, serta angin darat dan katabatik
itu menghasilkan konvergensi dan konveksi di lepas pantai khususnya
bagian garis pantai yang mirip teluk (seperti Teluk Panama).

Dominasi siklus diurnal menunjukkan bahwa siklus hidrologi
sangat cepat di atas IMC. Telah diamati dan dipahami dengan baik
(sejak Wu et al., 2003; Mori et al., 2004) bahwa curah hujan sebanding
dengan jumlah secara tahunan, baik di sisi laut maupun darat garis
pantai, tetapi pengangkutan uap air oleh angin laut jelas mengikuti
siklus diurnal. Sebuah studi terbaru (Sulistyowati et al., 2014) telah
menunjukkan siklus harian muka air sungai (Gambar 6.11(a)), yaitu
pengangkutan air dari darat ke laut, yang harus diimbangi dengan
pengangkutan uap air angin laut, jika budget air ditutup di lembah
sungai, laut pesisir tepat di luar muara sungai dan atmosfer di atasnya.
Hipotesis ini tidak terlalu buruk karena semua aliran sungai, sirkulasi
angin laut-darat, dan migrasi awan hujan kira-kira tegak lurus dengan
garis pantai, dan juga karena air dilestarikan oleh apa yang disebut
mekanisme perangkap dingin di puncak awan konvektif tinggi di dekat
tropopause bersuhu sangat rendah (biasanya sekitar -80 °C atau lebih
dingin; lihat misalnya, Holton et al., 1995) yang juga mengikuti siklus
diurnal. Meskipun bukti kuantitatif belum cukup, jika penguapan
dari permukaan laut dan evapotranspirasi dari permukaan tanah juga
mengikuti diurnal siklus, hipotesis ini harus berlaku. Dengan siklus air
yang sangat cepat ini, air hampir dilestarikan, sedangkan perpindahan
panas (sensitif dan laten) dari permukaan Bumi ke seluruh troposfer
cukup efektif untuk memenuhi budget energi global.
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(a) Meteorological (or weather) radar
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Gambar 6.12 Prinsip (a) radar meteorologi dan (b) profiler angin (Fukao dan
Hamazu, 2014), serta (c) yang disebut relasi Z-R untuk radar meteorologi (Fujiwara,
1965).
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Mengenai variasi curah hujan antartahunan berkorelasi kuat
(setidaknya sebagian) dengan ENSO/IOD (Bagian 5.3), kita dapat
mempertimbangkan modulasi amplitudo dari siklus diurnal yang
terkait dengan variasi SST. Dikarenakan sirkulasi angin laut-darat
secara langsung didorong oleh perbedaan suhu darat-laut (misalnya,
Estoque, 1962; Rotunno, 1983; Niino, 1987), SST yang lebih dingin
pada El Nifio dan/atau mode dipol positif dapat menyebabkan angin
darat yang lebih lemah dan menekan curah hujan sisi laut di pagi
hari dibandingkan mode La Nifia dan/atau dipol negatif. Topografi
garis pantai yang kompleks, permukaan tanah, dan dasar laut dapat
menyebabkan korelasi regionalitas yang sangat tidak homogen antara
atmosfer dan laut yang saling berinteraksi. Hubungan dengan ISV
dan siklus diurnal mungkin juga serupa (lihat Bagian 6.4). Peristiwa
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banjir yang serius disebabkan oleh siklus diurnal yang diperkuat oleh
La Nifia/IOD negatif, monsun boreal transequatorial pada musim
dingin (lonjakan dingin dari Siberia), dan ISV (Wu et al., 2007, 2013),
meskipun hubungan umum di antara siklus diurnal, ISV, monsun,
dan ENSO/IOD masih menjadi target untuk penelitian selanjutnya.

), sJepan  .US  «China = Indonesia R
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JEPP-HARIMAU (Sep 2005 — Mar 2010)
SATREPS-MCCOE (Feb 2010 - Mar 2014)
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XDR & CDR Transportable X-MPR InaTRITON buoy

Gambar 6.13 Jaringan pengamatan yang digunakan dalam proyek JEPP-HARIMAU
(2005-2010) dan SATREPS-MCCOE (2010-2014) (Yamanaka et al., 2008, 2017),
kolaborasi susunan pelampung internasional (peta atas) dan radar operasional
Indonesia (peta bawah; sekitar 2010).

Ini adalah curah hujan siklus diurnal di sepanjang garis pantai
terpanjang di dunia yang terkait dengan banyak pulau besar di
dunia. IMC yang menghasilkan puncak curah hujan khatulistiwa
mengendalikan iklim global (lihat Gambar 6.11(c)). Curah hujan
konsentrasi sekitar 2.000 mm/tahun untuk “kepadatan garis pantai”
102 km™ (sesuai dengan 102 km garis pantai sekitar 104 km? area),
yang konsisten dengan puncak hujan pantai 1.300 mm/tahun pada
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Gambar 6.11(b) dan juga dengan garis katulistiwa puncak curah hujan
2.000 mm/tahun di panel tengah Gambar 4.6, mengingat total panjang
garis pantai tropis (hampir di IMC) hampir setara dengan keliling
khatulistiwa (40.000 km). Padahal sudah sering dijelaskan bahwa
air laut terhangat yang mengelilingi IMC, curah hujan di atas lautan
terbuka lebih sedikit daripada di pulau-pulau di dalam IMC (lihat
Qian, 2008). Memang daratan yang padat lebih mudah panas dari-
pada lautan yang cair, tetapi awan yang mengendap secara konvektif
dihasilkan di benua yang sebenarnya (Afrika dan Amerika Selatan)
kurang aktif daripada di IMC seperti yang terlihat pada Gambar
6.11(d)—(e) diperoleh dari IPCC (2007), misalnya. Sebaliknya, siklus
diurnal dihasilkan paling lama garis pantai IMC sangat penting untuk
menghasilkan curah hujan terbesar di sana. Untuk setiap kondisi
hujan deras yang dihasilkan oleh fenomena berskala besar seperti
ENSO/IOD (Bagian 5.3), lonjakan monsun (Bagian 4.4), atau ISV
(Bagian 6.4), hanya beberapa daerah yang benar-benar memiliki curah
hujan lebat (Wu et al., 2007, 2013), tetapi integrasi garis pantai yang
panjang mungkin mencapai jumlah curah hujan tahunan terbesar di
dunia di atas IMC. Hubungan (ditunjukkan pada Gambar 6.11(b)—(c))
menunjukkan pentingnya siklus diurnal lokal menyiratkan bahwa
model iklim perlu memperhitungkan garis pantai khatulistiwa dengan
skala yang cukup kecil dari 100 km. Sebenarnya, baru-baru ini model
global telah memenubhi resolusi tinggi tersebut (misalnya, Neale dan
Slingo, 2003; Arakawa dan Kitoh, 2005; Hara et al., 2009; Satoh et al.,
2008; Sato et al., 2009; Cinta et al., 2011). Aplikasi model downscaling
dan regional mereka juga berkembang untuk siklus diurnal biasa (Wu
etal., 2003, 2008a, 2009a, b) dan curah hujan ekstrem yang membuat
banjir (Trilaksono et al., 2011, 2012).
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B. Ketakstabilan Kondisional dan Awan (Konveksi
Vertikal)

1. Ketidakstabilan Konvektif (Rayleigh-Taylor) untuk
Atmosfer Kering

Konveksi vertikal dibangkitkan secara spontan oleh kestabilan
konveksi (N?<0). Untuk kondisi atmosfer yang sebenarnya, konveksi
ini tidak dapat dilepaskan dari kelembapan (moist) yang memerikan
kehadiran uap air. Namun, untuk pedagogig reason, pertama kita
akan membahas atmosfer kering (tanpa uap air) yang dinamakan
ketidakstabilan konvektif kering (dry convective instability). Untuk
keadaan ini, maka persamaan pembangun pada hakikatnya sama
dengan Persamaan (6.21), tetapi dengan mengabaikan viskositas
horizontal dan difusi sehingga persamaan menjadi lebih sederhana,

6 LU Ru azl//'

N3d*
=0, R =-
Y e

¢ K'K

. N?<0 (6.29)

dengan R dinamakan bilangan Rayleigh yang nondimensional
dan d adalah ketinggian lapisan kestabilan yang ditentukan dari nilai
batas sebagai berikut,

a Y 62 ' 64 1
FZ:W':T':O [l//': azl/; = azl/:J pada z=0,d

(6.30)

Pengetahuan dasar mengenai instability berada dalam konteks
dinamika fluida. Untuk detailnya dapat pembaca lihat di Apendik.
Sebuah buku teks standar terkait instability dalam dinamika fluida da-
pat dilihat di Chandrasekhar, S., Hydrodynamics and Hydromagnetic
Instability, Oxford U Press, London, 1961, 652 pp. Persamaan (6.29)
pertama kali digagas oleh Lord Atep Rayleigh dan diselesaikan sendiri
olehnya, di mana untuk sistem koordinat kartesian zonal-vertikal
mempunyai solusi,

. o - (nm _
y/(x,z)—Asm(kx)sm(dzj, n=1,23,.. (631)
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yang merupakan suatu fungsi eigen dengan harga eigen diberikan
oleh,

—7[1( +k(:1/7:4d) ] > 247 =R, (nzl—)kd:%zkﬁdj (6.32)

di mana R dinamakan bilangan Rayleigh kritis dan k_adalah
bilangan gelombang kritis dan # dinamakan bilangan rolls. Plot solusi
Persamaan (6.31) dinyatakan dalam Gambar 6.2d. Oleh karena itu,
konveksi vertikal untuk satu rolls (n=1) akan dibangkitkan apabila
R >R ~660 dan ukuran horizontal dari roll kovektif sekitar 1.4 kali
dari ketinggian d. Untuk n>2 yang dinamakan multipel sel konveksi
yang harus dibangkitkan oleh kondisi tak stabil (R besar). Kondisi
Persamaan (6.32) secara matematik identik dengan istabilitas geser
dari suatu aliran antara silinter dengan rotasi yang berbeda yang
awalnya dipelajari oleh fisikawan Inggris G.I. Taylor dan sering disebut
Rayleigh-Taylor instability.

Untuk kasus tiga dimensi, maka kita dapat memperluas solusi
Persamaan (6.31) menjadi,

v '(x,2) = Asin (kx)sin (y)sin [%zj, n=1,23,.. (6.33)

dan bilangan gelombang menjadi bilangan gelombang horizontal
k=>k’=V(k*+P). Untuk kasus ini menjadi konveksi Rayleigh-Benard.
Eksperimen numerik menunjukkan bahwa perilaku dari rolls (sel)
bergantung dengan bilangan Prandtl (P =K7/K). Studi yang paling
fenomenal tentang konveksi ini adalah apa yang dikerjakan oleh
Edward Lorenz (1963), di mana dia mempelajari amplitudo yang
bergantung waktu di variasi vertikal dan horizontal. Selain itu, dia
juga menunjukkan bahwa jika Ra cukup besar maka akan terjadi
aliran yang bersifat quasi-periodik. Kita akan mempelajari ini se-
cara mendalam kelak pada subbab teori chaos deterministik. Teori
chaos deterministik menggambarkan aspek penting dari dinamika
fluida termasuk atmosfer Bumi, yaitu kesulitan mengenai prakiraan
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meteorologi dan prediksi klimatologi, serta telah diterapkan untuk
banyak bidang fisika dan matematika. Pada tahun 1900, Bénard
menemukan sel heksagonal yang dihasilkan dalam lapisan cairan
tipis yang dipanaskan di bagian bawah. Pada tahun 1916, Rayleigh
mengusulkan teori konveksi dan diperoleh gulungan dua dimensi.
Dari banyak penelitian yang mengikuti mereka, bentuk sel (segi enam
atau segi empat) adalah tergantung pada kondisi eksperimental, dan
eksperimen asli Bénard diatur terutama oleh tegangan permukaan.

Teori konveksi yang dipaparkan di atas sebanarnya masih bagian
dari teori dalam dinamika fluida secara umum, tetapi stratifikasi
ketakstabilan (N?<0, 00/0z<0, dT/0z<-I') muncul sangat jarang di
atmosfer nyata termasuk di atmosfer ekuator, di mana pemanasan
sangat intensif. Namun, apabila stratifikasi stabil (N*>0), mungkin
dapat memunculkan stabilitas geser (du/dz) dan hadir bilangan
Richardson (0<R<1/4), gangguan yang kuat dengan tipe roll (disebut
mata kucing) yang dibangkitkan oleh instabilitas angin geser yang
dikenal dengan nama Kelvin-Helmholtz instability. Instabilitas ini
digunakan untuk menjelaskan kehadiran pola awan rolls yang terjadi
di Laut Jepang, Laut China Selatan, dan Laut Pasifik selama musim
dingin yang kuat. Instabilitas ini juga berperan sangat penting dalam
menjelaskan kehadiran siklon tropis, yang mana tidak benar-benar
berada di wilayah tropis.

2. Ketidakstabilan Kondisional untuk Atmosfer Lembap

Dalam subbab ini, kita mempelajari proses lembap (moist) yang meng-
ganggu kestabilan atmosfer khususnya di daerah tropis, meskipun
tidak dapat dipisahkan hubungannya dengan konveksi (agak para-
doks), seperti yang disebutkan di Bagian 3.3 dan 6.1. Awan kondensasi
dengan konveksi yang kuat (gerakan ke atas) dan menghasilkan hujan
deras di daerah yang sangat sempit lebih dominan daripada proses
kondensasi lainnya (seperti membuat kabut di permukaan laut atau
pegunungan ekstratropis) dengan pendinginan yang hampir statis
dan kenaikan lambat dari area yang luas. Dalam konveksi, uap air
naik dengan aliran ke atas (w’>0) memulai kondensasi di sekitar
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partikel aerosol (nuklearisasi heterogen) ketika mencapai tingkat
kondensasi pengangkatan (Gambar 3.6). Dengan cara ini, partikel
awan, cair, atau padat terbentuk di dalam gas atmosfer melalui proses
kimia dan mikrofisika yang kompleks. Jumlah dari mereka membuat
pelepasan panas laten termodinamika untuk atmosfer. Dalam IMC,
fitur mikrofisika seperti distribusi ukuran hujan dan variasi musiman/
hariannya (Renggono et al., 2001, 2006; Kozu et al., 2006) serta rasio
isotop air hujan menunjukkan asal-usulnya (Ichiyanagi, 2007; Kurita
etal., 2009; Fudeyasu et al., 2011; Suwarman et al., 2013) telah diamati.
Pentingnya awan di daerah tropis jauh lebih besar daripada di daerah
ekstratropis (lihat Gambar 4.9) karena tekanan (pressure fields) yang
mengendalikan sirkulasi menghasilkan awan di ekstratropis, sedang-
kan awan menghasilkan sirkulasi di daerah tropis. Dengan demikian,
konveksi kumulus di daerah tropis, terlepas dari skala masing-masing
yang mirip dengan ekstratropis, tidak menjadi masalah dari bagian
skala meso, tetapi isu sentral dari seluruh meteorologi tropis. Sing-
katnya, justru di tropis, awanlah yang mengendalikan sirkulasi.

TR @ (b)

ST pumsssssssmsns

Vapor
deposition

Altitude

Aggregation

Bergeron
process

)
Secondary| // Riming
w_ke X

ice =
I //f\
Caiision- -y | ]" Meting
alescence & | / \
| ‘

0°C

cloud : cloud

Warm : Cold

| Continuous
JBreakup | | Collection
[ > Y

Activation || S~~_1_

centin Evaporation
H,0(v)

\\\ Raintan
LA

Ve E T TS
————— Temperature

Sumber: Lamb, 2003
Gambar 6.14 Gambar skematis tipikal awan konvektif mengenai (a) profil suhu
(kurva tebal) dan (b) proses mikrofisika.
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Perhitungan kelembapan di atmosfer akan melibatkan apa yang
disebut sebagai potensial temperatur ekuivalen jenuh yang didefin-
isikan sebagai berikut,

Lr
0 =0 s
A CXP(C TJ (6.34)

P

dengan r adalah kelembapan jenuh dan 6, adalah potensial tem-
peratur ekuivalen. Konveksi terjadi jika gradien temperatur vertikal
memenubhi relasi, partikel jenuh umumnya terjadi di awan. Jika tidak
jenuh maka parsel udara berada di luar awan dan atmosfer stabil.
Kondisi ini disebut instabilitas kondisional (tergantung kondisi).

—F<8—T<—Fm (%>0, a08<0j

A z z

(6.35)

Pada umumnya, troposfer bawah dan troposfer tengah di
wilayah tropis memenuhi Persamaan (6.33) dan lapisan tropopause
0~6,~6 *. Meskipun di wilayah tropis, tetapi 6 ~6 * untuk wilayah
yang besar di troposfer sehingga parsel udara bergerak hanya ke
atas untuk keadaan gaya penggerak (forcing) sebagai proses udara
kering (tak jenuh) dengan mempertahankan 0 sehingga penurunan
T oleh lapse rate adiabatik kering. Jika gaya yang menyebabkan parsel
udara naik ke atas (lift up) berlanjut mencapai sebuah ketinggian
yang dinamakan lifting condensation level (LCL), di mana uap air
(kelembapan) memenuhi kondisi jenuh, maka proses kondensasi
dimulai dan LCL akan menjadi bagian dasar awan. Lebih lanjut, jika
lift up terus terjadi maka kondensasi akan terjadi sehingga uap air
akan membangkitkan droplet awan dengan mempertahankan 6 %
yaitu penurunan T oleh lapse rate adiabatik lembap secara perlahan
hingga mencapai ketinggian yang dinamakan level of free convec-
tion (LFC), yaitu temperatur dari partikel udara akan sama dengan
atmosfer sekitarnya (lingkungannya). Kondisi inilah yang menjadi
puncak awan (awan tidak terbentuk lagi). Untuk wilayah tropis,
puncak awan dapat sampai lebih dari tropopause. Dengan kata lain,
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di wilayah tropis, tropopause berperan sebagai lapisan inversi untuk
awan. Proses ini bersifat ireversibel dan diabatik, karena semua tetesan
awan diasumsikan telah dikeluarkan dari parsel (dan jatuh ke tanah
sebagai tetesan hujan) dengan mengeluarkan sejumlah kecil panas,
dan disebut pseudoadiabatik.

Proses lembap yang menghasilkan panas laten hanya terjadi di
daerah updraft awan, sedangkan proses adiabatik kering di bawah
stratifikasi yang agak stabil muncul di area downdraft (lebih luas)
yang mengelilingi awan bahkan di tropis. Mempertimbangkan fakta
ini, persamaan saturasi dan termodinamika, (2.7) dan (3.10), dapat
ditulis ulang sebagai

(R, H)z)
%+U%+U%+Fgw=e—(J+LS)
ot ox Oy C, (6.36)
di mana

_[0.0m6/6z  for r=r, wa w>0
| @6/oz  for r<r, o w0

I’ disebut stabilitas statik ekuivalen. Jika tidak ada pemanasan
radiasi atau masukan kelembapan tambahan, sisi kanan persamaan
termodinamika menjadi nol. Jika kita mengganti Persamaan (6.5)
dan (6.7) dengan Persamaan (6.33) (dan tulis ulang 6 dengan T
dengan tepat), kita dapat menyelesaikan persamaan yang mengatur
konveksi lembap dengan matematis yang sama (tanpa menggunakan
sebagai variabel secara eksplisit) seperti untuk konveksi kering yang
disebutkan dalam subbab sebelumnya. Oleh karena itu, fitur dasar dari
konveksi awan harus serupa dengan konveksi Bénard Rayleigh yang
dijelaskan pada subbagian sebelumnya, yaitu pembangkitan diatur
oleh bilangan Rayleigh kritis, aspek rasio (skala vertikal/horizontal)
kira-kira satu, dan seterusnya. Singkatnya, kita hanya mengganti T
atau 6 dengan variabel kelembapan r. Untuk troposfer tropis, skala
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vertikal dibatasi oleh ketinggian tropopause sekitar 17 km, skala
horizontal seluruh konveksi (menggabungkan area updraft (awan)
dan downdraft (clear)) harus serupa. Sesuai dengan fakta bahwa
pemanasan laten hanya terjadi pada daerah updraft, nilai I', lebih
besar pada daerah downdraft dibandingkan dengan daerah updraft.
Dengan demikian, updraft (awan) lebih sempit dan lebih kuat dari
downdraft (clear area). Perhitungan numerik dengan memasukkan
efek nonlinear dan disipasi telah disimulasikan secara realistis dari
10 menit sampai 1 jam. Kriteria Persamaan (6.32) bersyarat, sehingga
konveksi tidak selalu dihasilkan meskipun Persamaan (6.32) terpe-
nuhi. Namun, jika konveksi dihasilkan, mereka mungkin melampaui
lapisan awal (troposfer bawah) yang tidak stabil secara kondisional
dan mencapai di atas tropopause. Untuk detail fitur-fitur ini, lihat
buku teks tentang dinamika awan konvektif (misalnya, Houze, 1993;
Emanuel, 1994; banyak deskripsi sederhana juga diberikan dalam
Bagian 9.5 dari Holton, 1992).

Convective available potential energy (CAPE) memberikan ukuran
energi kinetik maksimum untuk paket konvektif tidak stabil, dengan
asumsi bahwa uap air dan air terkondensasi tidak memengaruhi daya
apung, dan juga bahwa parsel udara naik tanpa bercampur dengan
lingkungan (K’=0) serta menyesuaikan secara instan dengan ling-
kungan lokal tekanan sekitar (¢'=0). Jika kita gunakan ekspresi Dw”/
Dt=Dz/dtdw’/dz=wdw’/dz=d/dz(w*/2) maka jika sisi sebelah kanan
Persamaan (6.21) hanya gaya apung saja yang bekerja maka,

W12 A Tv
CAPE 57 =g I ?dz (6.37)

max ZLFC

di mana T” menyatakan variabilitas/fluktuasi dari temperatur
parsel udara terhadap sekelilingnya/background dan z,, . adalah
amplitudo dari LFC dan z_adalah level gaya apung zero, yaitu sekitar
tropopause. Misalnya, untuk T sekitar 1-2 °K dan z -z, . sekitar 10-12
km di sekitar lautan tropis, maka kita memiliki CAPE ~ 500 m?*/s*
yang lebih kecil dari supersel (akan disebutkan nanti) di atas benua

pada garis lintang tengah. Sebenarnya, skala hujan petir (dengan
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graupel) dan semburan air yang terkait dengan awan kumulonimbus
diamati di Benua Maritim umumnya lebih kecil dari badai petir
(dengan hujan es) dan tornado di tengah AS, meskipun frekuensi
pembangkitan dan curah hujan total lebih besar pada yang pertama
daripada yang terakhir.

Awan sebenarnya tidak vertikal satu dimensi, melainkan tiga
dimensi, dan paket udara jenuh naik di dalamnya sehingga awan
dapat bercampur dengan yang disebut entrainment udara sekitar/luar
yang kurang lembap atau kering. Beberapa tetesan awan diuapkan
untuk mempertahankan saturasi bidang/awan, dan ‘pendinginan’
laten karena penguapan berkurang 6, dan w’ dari parsel udara (Holton
(1992) (lihat misalnya, Houze, 1993; Emanuel, 1994). Oleh karena
itu, CAPE Persamaan (6.34) melebih-lebihkan energi kinetik yang
sebenarnya.

Sistem awan konvektif skala meso (dalam garis lintang apa pun)
terutama dikategorikan ke dalam sel tunggal, yaitu multisel dan badai
supersel (dengan masa hidup kira-kira 0,5 jam, berjam-jam, dan lebih
lama, masing-masing), yang kemunculannya terutama tergantung
pada geser vertikal (kira-kira <10, 10-20, dan >20 m/s, masing-masing,
di bawah ketinggian 4 km) (lihat misalnya, Houze, 1993), yang tidak
dijelaskan oleh besarnya CAPE. Dalam badai multisel, hembusan
angin front (dengan downdraft/outflow dingin yang disebabkan oleh
penguapan air hujan) dari sel lama membuat udara permukaan yang
tidak stabil bersyarat untuk naik dan menghasilkan sel baru. Dalam
supersel, geser vertikal membuat sel konveksi untuk memiringkan dan
memperlambat perkembangan, yang menghasilkan badai yang sangat
kuat dengan tornado. Ansambel multisel atau supersel berbentuk garis
yang disebut garis squall (badai), yang bergerak ke arah berbeda dari
individu badai petir (mirip dengan supergugus khatulistiwa; Bagian
6.4). Angin geser vertikal yang cepat memengaruhi mode yang paling
tidak stabil, seperti preferensi gulungan sejajar dalam arah aliran geser
(Asai, 1972). Di Benua Maritim, Kawashima et al. (2006, 2011) dan
Sakurai et al. (2009, 2011) melaporkan sistem kumulonimbus melalui
pengamatan Radar Doppler di Sumatra Barat.
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Gambar 6.15 Pengamatan perkembangan sistem awan konvektif

Fase es (kristal es, kepingan salju, graupel, dan hujan es) yang
terlibat dalam awan kumulonimbus menghasilkan medan listrik lokal
yang kuat, guntur, dan kilat. Hal tersebut didasarkan pada frekuensi
badai yang ada. Ramage (1968) kemudian menamakannya Benua
Maritim. Mengenai keringanan, Hidayat dan Ishii (1998) menganalisis
musiman dan diurnal variasi di sekitar Jawa, Hamid et al. (2001)
menunjukkan dampak ENSO terhadap IMC, Kodama et al. (2006)
menunjukkan aktivasi keringanan karena ketidakstabilan konvektif
yang lebih kuat pada fase kering (El Nifo), dan Virts et al. (2013a,
b) mempelajari Osilasi Madden-Julian (MJO; lihat Bagian 6.4) serta
siklus diurnal berdasarkan jaringan global. Mereka pada umumnya
konsisten dengan aktivitas awan konvektif yang dijelaskan dalam
artikel ini, tetapi diperlukan lebih banyak studi untuk itu dengan
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memperhitungkan signifikansi kopling vertikal (atmosfer-ionosfer)
dan aplikasi praktis untuk deteksi dini hujan deras. Listrik atmosfer
termasuk badai mungkin merupakan proses lain yang menghubung-
kan atmosfer secara vertikal. Singkatnya, dalam penjelasan yang
disebutkan di atas, dua aspek berikut ini penting. Salah satunya
adalah kebutuhan dari setiap mekanisme untuk mengangkat udara
permukaan (dengan besar 6, ke LCL dan LFC). Yang lainnya adalah
mekanisme untuk mengatur awan konvektif (diharapkan berskala
kecil secara individual dan didistribusikan secara homogen) ke dalam
struktur skala besar seperti yang sebenarnya diamati di daerah tropis.
Di daerah ekstratropis, medan tekanan angin geostropik memiliki
mekanisme ketidakstabilan untuk menghasilkan sistem depan siklon
ekstratropis, yang menghasilkan area updraft berskala besar. Di
daerah tropis, secara total terdapat tiga fenomena/mekanisme yang
menyebabkan ketidakstabilan bersyarat secara efektif. Pertama, salah
satunya telah dijelaskan dalam Bagian 6.1 sebagai sirkulasi angin
laut-darat siklus diurnal yang dipaksakan di dekat garis pantai. Dua
lainnya dikembangkan oleh mekanisme destabilisasi multi-skala
yang berinteraksi/digabungkan dengan (pasokan uap) dari air laut
yang hangat. Di subtropis, pada satu sisi, agak terpisah dari ekuator,
gaya Coriolis mungkin terjadi bekerja untuk menghasilkan pusaran
kuat, yang merupakan siklon tropis yang akan disebutkan dalam
Bagian 6.3. Di sekitar khatulistiwa, sebaliknya, pola Matsuno-Gill
yang terorganisasi di atas lautan terbuka dengan saling berinteraksi,
dan adanya variasi intramusiman (seperti MJO) yang bergerak ke
arah timur sepanjang khatulistiwa (Bagian 6.4). Di Benua Maritim
Indonesia, sistem kompleks konvektif skala meso (MCC) adalah kunci
untuk peningkatan pemahaman kita tentang sistem hujan deras yang
memicu banjir bandang. Sumulasi menggunakan WRF (resolusi 1
km x 1 km) mengenai peristiwa hujan deras terkait banjir bandang
yang parah di Luwu, Sulawesi, Indonesia, pada 13 Juli 2020. Banjir
ini didahului oleh hujan deras yang terus-menerus dari tanggal 11
hingga 13 Juli 2020, menunjukkan bahwa hujan deras termodulasi
oleh pengembangan sepasang MCC pada malam hari dan dipicu oleh
sistem meso-low-pressure dengan anomali sirkulasi anti-siklon di atas
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Selat Makassar dan dipertahankan oleh front hangat yang melintas
antara laut dan darat di atas Sulawesi Tengah. Front ini dicirikan
oleh udara tingkat rendah lembap-hangat dan dingin-kering, yang
mungkin membantu meluas seumur hidup muka hangat (warm
front). Penyebaran MCC ke barat laut disebabkan oleh interaksi
antara monsun tenggara dan anomali SST (Yulihastin et al., 2021b).
Badai lain yang sering muncul di BMI adalah garis badai (squall line),
yaitu sebuah ansambel multisel atau supersel berbentuk garis, yang
bergerak ke arah yang berbeda dari individu badai petir (mirip dengan
supergugus khatulistiwa).

C. Ketakstabilan Kondisional Macam Kedua dan
Siklon Tropis

Yanai et al. (1973), mengemukakan gagasan suatu metode evaluasi
dari efek skala besar dari awan di tropis dengan data-data observasi
yang minim. Dia menggunakan persamaan termodinamika untuk
temperatur dan kelembapan sebagai berikut,

or or . or  oT (J+LS) 1 .0(p(T'W))

—+U—+U—+W—+T W=
o0 ax oy oz c 2 oz (6.39)

§+U?+U?+Wi—&_ —[§+MJ
! (6.40)

di mana Q, dan Q, adalah sumber panas dan sink dari kelembap-
an untuk dinamika skala besar. Tanda bar menunjukkan rata-rata
untuk area regional. Suplai kelembapan S dari luar (laut dan darat)
tidak muncul secara eksplisit dan ini masuk dalam neto konden-
sasi s. Masing-masing suku sebelah kiri dapat dihitung berdasarkan
observasi skala besar dan memberikan Q, dan Q,. Selanjutnya, jika
Persamaan (6.39) kita kurangkan dengan Persamaan (6.40) menjadi,

P

(6.41)
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di mana /’ adalah gangguan atau fluktuasi dari energi statik
kelembapan. h adalah jumlah entalpi C T+L, dan energi potensial
gravitasi ¢, serta penjumlahan energi statis kering C T+ ¢ dan panas
laten L. Bila h kekal, integrasi h dari LFC ke puncak awan kira-kira
sama dengan CAPE (Persamaan 6.34). Karena h hampir kekal ketika
0 juga kekal sehingga h digunakan sebagai alternatif dari 6,

h=CT+¢+L, dh=C,Tdné, (6.42)

Oleh karena itu, kontribusi awan d<h'w’>/dz dapat dievaluasi dari
Q,, Q, dan panas radiasi ] serta kuantitas lainnya tanpa pengetahuan
secara eksplisit s. Untuk kondisi proses pseudoadiabatik 6, konstan,
maka h mendekati kekal dan integrasi Persamaan (6.41) di seluruh
volume awan adalah

Z Ziop

w 1

[ AQd: ~ —={w) =0 (6.43)
Zy P zo

Observasi mengonfirmasi prediksi Persamaan (6.43) yang
mengimplikasikan bahwa awan konvektif tidak dapat diabaikan. Oleh
karena itu, model numerik fenomena skala besar harus memasukkan
ekspresi d<T'w’>/0z untuk wilayah tropis. Untuk mengatasi masalah
ini, ada dua strategi: parametrisasi dan resolusi tinggi. Strategi per-
tama adalah untuk mengekspresikan fenomena skala kecil (sub-grid)
dengan formula eksperimental/teoretis, sedangkan strategi kedua
adalah untuk meningkatkan (memperbesar) resolusi spasial (dan
selang waktu). Dalam proses, awan ini tidak dapat dipisahkan karena
proses mikrofisika dan turbulen tidak dapat diamati secara praktis
dan dihitung secara eksplisit, serta apa pun parametrisasi pasti diper-
lukan. Ini bukan hanya masalah teknis perhitungan numerik, tetapi
juga masalah teoretis (fundamental) tentang mengapa/bagaimana
fenomena skala ganda dari mikrofisika hingga dinamika skala besar
muncul di suasana tropis.
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Fenomena berskala besar yang paling populer di subtropis adalah
siklon tropis, yang disebut topan (taifun) di Pasifik bagian barat laut
dan angin topan di sekitar Amerika bagian utara. Itu adalah badai
pusaran intens yang berkembang di atas air permukaan yang sangat
hangat di lautan tropis (kecuali di sekitar Amerika Selatan). Sisik radial
khas sejauh beberapa ratus kilometer, tetapi biasanya skala horizontal
wilayah angin horizontal paling kuat radiusnya hanya sekitar 100 km.
Hal ini karena gaya Coriolis perlu untuk mempertahankan gradien
yang kuat (terutama geostropik dan sebagian siklostropik) angin
tangensial (50-100 m/s) dengan gradien tekanan radial yang kuat
karena pusat tekanan yang sangat rendah, taifun muncul secara umum
di garis lintang lebih tinggi dari sekitar 10° (Gambar 6.16). Struktur ini
dapat dijelaskan dengan persamaan yang mirip dengan sirkulasi global
rata-rata zonal (Persamaan (4.2)—(4.6)), jika kita mempertimbang-
kan belahan Bumi utara ( f > 0) dan ambil koordinat-x dalam arah
tangensial searah jarum jam sepanjang lingkaran isobar (garis kontur
tekanan), koordinat dalam arah radial ke luar dan koordinat dalam
arah vertikal ke atas. Dalam hal ini, angin tangensial adalah berla-
wanan arah jarum jam (U<0) untuk belahan Bumi utara dan searah
jarum jam (U>0) untuk belahan Bumi selatan (y<0). Faktor Coriolis
harus diubah menjadi f+U/y dengan memasukkan efek sentrifugal.
Perhatikan suatu momentum sudut M=(f/2)y- Uy adalah kekal, angin
tangensial U=(f/2) y-M/y menjadi naik secara monoton sebagai fungsi
dari y (meridional), rotasi siklon (U<0) adalah terbatas pada y<V2M/f.
Taifun aktuan menyatakan bahwa V2M/f sekitar beberapa ratus meter.
Untuk mempertahankan eksistensi taifun maka f harus lebih besar
dari 10°.
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Fig. 6.16 Genesis locations and tracks of tropical cyclones (with winds > 17 nv/s) in 1995-2004 (Lin, 2007).

200k (a)

Gambar 6.16 Gambar skematis dari (a) sirkulasi ‘meridional’ (sekunder)
(Willoughby, 1999), dan (b) pemompaan Ekman (Pedlosky, 1979) dari siklon tropis.
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Ket.: terhadap (a) topan dewasa (79426, Anggrek) baru saja lewat. (b) Pengurangan dari
kecepatan bergerak dari kecepatan angin yang diamati, dan dekomposisi antara komponen
angin radial dan tangensial. (C) Penampang semu-‘meridional’ (dengan pertukaran jarak radial
dari deret waktu di observatorium tunggal; sisi depan positif) dari kecepatan angin tangensial
dan (d) yang diperbesar menunjukkan struktur ‘mata’. Setelah Shibagaki et al. (2003).

Gambar 6.17 Pengamatan profiler angin (radar MU)

Sirkulasi meridional (v, w) pada Gambar 6.17(a) dapat dibay-
angkan seperti sirkulasi Hadley dengan mengubah f oleh f+U/y. Di
dalam wilayah i, U mempunyai tanda berlawanan sehingga keduanya
f+U/y dan gesekan dalam arah-x dari G, sehingga angin radial harus
berembus masuk ke pusat (V<0). Akibat dari kekekalan M maka gaya
sentrifugal U?/y yang naik pesat mendekati pusat (v=0) apabila suku
percepatan diabaikan, dan dari persamaan kontinuitas mensyaratkan
bahwa ada updraft W>0 yang besar untuk mempertahankan Q yang
besar dan aktif dari awan konvektif. Q=I'w mengharapkan temperatur
lapse rate atau updraft w harus diperhatikan di dalam membuat model
taifun secara tepat. Struktur yang dijelaskan di atas tadi dinamakan
mata taifun dan awan menjulang tinggi selalu mengelilingi mata taifun
yang disebut dinding mata (lihat Gambar 6.18).
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Sebuah parametrisasi dari I' telah disebut sebagai penyesuaian
konvektif (Manabe dan Strickler, 1964) dalam Bagian 3.2, yaitu jika
lapse rate yang dihitung -0T/0z di wilayah ketinggian melebihi nilai
kritis, ditulis untuk T yang memenuhi 6 konstan, dan tidak ada
perubahan energi sebelum dan sesudah penyesuaian (oleh karena itu,
Persamaan (6.39) berlaku secara otomatis). Bagaimanapun, skema ini
tidak dapat mengungkapkan efek skala besar dari awan kumulus yang
tumbuh di luar lapisan atas tidak stabil seperti yang ditunjukkan pada
bagian sebelumnya. Kuo (1974) mengusulkan formula yang mirip
dengan Newtonian pendinginan (Persamaan 3.6),

Q— z—a(T_"—Y_"C) untuk 2y S22, (6.44)

|~

Yang membuat relaksasi kepada profil temperatur standar di
dalam awan kumulus. Skema ini dapat mengekspresikan efek pe-
manasan hingga ke puncak awan (di mana T aktual diidentifikasi
dengan nilai dalam profil pseudoadiabatik lembap) jauh lebih tinggi
dari lapisan atas awal yang tidak stabil. Konstanta waktu relaksasi «
memiliki kebebasan yang sangat luas (bahkan dalam kondisi Persa-
maan (6.39)).

Ooyama mencatat bahwa updraft (i) di dalam sebuah awan,
konvergensi kelembapan di planetary boundary layer akan mempunyai
parametrisasi,

— J . Puoprsr 00
0 Cp~f7

o E'VVtopPBL untuk I/VmpPBL >0 (645)
0

Di dalam keadaan ini, parameter nondimensional # sangat pen-
ting. Jika 77 > 1 maka W __>W,_ . yang mengimplikasikan adanya
efek entrainment akibat pencampuran udara dari luar ke udara di
dalam awan yang naik. W,_. dapat diperoleh dengan menerapkan
persamaan wind-driven ocean untuk boundary later-driven atmosfer
bebas. Dengan mengganti faktor fy dengan parameter Coriolis f

supaya persamaan menjadi sederhana, maka jika kita turunkan
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Persamaan (5.24) dengan x dan Persamaan (5.24) dengan y maka
kita peroleh,

ov,. oU, 0 0
firee _ frree __“ u pbl + v pbl (646)
Ox Oy L oox oy

Karena bagian dalam braket di sisi kanan adalah konvergensi
horizontal pada lapisan batas, Persamaan (6.43) ditulis ulang sebagai
(a/pf)9p,/0z yang mana akan didekati oleh w’, . /H  dimana H
adalah kedalaman boundary layer, karena w’=0 di permukaan a1r
maka vortisitas siklonik/antisiklonik di dalam atmosfer bebas ada-
lah up/down draft di boundary layer yang disebut Ekman pumping
(pemompaan).

Dengan mekanisme pemompaan Ekman, siklon tropis sebagai
pusaran siklon yang sangat kuat dapat dikaitkan dengan banyak area
updraft yang sangat kuat di lapisan batas. Di lapisan batas atmosfer
yang kondisional tidak stabil di atas Samudra tropis, khususnya
di atas air yang sangat hangat di Pasifik barat tropis (Pengamatan
menunjukkan bahwa siklon tropis dihasilkan/dikembangkan di atas
permukaan air laut yang lebih hangat dari sekitar 26,5°C), arus udara
ke atas menjadi konveksi kumulus berkembang di luar LFC dan panas
laten yang dilepaskan mempertahankan (melalui Q) skala siklon tropis
w. Proses ini dinyatakan dengan rata-rata x Persamaan (6.43) dan
menggunakan Persamaan (6.42) sebagai,
~nW,

topPBL topVortex otVortex

w. ~ _4 q, W,
@ (6.47)

di mana d=VK/f adalah kedalaman boundary layer dan « adalah
factor redaman Rayleigh. Integrasi antara seluruh taifun maka kita
peroleh,

a_q ov aW f[ ]mpVWN( )\/K/fﬁ

Y 8}1 botPBL H (6.48)
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Oleh karena itu, jika #7>1 maka vortisitas akan berkembang de-
ngan berlalunya waktu dan kebalikan dari sisi sebelah kanan dinama-
kan waktu spin up. Panas laten yang dilepaskan oleh awan kumulus
membuat W>0 dan (dengan kontinuitas) V<0 bertambah, di mana
udara bergerak ke arah pusat membuat (oleh kekekalan momentum
M) angin tangensial yang berputar secara siklon -U dan gradien
tekanannya yang seimbang meningkat (yaitu tekanan minimum pusat
diperdalam). Perkembangan siklon dengan cara ini adalah umpan
balik untuk peningkatan w’, itulah perkembangan awan kumulus
di awal. Mekanisme teoretis ini mungkin menjelaskan skala waktu
pengembangan yang realistis dan skala horizontal yang dominan dari
topan dan angin topan aktual, kemudian Charney dan Eliassen (1964)
menamakan mekanisme ini sebagai conditional stability of the second
kind (CISK). Sebuah peningkatan, mengingat peran awal gangguan
gelombang untuk membuat konvergensi dan ketidakstabilan lokal
juga diusulkan (Hayashi, 1970; Lindzen, 1974).

Secara energik, energi kinetik siklon tropis selalu tersebar di
lapisan batas dan disediakan oleh konversi panas laten yang diperoleh
dari penguapan permukaan laut, melalui energi potensial dan meng-
hasilkan sirkulasi ‘meridional’ (putaran/eddy). Meningkatnya kece-
patan angin permukaan (terutama tangensial), gangguan permukaan
laut, evaporasi, dan pasokan panas laten ditingkatkan lebih banyak
lagi, serta aliran masuk lapisan batas energi potensial membuat umpan
balik ke angin tangensial meningkat dengan cepat dari luar ke dalam.
Mekanisme ini disebut pertukaran panas permukaan yang diinduksi
angin (WISHE) (Emanuel, 1987; Neelin et al., 1987). Di dinding mata
awan yang sempit dan miring ke luar di seluruh troposfer, udara
dapat naik tanpa paksaan karena, baik 6, maupun M, dikonservasi
sepanjang updraft, yang netral dalam arti stabilitas simetris (bersyarat)
disebutkan dalam Bagian 4.3. Aliran radial keluar ada di lapisan yang
agak tipis di dekat tropopause, dan wilayah downdraft yang agak
lemah didistribusikan secara luas. Dengan struktur ini, siklon tropis
lebih hangat dari sekitarnya, yang disebut inti yang hangat.
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Karena topan di negara-negara Asia-Pasifik, angin topan di
negara-negara Amerika tengah-utara, dan lain-lain (siklon di negara-
negara Asia Selatan dan Pasifik Selatan) masih merupakan bencana
meteorologi terburuk, peningkatan prediksi numerik (dan peringatan/
informatika produk prediksi) siklon tropis adalah salah satu masalah
terbesar dalam operasi meteorologi, meskipun pelacakan pusat dan
badai hampir secara real time (hujan deras dan/atau angin kencang)
distribusi setiap siklon telah banyak dicapai oleh satelit meteorologi
dan radar. Pergerakan siklon tropis berskala meso mengikuti medan
angin berskala besar, sehingga terakhir ini cukup penting untuk
pencegahan bencana topan/badai dan telah banyak diperbaiki se-
lama dekade ini. Prediksi perkembangan/peluruhan siklon tropis
hanya diprediksi dari awan kumulus, yaitu parametrisasi atau resolusi
tinggi seperti yang disebutkan di bagian sebelumnya. Secara fisik,
parametrisasi paling maju berasal dari Arakawa dan Schubert (1974)
yang merumuskan pengaruh kumulus skala subgrid aktivitas awan
oleh fungsi (level vertikal) dari rasio entrainment (sesuai dengan
ketinggian puncak awan) dan fitur statistik dari setiap jenis awan di
bawah kesetimbangan energetik.

Untuk prakiraan cuaca dan pencegahan bencana, masing-masing
badan operasional nasional menetapkan kategori tropis badai, teru-
tama didasarkan pada kecepatan angin maksimum di dekat pusatnya,
dan diberikan nomor atau nama yang memenuhi definisi. Misalnya,
Badan Meteorologi Jepang (dan Pusat Meteorologi Khusus Regional
Pusat Topan Tokyo untuk wilayah Asia-Pasifik timur) mendefinisikan
topan berdasarkan lokasinya di barat laut Pasifik dan angin maksi-
mum (rata-rata 10 menit) lebih kuat dari 34 knot (= 17 m/s), dan
diberikan nomor yang memulai kembali setiap tahun serta nama
internasional yang terdaftar oleh WMO: http://www.jma.go.jp/jma/
jma-eng/jma-center/rsmc-hp-pub-eg/tyname.html.

Detail dan perbedaan di setiap negara terutama untuk pencegah-
an bencana, yang tidak berdasarkan hukum fisika tidak dijelaskan
dalam teks ini. Akhir-akhir ini, peningkatan dan intensifikasi badai
tropis mungkin menarik minat masyarakat akibat pemanasan global
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(misalnya, Chan dan Liu, 2004; Emanuel, 2005; Webster et al., 2005;
Oouchi et al., 2006), meskipun kerentanan dan kerusakan masyarakat
tidak hanya bergantung pada karakteristik fisik fenomena meteorologi.

Karena kebutuhan gaya Coriolis, kejadian siklon tropis rata-rata
tahunan di dalam radius deformasi ekuator (Persamaan 4.21) hanya
dua (tersebar antara nol dan tujuh setiap tahun) di utara (Filipina
dan Mikronesia) (selama abad yang lalu; Kubota dan Chan, 2009;
Kubota et al., 2012; Kubota, 2012) dan kurang dari 1,5 di sisi selatan
(Australia) (selama dua dekade terakhir abad terakhir; Hall et al.,
2001). Mereka jauh lebih jarang (seperti yang dilaporkan oleh Chang
et al., 2003; Gambar 6.19(a)) dan tidak banyak berkembang selama
laut pedalaman dan pulau-pulau di IMC (disebut “badai tropis” dalam
bahasa Indonesia-Melayu), yang dapat disimulasikan dengan model
numerik resolusi tinggi (penyelesaian kumulus) (Fudeyasu et al.,
2008(b)) (Gambar 6.19(b)—(e)). Karena ITCZ bergeser setiap tahun
tetapi tidak sepenuhnya mengikuti siklus tahunan radiasi Matahari
yang lemah (Gambar 4.5), dan ini menyangkut generasi topan teru-
tama di subtropis utara (sering di utara dari 20 ° LU di musim panas
boreal), selain itu, terutama melibatkan ISV (karena pergeseran ITCZ
ke selatan tidak begitu dalam bahkan di musim panas Australia).
Namun, beberapa topan yang sangat kuat (seperti kasus dan “topan
super” Haiyan (Yolanda, T1330) pada tahun 2013, serta satu lagi pada
tahun 1912 hampir 100 tahun yang lalu, dan yang kurang kuat seperti
yang dilaporkan oleh Holliday dan Thompson (1986), di antara mereka
hampir setiap sekitar tiga dekade) telah dihasilkan dan dikembangkan
sangat lama (untuk beberapa hari sedikit lebih selatan dari) 10°LU
(Kubota, 2014, komunikasi pribadi) . Di sisi lain, bahkan di dekat
Amerika Selatan dengan air laut yang sejuk, pemanasan baru-baru
ini dapat menghasilkan siklon tropis (Pezza dan Simmonds, 2005).
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Ket.: (a) Vamel (Chang et al., 2003), dan (b)-(e) Isobel (Fudeyasu et al., 2008b). (f)-(g)
Gangguan pusaran skala sub-sinoptik lainnya yang disebut “Borneo vortex” (Chang et al.,
2003)

Gambar 6.18 Siklon Tropis Dekat Khatulistiwa

Setelah melewati daratan, siklon tropis meluruh secara bertahap
karena kehilangan pasokan air dan peningkatan suhu gesekan pada
permukaan bawah. Proses spin down ini dapat dinyatakan dengan
Persamaan (6.45) dengan /=0, dan waktu peluruhan skala diberikan
oleh H/VKf~ 1 hari. Kontras gesekan antara permukaan laut dan darat
juga membuat tingkat divergensi rendah serta downdraft udara atas
dengan vortisitas besar di daerah dengan angin bertiup dari darat ke
laut (misalnya di sisi barat untuk mendarat di garis pantai barat-timur
di belahan Bumi utara), yang membuat pergeseran siklon pusat se-
bagai penyebab siklon tropis ‘aneh’ sesaat sebelum mencapai daratan.
Setelah meluruh, beberapa siklon tropis menjadi siklon ekstratropis
dan berkembang lagi. Untuk bacaan lebih lanjut tentang siklon tropis,
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lihat konveksi dan awan buku teks dinamika (misalnya, Houze, 1993;
Emanuel, 1994), dan juga tinjauan proyek terkini (Moncrieff, et al.,
2012).

D. Variasi Intramusiman

1. Observasi

Takayabu dan Nitta (1993) mengklasifikasikan gugus awan tropis yang
terorganisasi di atas lautan tropis menjadi dua kategori. Salah satunya
adalah siklon tropis dengan bentuk pusaran yang dihasilkan jauh
dari khatulistiwa dan bergerak bersama skala besar dalam wilayah
terbatas (seperti di Pasifik barat laut dan Asia timur) selama satu
hingga beberapa minggu sampai meluruh, yang telah diuraikan pada
bagian sebelumnya; yang lainnya adalah variasi intramusiman (ISVs),
dijelaskan dalam bagian ini, yang dihasilkan seperti pola Gill-Matsuno
(Gambar 5.8 dan 5.9) dan selalu bergerak ke arah timur sepanjang
khatulistiwa di atas lautan atau terkadang melalui lautan selama
berminggu-minggu hingga dua bulan. Mode ISV yang paling do-
minan ditemukan secara observasional oleh Madden dan Julian (1971,
1972), dan disebut osilasi Madden-Julian (MJO), Nakazawa (1988)
menunjukkan struktur hierarki MJO dengan superklaster (dengan
skala horizontal 2 103 km) yang melibatkan klaster berskala lebih kecil
(~ 102 km) dari masing-masing awan (< 101 km), dan bahwa klaster
yang lebih kecil bergerak ke arah yang berbeda (sering berlawanan)
dari klaster super (Gambar 6.20). Secara skematis ditunjukkan pada
Gambar 6.21, superklaster MJO mulai berkembang dengan anomali
permukaan tekanan rendah dan konvergensi kelembapan lapisan batas
di atas Samudra Hindia, pemanasan dan sirkulasi anomali (mirip
Walker) di troposfer, dan naik dari tropopause. Sistem bergerak secara
bertahap ke arah timur sekitar 5 m/s (~ 430 km/hari, sesuai kira-kira
dengan periode 1, 1,5, atau 3 bulan untuk masing-masing bilangan
gelombang zonal 3, 2, atau 1) dan menjadi paling aktif di Pasifik barat.
Setelah mencapai Pasifik tengah yang lebih dingin daripada kolam
hangat barat, sistem secara bertahap melemah, meskipun kadang-
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kadang anomali terus bergerak lebih ke arah timur di seluruh dunia
(Takayabu et al., 1999). MJO seperti pola Matsuno-Gill yang terdiri
dari gelombang ekuator Kelvin dan Rossby (lihat Bagian 5.2), dan
hierarkinya yang lebih kecil kemungkinan besar merupakan gelom-
bang gravitasi campuran Rossby atau gelombang inersia-gravitasi.

Ket.: yang terdeteksi oleh (a) wind profiler-observed (62S, 1072BT) semi-harian-rata-rata
angin zona troposfer rendah dan (b) ITBB pengamatan satelit meteorologi 3 jam = 250
K — suhu benda hitam sepanjang 6 2S (Hashiguchi et al., 1995a). Sebagai ditemukan dalam
studi sebelumnya, ada superklaster yang bergerak ke timur (panah besar) dan hierarki yang
lebih kecil bergerak berbeda arah. Selain itu, di dekat Pulau Jawa (garis vertikal 107 2BT di
(b)) siklus diurnal tampak jelas.

Gambar 6.19 Lintasan ISV
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Ket.: (a) pergerakan ke arah timur dan dependensi longitudinal (Madden dan Julian, 1994)
dan (b) struktur hierarki internal (Lau et al., 1989).

Gambar 6.20 Gambar skematis Madden Julian oscillation (MJO)

Wheeler dan Hendon (2004) membuat indeks MJO multivariat
real-time (RMM) berdasarkan sepasang fungsi ortogonal empiris
(EOFs) dari anomali harian yang dinormalisasi dari tingkat bawah/
atas (850-/200-hPa) angin zonal dan ketinggian puncak awan (oleh
radiasi gelombang panjang keluar). Komponen utama (RMM1 dan
2, sesuai dengan variasi amplitudo temporal) dari dua fungsi utama
pertama (EOF1 dan 2, sesuai dengan distribusi konveksi zona aktif
di dekat IMC dan tidak aktif di Samudra Hindia, masing-masing)
dihitung dan diplot dalam bidang RMM1-RMM2 (Gambar 6.22(a)—
(c)). Amplitudo MJO diberikan oleh jarak dari titik asal, dan jika
kurang dari 1 (amplitudo kurang dari standar deviasi), kita definisikan
bahwa MJO lemah. Fase MJO didefinisikan (diklasifikasikan menjadi
1-8) oleh lokasi azimut, yang berputar biasanya berlawanan arah jarum
jam. Misalnya, jika diplot di dekat bagian bawah (minimum RMM2),
pusat konveksi terletak di Samudra Hindia, yang didefinisikan
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sebagai fase 2-3. Ketika diplot di kanan (maksimum RMM1), pusat
konveksi terletak di dekatnya IMC, yang didefinisikan sebagai fase
4-5. Komposit dari analisis ini untuk musim dingin boreal (Gambar
6.22(d)) terlihat dengan jelas bahwa pusat konveksi dimulai dari
Samudra Hindia, melewati IMC, dan ke Pasifik barat lebih banyak
propagasi ke arah timur (berkeliling) kurang jelas. Untuk musim
panas boreal, MJO juga bergerak ke utara karena musim hujan
(Lawrence dan Webster, 2002), yang tidak dapat ditampilkan dalam
indeks RMM Wheeler-Hendon mengenai hanya pergerakan zonal.
Namun, indeks ini dianggap paling berguna untuk menyatakan status
MJO, dan dihitung/dilaporkan secara operasional setiap hari oleh
Biro Meteorologi Australia: http://www.bom.gov.au/climate/mjo/, dan
lembaga negara lainnya juga menggunakan ini.

MJO dianggap berinteraksi dengan fenomena atmosfer/
klimatologis dari siklus diurnal hingga variabilitas antartahunan
(Moncrieff et al., 2012). Pengaruh MJO pada cuaca dan iklim hampir
global melalui siklon tropis (misalnya, Liebmann et al., 1994; Maloney
dan Hartmann, 2001) (Bagian 6.3), variasi telekoneksi (Gambar 5.10),
monsun (misalnya, Yasunari, 1979; Takeda dan Ikeyama, 1984; Lau
dan Chan, 1986; Hendon dan Liebmann 1990; Wang dan Rui, 1990;
Sui dan Lau, 1992; lihat juga buku yang diedit oleh Lau dan Waliser,
2005) (Bagian 4.4), ENSO/IOD (misalnya, Nitta dan Motoki 1987;
McPhaden, 1999) (Bagian 5.3), dan aliran lintas Indonesia (misalnya,
Gordon, 2005). Karena MJO adalah perpindahan pusat konveksi tropis
dari Samudra Hindia ke Pasifik, hal ini sangat memengaruhi cuaca dan
iklim regional khususnya pada IMC di antaranya. Awal musim hujan
di belahan selatan IMC (Bagian 4.4) ditentukan oleh ISV (Ha shiguchi
et al,, 1995a) (lihat Gambar 6.20), dan melalui musim hujan, curah
hujan di atas IMC sebenarnya meningkat selama fase aktif/basah yang
mode dominan (MJO) dari ISV (Murata et al., 2002, 2006; Shibagaki
et al., 2006a, b; Seto et al., 2006; Johnson dan Ciesielski, 2013; Marzuki
et al,, 2013), khususnya di laut sekitarnya yang lebih besar daripada
di pulau-pulau besar (Hidayat dan Kizu, 2009). Hierarki yang lebih
pendek menyerupai gelombang campuran Rossby-gravitasi dan/atau
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inersia-gravitasi dengan periode beberapa hari juga telah diamati
terutama di dekat ujung timur/barat (sisi Samudra Pasifik dan Hindia)
dari IMC (Takayabu et al., 1996; Widiyatmi et al., 1999, 2001). Curah
hujan diurnal dengan skala yang lebih kecil dapat dimodifikasi dengan
skala yang lebih besar ISV (Hashiguchi et al., 1995; Widiyatmi et al.,
1999, 2001; Murata et al., 2002, 2006; Shibagaki et al., 2006; Rauniyar
dan Walsh, 2011; Kanamori et al., 2013; Peatman et al., 2014), seperti
siklus musiman/monsun (Hashiguchi et al., 1995; Renggono et al,,
2001; Hamada et al., 2002; Okamoto et al., 2003; Sakurai et al., 2005;
Xie et al., 2006; Araki et al., 2006; Koseki et al., 2013). Modifikasi/
interaksi tersebut dapat memperkuat siklus diurnal (Bagian 6.1) dan
menyebabkan hujan lebat di IMC barat (Wu et al., 2007, 2013).

Secara bersamaan, pengaruh keberadaan IMC terhadap struktur
dan pergerakan MJO cukup besar. Berdasarkan pengamatan klaster
awan oleh satelit dan analisis objektif selama sekitar satu tahun, Nitta
et al. (1992) menunjukkan modifikasi (seperti propagasi di sisi selatan
khatulistiwa) ISV. Dengan menggunakan analisis yang lebih sistematis
serta data tahun yang lebih panjang, pada dasarnya hasil serupa juga
dikonfirmasi baru-baru ini oleh Zhang dan Ling (2017). Mori et al.
(2004), Wu et al. (2009b), dan Ogino et al. (2016) telah menunjukkan
dominasi sisi laut dari curah hujan siklus diurnal sebagai CHeR (lihat
Bagian 4), yang konsisten dengan bukti lain oleh Hidayat dan Kizu
(2009) bahwa korelasi ISV curah hujan juga lebih tinggi daripada
di sisi laut. Siklus air yang secara kasar tertutup secara lokal dan
pelepasan energi yang sedikit terbuka berakhir IMC konsisten dengan
sebagian besar ISV (super cloud clusters) yang meluruh/memodifikasi
setelah melalui IMC. Sistem awan yang terlibat/dipertahankan dalam
ISV yang bermigrasi ke arah timur di atas Samudra Hindia mengalami
peluruhan hingga hampir selesai konsumsi air untuk curah hujan di
sore hari setempat diikuti dengan suasana cerah di pagi hari setempat.
Di dalam prosesnya, curah hujan lokal menjaga siklus diurnal tetapi
jumlahnya dapat dipengaruhi oleh kelembapan, stabilitas stratifikasi,
dan medan angin yang terkait dengan ISV. Oleh karena itu, siklus
diurnal dapat diperkuat oleh ISV dan, dalam skala waktu yang lebih
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lama, dengan siklus tahunan ITCZ (Sakurai et al., 2005; Wu et al.,
2007, 2013).

MJO/ISVs adalah fenomena yang terutama terjadi di lautan
terbuka, dan memerlukan pengamatan khusus karena tidak ada
pengamatan yang padat (pulau-pulau itu sendiri tidak begitu
banyak khususnya di Samudra Hindia). Proyek pengamatan ilmiah
terintegrasi berbasis darat, kapal, dan luar angkasa yang berfokus pada
MJO dimulai pada tahun 1992 di Pasifik barat (Webster dan Lukas,
1992; Nakazawa, 1995) dan pada tahun 2006 di Samudra Hindia
(Yoneyama et al., 2008, 2013).

2. Studi Teoretik dan Numerik

Seperti disebutkan dalam Bab V, terdapat berbagai gelombang at-
mosfer di zona angin pasat tropis (timur). Pada awal perkembangan
ilmu meteorologi tropis berdasarkan fisika dan pengamatan sekitar
setengah abad yang lalu, studi tentang stabilitas dari aksisimetris
timuran untuk menghasilkan gelombang timuran tersebut telah di-
lakukan, mengikuti hasil yang sukses pada gelombang baratan lintang
tengah (ketidakstabilan baroklinik pada siklon ekstratropis). Namun,
suasana tropis barotropik (arti aslinya adalah p hanya fungsi dari P,
dan dengan demikian, T konstan secara horizontal) dan tidak ada
gaya geser vertikal oleh hubungan termal-angin (Persamaan 4.11),
yaitu dinamika menjadi horizontal dan dua dimensi. Dalam hal ini,
persamaan gelombang ekuator (5.9) dapat ditulis dengan asumsi | m
| > 0, H> oo dan |®| « N, dan memulihkan suku geser horizontal
oU/0y,

(6.49)
di mana
~ dq d*U 1 d’w
=—= — = + —
p ly p dy’ p k dy’ (6.50)
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adalah gradien meridional dari vortisitas vertikal dan sering
disebut { efektif (Persamaan 6.47) memiliki solusi netral (dengan w
riil) yang sesuai dengan gelombang Rossby (barotropik).
Pada saat =0, katakanlah =-d°U/dy” maka Persamaan (6.49)
disebut persamaan Rayleigh yang mana solusi paling dasar dengan
kondisi batas,

V(1)=V(»)=0 (6.51)

Di dalam teori kestabilan hidrodinamika, Jika kita memilih nilai
eigen pada @=@ +i®, dan menentukan instabilitasnya jika harga eigen
memenuhi w, >0 yaitu V=V, exp(w ) untuk t=> . Strategi lain adalah
memperoleh teorema integrasi sebagai berikut: V*.(1.89)-V.(1.89),
dengan * adalah konjugat kompleks,

d | .dv kB,
1|V = |=—0 L
& { dy} w,|w|z| | (6:52)

kemudian kita integrasikan dengan batas integrasi y <y<y, maka
dengan syarat batas di atas diperoleh,

4 Lav ) av' ]
k[ pilay=—17"==| =1|v=—| =0
a)z ;':ﬁ a)|2 'y V dy R V dy . (653)

Jika solusi tak stabil w, > 0 maka integrasi sisi sebelah kiri harus
nol, yaitu integran mengubah tanda pada sembarang titik di y <y<y,.
Karena V?>@’ seperti yang disyaratkan =0, maka

d*U B
dy2

B n<y<y (6.54)

Ini dinamakan teorema Kuo pada ketidakstabilan barotropik
(Kuo 1949). Bentuk kriteria ketidakstabilan yang lain diperoleh
dengan substitusi v=@V ke Persamaan (6.47) dan (6.48) sehingga
diperoleh,
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2
de+2d—wd—V—kz[m+£]V=0 . V(n)=V(y)=0

dy* dy dy (655)

Dengan meletakkan operasi diferensial antara persamaan per-
tama dikalikan dengan @V*, kompleks konjugat dikalikan dengan
@*V, dan mengintegrasikan antara y <y<y, maka diperoleh,

B
Umin _2_k2 < C. < Umax (656)

Di sisi lain, dengan menjumlahkan mereka dan mengintegrasikan
(suku w? konstan sehingga dikeluarkan dari integral) maka,

Upia *Upit Y . 2 Usin U B
[Cﬁ > ) +c; s[ 5 J *ﬁ(UmaerUmm)’ ¢>0 (6.57)

di mana c-U=k, c- U=a)rk, crza)rk, ci=(Dik. Ini disebut teorema
Pedlosky (Pedlosky, 1964, 1979)77. Selain itu, Linzen dan Rosenthal
(1983) dan Lindzen et al. (1983) mengusulkan untuk menerapkan kon-
sep yang disebut refleksi berlebihan terhadap masalah ketidakstabilan
barotropik tropis, di mana gelombang yang tidak stabil digantikan
oleh refleksi gelombang Rossby netral pada titik kritis (Persamaan
5.30) dengan reflektivitas >1. Hal ini memberikan pemahaman yang
menyatu dengan interaksi aliran rata-rata gelombang (Bagian 5.4):
pada titik kritis, jika aliran stabil, aliran rata-rata dipercepat dengan
menyerap gelombang; sedangkan jika tidak stabil, gelombang menguat
dengan mengekstraksi energi dari aliran rata-rata. Untuk selanjutnya,
rincian masalah ketidakstabilan dapat dilihat dalam buku teks dina-
mika (misalnya, Bab VII dari Charney, 1973; Pedlosky, 1979; Lindzen,
1980; Holton, 1992).

Setelah pendekatan ketidakstabilan barotropik tidak berhasil,
teori gelombang netral dan paksa yang disebutkan dalam Bab V
dikembangkan. Zona khatulistiwa dalam radius deformasi (Persa-
maan 4.21) adalah “pandu gelombang” (Gill, 1982) untuk gelombang
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ekuator yang merupakan MJO. Seperti disebutkan di Bagian 4.1, jika
Bumi adalah “aqua-planet” tanpa tanah apa pun, pada dasarnya akan
ada struktur zonal (panel sisi kanan Gambar 4.7), dan ITCZ di dekat
ekuator tidak homogen tetapi melibatkan MJO/ISV. Dengan kata lain,
batas zonal-memanjang yang tetap atau zonal/musiman rata-rata ISV
menjadi sirkulasi Hadley (Gill, 1980; Kosaka dan Matsuda, 2005).
Gelombang tersebut juga menguntungkan untuk mekanisme CISK
dan WISHE yang disebutkan di bagian sebelumnya, yaitu dianggap
lebih masuk akal juga untuk ISV. Khususnya mekanisme gelombang-
CISK (Y. Hayashi, 1970; Lindzen, 1974), yang tidak mengasumsikan
Ekman pumping, dianggap memainkan peran utama untuk meng-
hasilkan ISV seperti MJO, setelah eksperimen numerik perintis yang
sukses tentang “aqua planet” oleh Y.-Y. Hayashi dan Sumi (1984), yang
juga menunjukkan bahwa ISV/MJO adalah fitur utama pada sistem
atmosfer-laut khatulistiwa (tanpa darat atau di atas lautan terbuka
yang sebenarnya), menggantikan citra ITCZ homogen stabil yang
dicitrakan sejak Hadley. Ketika kita termasuk pemanasan lokal Q dan
menggantikan parametrisasi kumulus Ooyama (Persamaan 6.23) dan
kedalaman yang setara (Persamaan 5.12), persamaan termodinamika
(5.7) untuk gelombang ekuatorial dapat ditulis ulang sebagai berikut,

o6 .0p . (ou o'\ (ou ov
—+U—+gH| —+— |=p| —+—|, >0
o ® [ﬁx 8y] "(ax 6yj 777 (6:58)

di mana VgH adalah kecepatan fase persoalan gelombang perairan
dangkal. Jika pemanasan ada dan cukup kuat (1>gH ), kita memiliki
@<0 dan berharap bahwa setiap mode tidak stabil (0=w, w>0) ada
(Chang dan Lim, 1988). Numaguti dan Hayashi (1991) meneliti hasil
model aqua-planet sebagai Kelvin wave-CISK, dan menunjukkan
bahwa hasilnya cukup sensitif terhadap skema parametrisasi kcu-
mulus. MJO dicatat juga sebagai pemicu (atau miniatur) dari variasi
antartahunan, seperti ENSO (Lau et al., 1989; Lau dan Peng, 1990)
dan IOD. Di sisi lain, mekanisme WISHE (Emanuel, 1987; Neelin et
al., 1987) diharapkan bekerja jika terjadi situasi seperti gelombang
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timur: kecepatan angin, penguapan, dan pemanasan laten lebih kuat
di sisi timur (di mana angin yang terganggu juga timur) dari daerah
updraft konvektif daripada di sisi barat. Pemanasan laten diferensial
ini dapat mengintensifkan gelombang merambat ke arah timur (Kelvin
atau inersia-gravitasi) dengan struktur fasa bahwa sisi timur lebih
hangat dari sisi barat.

Bagaimanapun, pendekatan semi-teoretis ini masih hanya ber-
hasil secara kualitatif dan belum dijelaskan skala waktu serta ruang
dominan aktual (bilangan gelombang zona dan kecepatan fasa 1-3
dan ~5 m/s) terlalu ketergantungan sensitif pada skema parametrisasi
kumulus (Numaguti dan Hayashi, 1991) belum mapan. Di sisi lain,
model penyelesaian awan (Miura et al., 2007; Nasuno et al., 2009; Liu
etal.,, 2009) menunjukkan hasil simulasi yang sukses untuk beberapa
acara MJO. Eksperimen numerik yang menggunakan model ini
(Takasuka et al., 2015) mengonfirmasi bahwa MJO/ISV di planet aqua
dimodifikasi secara substansial jika daratan seperti IMC memblokir
“panduan gelombang” sama sekali. Namun, teori yang benar-benar
memuaskan untuk MJO/ISV belum ditetapkan sehingga prediksi
masih kurang baik (Waliser, 2012). Untuk perincian lebih lanjut, lihat
beberapa artikel ikhtisar (Madden dan Julian, 1994; Lau dan Waliser,
2005; Zhang, 2005, 2013; Yoneyama et al., 2008, 2013). Zhang (2013)
menyebutkan bahwa MJO adalah “menjembatani cuaca dan iklim”
Di atmosfer laut tropis dan mungkin juga di ekstratropis (termasuk
alasan prediktabilitas) itu benar. Namun, di wilayah tropis siklus
tahunan (yang mendasar dalam klimatologi ekstratropis) hanyalah
komponen kedua, tetapi siklus diurnal adalah yang pertama. Dalam
arti ini, ISV termasuk MJO di daerah tropis seperti variasi antartahun-
an. Tentu saja setidaknya atmosfer tidak terbatas dalam ruang dan
waktu, serta kita perlu membangun meteorologi teoretis yang mulus
dan klimatologi yang menghubungkan laut tropis, daratan tropis, dan
atmosfer ekstratropis. Mungkin MJO/ISV di atas lautan dan siklus
diurnal di atas daratan sama-sama penting dan bekerja sama untuk
mempertahankan energi dan air siklus dalam sistem iklim bumi.
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Latihan

1) Jika T =20 °C dan RH 80%, bagaimana ini akan menjadi awan
atau hujan?

2) Pada muka laut, T = 20 °C dan RH = 80%, bagaimana batas awan
jika ada?

3) Apa yang diperlukan untuk mewujudkan bawah awan sebagai
diestimasi di subbab 6.2?

4) Jika awan dibangkitkan oleh 1 km® uap air jenuh dengan T = 20
°C, p = 100 hPa dan densitas 1 kg/m3 dan menghilang setelah
turun hujan pada area 1 km?, bagaimana hujan berat terjadi?

Jawab:

1) Secara kasar, dari fase diagram (dengan menyelesaikan Persamaan
(6.7) dengan 6=6, (T = 20 °C) x 0.8 = 23 hPa x 0.8 = 18 hPa yang
mana akan sama dengan 0 (pada T = 20 °C, yaitu temperatur dew
point) sehingga jika T mendingin ke 16 °C maka ini mungkin
berawan atau hujan.

2) Dari jawaban 1 maka batas bawah awan harus T = 16 °C dan
dengan menggunakan lapse rate adiabatik kering di bawah batas
bawah awan, yaitu 20 °C - 16 C/T" ~ 400 m.

3) Pada umumnya, profil-T (sebagaimana diobservasi dengan
radiosonde) adalah lebih lambat dari I' dan LCL lebih hangat
daripada dew point. Awan tidak dapat dibangkitkan oleh udara
yang tinggal di LXL, tetapi oleh udara yang terangkat dari tanah
(untuk contoh oleh kemiringan gunung atau oleh konveksi akibat
permukaan tanah yang hangat).

4) Awan akan mengandung air 1 kg/m’ x 10° m® x 23 hPa/1000 hPa
=2.3x 107 kg. Dengan menggunakan densitas air 10° kg/m® maka
banyaknya curah hujan adalah 2.3 x 107 kg/10°* kg/m?/10° m2 =
2.3x10”° m =23 mm.
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E. Struktur Garis Badai di Tropis

Salah satu fenomena yang mengerikan terkait dengan curah hujan
adalah badai (storm) yang memunculkan angin kuat dan hujan lebat.
Di Indonesia, fenomena badai ini kuat sudah sering terjadi. Badai di
BMI umumnya muncul dalam bentuk vortex dan garis badai (squall
line). Karena vortex sudah dibahas pada bab sebelumnya maka dalam
subbab ini akan berfokus pada garis badai (squall line).

Pada saat terjadi updraft (konveksi) terjadilah awan cumulus, di
mana setelah turun hujan yang diikuti dengan downdraft maka awan
akan habis. Habisnya awan cumulus ditandai dengan terbentuknya
dua kutub (cold pool) dingin di kanan dan kiri awan. Nah, ada awan
hujan yang tak habis-habis, bergerak berbentuk garis yang dinamakan
squall line. Apa penyebabnya? Hadirnya squall line, Newton (1950):
ada downdraft (turun hujan) dan updraft (konvensi) karena terdapat
shear yang berlawanan di bawah (U,<U, shear negatif) dan atas
(U,>U, shear positif)). Ludlam: adanya updraft yang kuat untuk
mempertahankan long-live cell. Teori Lilly: eksistensi angle shear
di supercell thunderstorm. Rotuno, Klem, dan Weisman (RKW 88)
memngusulkan teori bahwa pada saat terjadi hujan maka di permu-
kaan tanah terjadi shear yang kuat dengan (U,<U, shear negatif), shear
negatif ini akan menimbulkan transpor momentum ke atas (updraft)
sehingga menimbulkan konveksi ke atas (new cell) yang memberikan
input uap air sehingga awan kumulus tidak habis (terdisipasi) lihat
Gambar 6.22.

Kritik terhadap teori garis badai (squall line) menyatakan bahwa
model RKW terlalu fokus pada interaksi cold-pool-shear yang meru-
pakan penyederhanaan yang berlebihan karena mengabaikan sirkulasi
garis badai skala besar. Model tidak mendukung hubungan yang kuat
antara karakteristik geser tingkat rendah dan garis badai. Yang lainnya
mengajukan teori alternatif untuk menjelaskan pengangkatan dalam
(inner up lift) yang disebabkan oleh interaksi cold-pool-shear. Pada
dasarnya, teori RKW tentang garis badai berkaitan dengan bagaimana
tipikal badai petir, yang menjalani siklus hidup 30-50 menit (mi-
salnya, Byers dan Braham, 1949), dapat dibuat ulang di sepanjang
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garis. RKW mengusulkan cara berpikir sederhana tentang bagaimana
geser tingkat rendah meningkatkan proses regenerasi, yaitu untuk
kolam dingin yang menyebar di lingkungan tanpa geser, sirkulasi di
tepi front seperti yang dijelaskan untuk arus kerapatan klasik (mi-
salnya, Simpson, 1997).

a) b) )
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Ket.: (adopsi dari Rotuno et al 1988), a) kiri, Cool pool menyebar menjauh dari sel konvektif
yang membusuk di lingkungan tanpa wind shear vertikal, b) kanan, wind shear vertikal tingkat
rendah menyeimbangkan sirkulasi cold-pool di sisi downshear, meningkatkan kemampuan
regenerasi sel konvektif melalui kedalaman pengangkatan. b) profil vertikal kecepatan zonal
dan meridional, c) kondisi awal untuk simulasi cold-pool-shear. Garis arsir menyatakan udara
dingin uniform, garis horizontal mengindikasikan traces awal dan tiga profil shear yang umum
digunakan dalam simulasi.

Gambar 6.21 Teori terjadinya squall line

Rumusan masalah dilatarbelakangi oleh fenomenologi yang
digambarkan pada Gambar 6.22, di mana hujan dari sel badai yang
meluruh dengan cepat menggigil dan memuat udara di bawahnya.
Oleh karena itu, masalah mekanika fluida adalah untuk menentukan
cara udara dingin menyebar di tanah dan bagaimana penyebaran ini
dipengaruhi oleh gaya geser sekitar. Untuk mempelajari masalah ini,
yaitu melalui cara yang konsisten dengan ide-ide yang dikembangkan
dalam teori RKW, yaitu model vortisitas dua dimensi sederhana dan
fungsi stream. Persamaan yang mengatur untuk aliran dua dimensi
pada bidang x-z adalah,
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62W aZl//

+ =
5t (6.61)

di mana # adalah vortisitas, b adalah gaya apung (buoyancy), v
adalah fungsi stream yang terkait dengan kecepatan zonal dan vertikal
(u, w)=(dy/dz, -0y/dx), v adalah viskositas kinematik, dan « adalah
konduktivitas termal. Persamaan (6.59), (6.60), dan (6.61) adalah non-
dimensial dengan L adalah skala panjang, H adalah skala ketinggian,
b, adalah skala gaya apung, Voz\/( b,L) adalah skala kecepatan, dan
7,=L/V adalah skala waktu. Koordinat z mempunyai domain 0 sampai
h/H, dan koordinat zonal x=+L /L. Kondisi batas dinyatakan oleh,

-1, |x|<LY,z<1 M, 2z <z<z,
b= : . n=
0, otherwise (6.62)

0, otherwise

di mana #,=AU/Az terkait dengan efek shear. Persamaan (6.59),
(6.60), dan (6.61) dapat diekspresikan dalam fungsi stream sebagai
berikut,

2 2
a_n”(,,,,?):_@w[a_n a_nj

2 + 2
ot Ox ox° Oz (6.63)
2 2

%-FJ(I//,Z)) = K[%JFZ_[;J

! roe (6.64)
o’y N Oy
ox* oz’ (6.65)
di mana
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"oz ox o 0z (6.66)

Kembali dengan sifat periodisitas aliran, maka kita ekspresikan
variabel dalam bentuk ekspansi Fourier sebagai berikut,

n) (72
b |=|b(2) exp[i(kx—a)t)]
v

6.67
7 (2) (667)

dengan mengabaikan suku nonlinier maka diperoleh,

2_
—ion =—ikb +V(—k277 + Cciz’z J (6.68)
. = — d’b
—iwb =K (—kzb T } (6.69)
2 —
K+ d ‘/2/ =7
dz (6.70)

Ketiga persamaan ini dapat digabungkan menjadi,

4 —
dZ |4 dZ V |4 (671)

dan,
—
d 127 =o’h, @ — k2 -i2
dz K (6.72)

Persamaan ini mempunyai solusi,

E(z) =bhe " cos(mzz), @, = @y = "‘7‘

ol lo| ? (6.73)
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Persamaan (6.71) adalah persamaan diferensial tak homogen
di mana solusi umum diperikan oleh fungsi Green. Namun, karena
bentuk suku tak homogen telah kita ketahui maka kita dapat meng-
gunakan metode lain yang lebih sederhana, yaitu metode transformasi
Laplace. Detail metode ini dapat dilihat di Apendiks. Pada dasarnya,
metode ini adalah mentransformasikan persamaan diferensial men-
jadi masalah aljabar melalui transformasi integral. Suatu fungsi f(z)
mengalami transformasi Laplace jika dia diintegralkan oleh suatu
fungsi lain yang disebut Kernel sebagai berikut,

0

F(s)= 7 [f(2)]=[e 1 (z)dz (6.74)

di mana & adalah simbol dari transformasi Laplace. Jika kita
lakukan transformasi Laplace pada Persamaan (6.71) maka diperoleh,

s"Y =5"7(0) =577 '(0) ~s7"(0) ~ 7 "(0) +

(;‘9—2/c2)(s2\{'—sc/7(0)—l/7‘(0))+[k4 —iﬁkz)\ll -k an (6.75)
v 14 4
Dengan kondusi awal y(0)=0 maka,
s“I"—s3|/7(0)+[i%—2k2)(s2‘1’—st/7(0))+(k4—i%sz‘P :—ié s[b] (6.76)
Dan kita susun menjadi,
s3cl+sczfi57'[l;] o
[s +75 +72:. v
(6.77)
yl=(iﬁ—2kzj, ;/Zz[k“—igkzj.
14 v

Dengan menggunakan tabel transfomasi Laplace maka kita
peroleh solusi sebagai berikut,

v(z)=¢ COS(\/XTZ)+1'(XI 7%)711{71;"

1 (@} +x]
v

X

—i(x, —%)71 kvb‘[):z(w‘z:x;J sin (xzz)+%e"”': sin (wlz)}

c

T sin(32) + 1 Sm(wzzﬁ

(6.78)
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Dengan telah diketahui fungsi stream maka fungsi yang lain
mudah dihitung.

Menurut definisi, garis badai adalah cuaca ekstrem jangka pendek
dan peningkatan kuat dalam kecepatan angin rata-rata dengan awan
dan hujan ekstrem. Gambar 6.22 adalah suatu pengukuran arah dan
kecepatan angin saat terjadi garis badai (squall line). Kecepatan angin
dengan laju 31 m/detik yang terjadi hanya 10 menit dengan kecepatan
angin meningkat dari 3 menjadi 31 m/s, dan kemudian selama 15
menit berkurang menjadi 2 m/s. Total hidup dari badai adalah 25
menit. Perubahan arah tidak menunjukkan adanya rotasi sehingga
ini mengindikasikan hadirnya gelombang soliter (soliton).

22

8
1o

N W
wn o
T T

20
15

10

0 1 1 1 1 1 1 1 1 1
14 15 16 17 18 19 20 21 22 23
hour

Sumber: Arsen’ev and Shelkovnikov, 2010, Moscow University Physics Bulletin, 2010, Vol.
65, No. 5, pp. 412-416

Gambar 6.22 Observasi arah dan kecepatan angin saat terjadi garis badai.
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Persamaan gerak untuk garis badai akan memenuhi (Arsenev
and Shelkovnikov, 2010),

X 2
ou 10p 6z'+ ou

- K—
o0  pox oz X (6.79)
o¢ 0¢  0¢

—tu—=—+v—==

o (6.80)
6_u+8_w_0

ox oz (6.81)
1o 1, o

poOx p Ox g&x (6.82)

di mana ((x,y) adalah stream-line permukaan, u, v, w adalah
kecepatan zonal, meridional, dan vertikal, p adalah tekanan, serta p
adalah densitas. Seperti biasa, tekanan hidrostatis (Persamaan 6.82)
selalu dipenuhi p=p +gp(z-¢) di mana p, adalah tekanan background
pada z=(.

Dari Persamaan (6.80), jika kita integrasikan dari z=( hingga z=H
di mana H adalah ketebalan lapisan batas atmosfer, maka kita peroleh,

H

LA R [udz

ot 0Ox : (6.82)

di mana kita telah menggunakan syarat batas u=w=0 pada z=H.
Substitusikan Persamaan (6.82) ke Persamaan (6.79) dan integrasikan
dari z=( sampai z=H diperoleh,

os  .oc &S . .
E—gHngK'y‘FTO Ty (683)

Persamaan (6.83) dan Persamaan (6.82) digabungkan menjadi,

s o8 s o(n-t)
—-c =K + , c=+oH 6.84
2 - o e ot Vet (684)
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Jika suku sebelah kanan nol maka kita mempunyai persamaan
gelombang gravitasi. Untuk tegangan gesek pada batas bawah dari
lapisan batas atmosfer yang lebih rendah, stress dinyatakan sebagai,

7 =wS (6.85)

Total fluks S dapat dinyatakan melalui angin kecepatan u, jika
kita menentukan model angin melalui distribusi kecepatan dengan
ketinggian dalam atmosfer lapisan batas (logaritmik, parabola, atau
hukum lainnya), maka model yang paling sederhana adalah model
lempengan, di mana semua bagian bergerak dengan kecepatan yang
sama kecuali lapisan batas atmosfer tipis setebal 10 m, serta kecepatan
menurun dengan cepat ke nol. Dalam hal ini, maka gesekan terkon-
sentrasi di dekat z = H, di mana untuk stress pada z=H menjadi,

C
Tg = as2 , o= kZ;[Z (686)

Maka Persamaan (6.84) menjadi,
) os* oS (6.87)

3 C > = K > +a w—
ot Ox Otox ot ot

Hal ini merupakan persamaan tertutup dalam S sehingga pada
dasarnya solusi dapat ditentukan. Solusi persamaan ini akan kita cari
dalam bentuk solusi gelombang jalan, yaitu

S(x,t)=F(x+Vt)=F(y) (6.88)

Substitusikan ke Persamaan (6.87), maka kita peroleh,

2 2
K }j+aF2—a)F—V l—c—2 d—F=O (6.89)
dy Ve )dy
Jika kecepatan propagasi V=V(gH) maka persamaan menjadi,
ek or 20 r«d(wjladﬁ_wdﬂ_o (6.90)
dy 2dy\dy 3dy 2dy
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Maka kita peroleh,

dF 2a 2 4 [B-F 2a 3o
e Y iy [ Ay
Iz 5 F [ B J i P04 (6.91)

Maka kita peroleh solusi lengkap,

S = Bsech? (%j A= \/@ (6.92)
]

u zﬁsechz (lj,
H

A (6.93)

¢ = B et (f) (6.94)

C

Tekanan pada permukaan Bumi yang kita observasi adalah,

—H)= H— pgPsech?[ Z
p(z=H)=p,+pgH - pg e (6.95)
Durasi garis badai dapat diestimasi dengan rumus,

A 4k
T=—= (6.96)

V gHw
Dalam simulasi biasanya kita gunakan parameter, Cg =107k =
0,7, H=980 m, p, = 888,4 hPa, g = 9,8 m/s? p = 1,3 kg/m?, z0 = 0,05
m (rumput), w = 3 A/H?, A =129,7 m%/s, k = 2,16 x 10° m?/s. Dalam
hal ini, A = 147 x 10° m, = 30380 m?*/s, dan a = 2,08 x 10°®.
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Gambar 6.23 Kecepatan zonal garis badai berdasarkan parameter di atas.
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Bab VII

Sirkulasi Angin Laut -
Angin Darat

A. Sirkulasi Umum

Seperti diuraikan pada bab sebelumnya bahwa dinamika atmosfer di
BMI didominasi oleh mode skala lokal, model selanjutnya adalah vari-
asi intraannual, termasuk MJO, dan berbagai macam gelombang ekua-
tor. Jadi, pada hakikatnya, masih banyak hal yang belum terselesaikan.
Dalam bab ini, kita akan mempelajari sirkulasi lokasi yang sangat
penting, yaitu siklus diurnal di mana ini menarik perhatian banyak
ilmuwan terkemuka di bidang meteorologi, termasuk Joseph Pedlosky.
Terdapat ratusan publikasi ilmiah yang membahas sea-breeze dengan
banyak variasi dan sampai sekarang masih menjadi riset yang sangat
aktif. Dalam buku ini, hanya beberapa studi yang ditinjau, karena
pembahasan secara lengkap akan sangat sulit dilakukan, kecuali dalam
satu buku teks tersendiri.
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Ket.: a) reproduksi dari Kimble (1946) dan b) pengamatan dengan Boundary Layer radar
(Hadi et al., 2002).

Gambar 7.1 Variasi arah dan kecepatan angin di Jakarta (Batavia)

Penelitian tentang sea-breeze di Indonesia mungkin dimulai dari
artikel George H. T. Kimble dan kolaborator dengan judul Tropical
Land and Sea Breeze (with special references to the east Indies) yang
dipublikasikan pada tahun 1946 di British Naval Meteorological
Branch Memorandum. Yang menarik adalah Kimble merupakan
seorang laksamana Angkatan Laut Inggris yang kemudian menjadi
profesor geografi di Universitas McGill, Kanada. Dalam publikasinya,
Kimble telah mengindikasikan bahwa sirkulasi di BMI (ia menye-
butnya sebagai Hindia timur) dipengaruhi oleh kuatnya perkem-
bangan angin lokal akibat pemanasan matahari yang intensif serta
karakter pegunungan (efek topografi). Penelitian Kimble didasarkan
pada pengamatan peluncuran balon, di mana pada malam hari balon
selalu mengarah ke laut dan gaya angkat lebih kecil dari angin yang
bertiup. Angin darat (angin dari darat) terjadi di malam hari akibat
perbedaan antara efek pendinginan malam hari (melalui radiasi) di
darat dan laut. Sementara laut mendingin sangat lambat (segera saat
lapisan permukaan mendingin, ia tenggelam dan bercampur dengan
air yang lebih hangat di bawahnya sehingga mengimbangi penurunan
suhu permukaan) sehingga terjadi perbedaan suhu (gradien tempera-
tur) yang berperan sebagai gaya dorongan massa udara (angin).
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Dari Gambar 7.1(a) tersebut, dicatat bahwa angin laut muncul
pertama kali (antara 900 dan 1000) bukan di permukaan tanah,
di mana ia diperlambat oleh gesekan permukaan, melainkan pada
ketinggian sekitar 300 kaki. Akibat gesekan permukaan yang sama,
perkembangan angin yang paling intens adalah terletak sekitar 600
kaki di atas permukaan. Mula-mula perkembangan vertikal dari angin
laut cepat, setelah mencapai ketinggian sekitar 3.000 kaki, angin jauh
lebih lambat. Di atas, angin (breeze) terus berlanjut lama dan setelah
itu menghilang di permukaan. Hidup angin tersebut kira-kira 1100
hingga 1800, pada 4.000 kaki (dekat puncak angin laut). Gangguan
atmosfer diurnal secara keseluruhan meluas hingga setidaknya 11.000
kaki serta angin darat sangat dangkal (umumnya tidak lebih dari
600 kaki) dan sangat lemah (tidak sering di atas 2 knot). Hal pen-
ting lain yang tidak ditunjukkan oleh grafik adalah bahwa topografi
daratan sangat bervariasi dan diketahui memengaruhi pola angin
diurnal pulau-pulau hingga setidaknya 50 mil sebelah utara Batavia,
serta dari arah laut, wilayahnya bahkan lebih terpencil. Misalnya
di Mercusuar Discovery Eastbank, yang berjarak sekitar 100 mil
dari bagian terdekat pesisir Jawa dan berada di pulau yang sangat
kecil sehingga mampu menghasilkan efek konveksi signifikan bahwa
kecepatan angin maksimum. Sirkulasi angin laut dengan dimensi
yang agak mirip biasanya diamati di sepanjang pesisir Afrika yang
berada di ekuator. Hal ini disebabkan oleh suhu udara di atas tanah
rata-rata lebih rendah dari suhu udara di atas laut, dan karena itu,
setiap angin laut yang terbentuk pasti akan bertahan kurang dari 12
jam. Pada kenyataannya, angin laut jarang bertahan lebih dari 9 jam
(di Batavia rata-rata dari tahun 1030 hingga 1810), sementara angin
darat mungkin terlihat selama 14 jam atau lebih.

Penelitian lebih lanjut (masa kini) yang dilakukan oleh Hadi
et al. (2002) menunjukkan bahwa sinyal angin laut yang terdeteksi
oleh radar lapisan batas (boundary layer radar) terdefinisi dengan
sangat baik selama bulan-bulan musim kemarau, yaitu Juli-Oktober.
Sepanjang bulan-bulan ini, pengamatan radar menunjukkan bahwa
pada sore hari, intensifikasi aliran angin laut berada pada kisaran
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ketinggian 0,5-0,8 km antara 1700 dan 1800 LT, yang tidak dijelaskan
oleh pengukuran permukaan (lihat Gambar 7.1(b)). Lebih lanjut,
intrusi angin laut di atas lokasi radar terjadi lebih awal pada hari ber-
awan, sedangkan intensitas sirkulasi angin laut melemah karenanya.
Pada musim hujan bulan Januari dan Februari, variasi angin diurnal
dicirikan oleh peningkatan aliran darat pada siang hari, dan tidak
terkait dengan sirkulasi angin laut.

Persamaan pembangun untuk sistem ini adalah persamaan
kekekalan momentum, persamaan kontinuitas, dan persamaan
termodinamika, baik untuk temperatur maupun kelembapan yang
merupakan ciri Benua Maritim Indonesia (BMI). Jika persamaan ini
dituliskan kembali dalam notasi vektor berturut-turut menjadi,

a—u+uVu=—le ﬂykxu gk+F

ot P (7.1)
a—p+1,7.V,0+,0V.ii:0

ot (7.2)
9 L ivo-wro+1L  moc |2

ot IT ot "\ po (7.3)
op - 2

—+uVp=x'Vp+s

or P 4 (7.4)

di mana u=(u,v,w) adalah kecepatan zonal, meridional, dan
vertikal, 6 adalah potensial temperatur, dan ¢ adalah kelembapan.
Biasanya, u huruf tebal adalah bentuk lain dari u vektor (tanda panah
di atasnya) dan IT adalah fungsi Exner.

Sebelum melangkah lebih jauh, mari kita mengenal suatu
aproksimasi yang sering digunakan, yaitu aproksimasi Bousinessq.
Aproksimasi ini pada dasarnya menganggap bahwa densitas secara
horizontal homogen dan hanya bervariasi secara vertikal. Variasi
densitas dalam arah horizontal adalah gangguan terhadap densitas
vertikal. Dalam aproksimasi Boussinesq, maka suku tekanan dan suku
gaya gravitasi menjadi,

238 Dinamika Meteorologi Tropis



1 1 1o 1
—Vp~—Vp' , —gr—g , —Vp=6VI
PP p° 6, Po ! (7.5)

dengan tanda nol menyatakan kondisi background (sekitarnya).
Jadi, persamaan gerak atau persamaan kekekalan momentum dalam
bentuk potensial temperatur akan ditulis menjadi,

a—u+ua—uJrva—u-I-Wa—u—,3J’V=—6’o6_H+Fx

ot ox Oy 0z ox (7.6)
@_Fu@q—v@-kw@-kﬂyu:—eoa_n"'lr, (77)
o ox oy oz o

ow ow Oow ow o1 o'
—tUu—+V—Ftw—=-G———g+F

oa  ax  dy oz oz 6, (7.8)

Salah satu fenomena skala meso adalah sirkulasi sea breeze,
yaitu suatu sirkulasi yang berkaitan dengan apa yang umumnya kita
kenal dengan nama angin gunung dan angin laut. Dengan perhatian
terutama pada sikulasi antara daratan dan lautan, maka aliran dapat
dipandang dua dimensi, yaitu arah laut-darat (sumbu-x) dan arah ver-
tikal (sumbu-z). Dalam meteorologi, sumbu-x sering disebut sebagai
arah zonal, sumbu-y sebagai arah meridional, dan sumbu-z sebagai
arah vertikal. Asumsi lebih lanjut, gaya viskos dan suku nonlinier
diabaikan maka Persamaan (7.6) dan (7.8) menjadi,

ou__

o o (7.9)
ow o 6"

5:_ OE_Q_Og (7.10)

Dalam sirkulasi ini, potensial temperatur dipandang sebagai
superposisi dari potensial rata-rata atau potensial backgorund (6 (z)),
yang merupakan fungsi dari ketinggian dan potensial variasi (6 '
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(x, z, t)) karena adanya sirkulasi. Potensial backgound menyatakan
suatu potensial yang selalu ada meski tidak ada sirkulasi (atau angin),
sehingga begitu angin berhembus maka potensial yang ada adalah
potensial backgound ditambah perubahan atau variasi potensial akibat
gangguan angin. Maka persamaan termodinamika menjadi,

00" 06 _ 1 20
o oz I, ot (7.11)

Karena sirkulasi dua dimensi (x, z) dan densitas background
konstan, maka persamaan kontinuitas menjadi,

ou ow
—+—=0
ox Oz (7.12)

Dari persamaan kontinuitas, kita dapat menyatakan u dan w
dalam satu fungsi skalar (stream function) y = y(x, z, t) yang dinya-
takan sebagai u = dy/0z dan w = —9y/0x. Dengan fungsi skalar ini
maka Persamaan (7.9) dan (7.10) menjadi,

o’y oIl
= —00 —_—
Otoz ox (7.13)
o’ o e’
V9= (7.14)

aox . Yoz 6,

Turunkan persamaan pertama terhadap z dan kedua terhadap
x, maka diperoleh,

Py 9 o1l
otoz’ ’ oxoz (7.15)
Oy 0Tl g 0o

oo ook 6, ox (7.16)
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Jika kedua persamaan ini dijumlahkan,

0 iy 00 0 g0 o, & 7

A, - H ‘cz:_+_
o T T e e e o (7.17)

Turunkan persamaan ini terhadap ¢ dan gunakan Persamaan
(7.11), maka diperoleh,

2 2
2y Zyr 0(20)
ot ox~ TI1,6, ox\ ot (7.18)
di mana
N? ZE@
6 dz (7.19)

yang sudah kita kenal sebagai frekuensi Brunt-vaisalla.

Tugas: turunkan Persamaan (7.18)

Persamaan (7.18) dapat diperoleh solusinya jika Q kita berikan. De-
ngan melihat kenyataan bahwa sea breeze berubah arah pada siang
dan malam hari maka pemanasan tentunya berubah siang dan malam.
Pada siang hari, daratan lebih panas dari laut sehingga angin bergerak
dari laut ke darat (angin darat) dan sebaliknya pada malam hari, di
mana laut lebih panas dari daratan sehingga angin bergerak dari darat
ke laut (angin laut). Maka dengan demikian, efek pemanasan dapat
dimodelkan sebagai berikut,

2z

, ,t :_ , —ia)t’ e
Q(x z ) Q(x Z)e s (7.20)

Oleh karena sirkulasi angin bergantung pada pemanasan maka
akan mempunyai siklus yang sama sehingga kita boleh mengambil
solusi dalam bentuk,

w(x,z,t)=y(x,z)e™, (7.21)
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Maka Persamaan (7.18) menjadi,

» O L0 igw 90

e e 1,0, ox (7.22)

Lebih lanjut, dari pengamatan juga menunjukkan bahwa sirkulasi
angin dari atas gunung terus turun ke lembah dan menuju pantai,
kemudian di tengah lautan akan naik ke atas dan menuju gunung.
Dengan demikian, terbentuk pola sirkulasi dalam arah vertikal dengan
ketinggian tertentu, katakanlah H. Jadi kita dapat mengambil solusi
dalam bentuk,

Ples)=psn( 5] 0en)=0 (s 5

(7.23)
Maka Persamaan (7.22) menjadi,
(N2 —wz){aﬂl/70 ~V }= igo 0,
2 0
dx I1,6, dx (7.24)

Ini tak lain adalah persamaan osilator harmonis dengan gaya
eksternal. Jika suku sebelah kanan nol, maka kita akan mendapatkan
relasi dispersi,

(N~ [ ¥ ~ik]=0 (7.25)

Pada hakikatnya, ini adalah relasi dispersi gelombang internal
gravitasi dengan suku redaman. Dengan pengetahuan bentuk Q,,
maka Persamaan (7.24) dapat diselesaikan dengan banyak metode,
baik dengan transformasi Fourier, transformasi Laplace, maupun
metode yang paling umum dengan fungsi Green. Jika suku sumber
diabatik dinyatakan dalam bentuk Q =Acos(¢x), maka solusi Persa-
maan (7.24) dinyatakan secara umum sebagai,

¥ (x) = A4 cos(@x)+C, cos(px)+C,sin(¢x) (7.26)
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di mana @ frekuensi solusi homogen konstanta A » C, dan C,
ditentukan oleh syarat batas.

a) 03.50 WIB

b) 04.10 WIB

c) 05.00 WIB

Ket.: Pergerakan awan di observasi dengan x-band radar di pulau Bengkalis pada tanggal
5 April 2023.

Gambar 7.2 Sirkulasi sea-breeze ditandai dengan pergerakan awan hujan dari
darat menuju laut pada malam menjelang pagi hari.

B. Efek Topografi dan Angin Background

Peran topografi dalam sirkulasi sistem sea-breeze sangat beperan
terhadap terjadinya pola hujan lebat. Model prediksi cuaca yang
menggabungkan konveksi (ketinggian hingga 3 km) untuk menyi-
mulasikan kejadian hujan deras selama 26-29 Januari terkait dengan
banjir Jakarta tahun 2002, menunjukkan bahwa peran utama topografi
di sini adalah meningkatkan gerakan ke atas dan menghasilkan awan
konvektif yang dalam sebagai respons terhadap sistem konvektif darat
selama 26-27 Januari 2002, yang kemudian menyebar secara terus-
menerus dan cepat ke lepas pantai akibat mekanisme cold pool. Selain
itu, kontras darat-laut memiliki peran penting dalam meningkatkan
kecepatan angin laut sistem propagasi ke arah darat selama 28-29
Januari 2002, yang diperkuat oleh gelombang gravitasi dan meng-
hasilkan konveksi dini hari di wilayah pesisir (Yulihastin et al., 2021).

Dalam buku ini, kita akan mempelajari efek topografi terhadap
sirkulasi angin laut dengan model analitik yang sederhana. Sebuah
eksperimen numerik dari Qian et al. (2011) menunjukkan bahwa
dataran tinggi daratan/pedalaman cenderung memperkuat bagian
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angin darat secara signifikan dibandingkan dengan kasus tanpa hadir-
nya topografi. Penguatan angin darat terkait dengan pemblokiran
angin laut selama fase hangat dari siklus sea-breeze. Angin laut yang
terhalang topografi menghasilkan kolam udara yang relatif dingin dan
stagnan di dasar dataran tinggi, yang pada gilirannya menghasilkan
kerapatan angin darat yang lebih kuat sampai keesokan paginya.
Eksperimen juga menunjukkan bahwa kekuatan angin darat mening-
kat dengan ketinggian topografi. Untuk topografi yang sangat luas,
tampaknya angin laut diblokir seluruhnya, dan peningkatan lebih
lanjut pada ketinggian topografi hanya menyebabkan perubahan kecil
pada intensitas angin darat dan perambatannya.

Persamaan dasar 2D nonrotasi dengan aproksimasi
Boussinesq termampatkan dinyatakan sebagai berikut (Qian et al,,
2011),

ou ou Oou 3 oP

o lox oz ox (7.27)
ow  ow ow oP

—+Uu—+w—=——+>b

ot Ox 0z 0z (7.28)
% u % % +N*w= 0

ot Ox oz (7.29)

Ox E

oP oP o, Lﬁu 6wj
w—-+c | —+ =0
ot ox oz

(7.30)

dengan syarat batas untuk topografi dinyatakan sebagai berikut,

oh
W=ua pd  z=h(x) (7.31)
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di mana topografi dimodelkan sebagai fungsi,

hO Sor |X| <L
4
h(x) =4 {l+cos(ﬂ|x|_L” H o <L
L, (7.32)
0 lainnya

di mana 2L adalah lebar penuh bagian datar dataran tinggi, dan
L kira-kira setengah lebar lereng dataran. Variabel x dalam Persamaan
(7.32) didefinisikan sebagai jarak yang diukur dari pusat dataran
tinggi. Garis pantai berada di x=0, dan jarak antara garis pantai de-
ngan titik di mana h(x) pertama kali mencapai tinggi maksimumnya
adalah didefinisikan sebagai Lc. Pusat dataran tinggi kemudian di x
=L + Lp. Sumber panas diabatik didefinisikan oleh,

O(x,z,t)= %(% +tan™ (%D exp(—%) e (7.33)

di mana 2L kira-kira setengah lebar dari gradien pemanasan,
H adalah kedalaman pemanasan, dan w adalah frekuensi diurnal.
Definisi sumber panas ini menyatakan bahwa gradien pemanasan
tinggi terkait dengan topografi. Seperti disebutkan di atas, pusat pe-
sisir zona diambil menjadi x = 0. Dalam simulasi, biasanya digunakan
L=10km, H=800m, N =0,01 s> Dx =2 km, dan Dz = 40 m di
permukaan tanah, serta parameter topografi diberikan oleh L = 15
km, L, =150 km, dan L =90 km.

Persoalan sirkulasi sea-breeze dengan topografi akan terkait
dengan angin yang melewati daratan dan pantai memiliki dua po-
tensi sumber gelombang: (1) aliran background (U) yang melewati
topografi/daratan dan (2) gradien pemanasan karena garis pantai
dan daratan. Untuk mengisolasi sumber pertama ini, maka aliran
background dapat dipandang sebagai gelombang gunung yang stabil
di atas dataran tinggi dan kemudian sumber panas (Persamaan 7.33)
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kita gunakan. Kita hanya membatasi kondisi linier saja sehingga
persamaan menjadi,

o, you_ oP

ot Ox Ox (7.34)
ALy

ot ox 0z (7.35)
%+U@+N2W=Q

o  ox (7.36)
a_u_l,_a_wzo

x oz (7.37)

Berdasarkan Persamaan (7.37), kita dapat menggunakan
pendekatan fungsi stream u = dy/dz dan w = —dy/ox sehingga kita
peroleh,

2 2
oy 9w __op
Otoz ox0z ox (7.38)

o’y U O’y 0oP

—r 4 —
Otox ox* oz (7.39)

@+U@+N26_y/%=

7.4
ot Ox ox Ox Q (7.40)

di sini kita telah memasukkan syarat batas Persamaan (7.31) ke
Persamaan (7.36). Telah diketahui bahwa dengan menurunkan Per-
samaan (7.38) terhadap z dan Persamaan (7.39) terhadap x kemudian
dijumlahkan maka diperoleh,

2 2 2 2
é(a l//+a WJ+U£(8—W+6 "[/J:—b

ot\ ox? 87 ox\ ox*  o7? (7.41)
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Jika kita asumsikan lebih lanjut bahwa angin background tidak
berdampak secara signifikan terhadap gaya apung maka kita dapat
substitusikan Persamaan (7.40) ke Persamaan (7.41) sehingga menjadi,

o> (y Oy o* (v v 00 ., Oh(x) Oy
o U =N oy
6t2(6x2 ot e\ e )T e e o (742)

Kembali dengan mengingat periodisitas terhadap t maka kita
peroleh,

2= A2 v Ot y 0
wz[a 7.0 W]_MU 0 [aav;+zv;]+Nzah(ﬂW:6Q (7.43)
X Z

' o o x ox  ox

di mana tanda bar menyatakan fungsi dalam (x, z). Jelas bahwa
kita mendapatkan persamaan diferensial parsial linier dengan koe-
fisien variabel. Jika kita ingat persoalan terkait osilator harmonis,
yaitu suku kedua sebelah kiri mengandung U, maka suku tersebut
menyatakan damping atau amplifikasi, sedangkan suku di sebelah
kanan menyatakan sumber.

Tugas: cari solusi formal Persamaan (7.43) dan gunakan data di
Indonesia, maka Anda mempunyai sebuah paper tentang sea-breeze
di BMI.

Dengan menggunakan metode separasi variabel,

7lx2)=o(x)exn| -2

(7.44)
Maka Persamaan (7.43) menjadi,
. d¢  ,d¢ N d¢ (& —ioU .
—szd—ij+w E?—FA(x)eri( e )¢:Q(x)
0 _oh(x) (7.45)

- 00
CO=%0 A=
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Hal ini adalah persamaan diferensial biasa orde tiga tak homogen
dengan koefisen variabel.

Untuk kondisi tunak (steady), maka suku yang mengandung
w akan diabaikan, sehingga persamaan menjadi,

N 0¥
7 A(x) 0 O(x) (7.46)

Persamaan ini adalah masalah integral, yaitu

H:O()
¢(X)Z—F£A(x.)dx (7.47)

Terlihat secara umum antara panas diabatik dan topografi memi-
liki efek berkebalikan. Jika panas diabatik memperkuat sirkulasi maka
topografi akan memperlemah sirkulasi. Hal ini juga sesuai dengan
yang di perkirakan oleh eksperimen numerik, Qian et al. (2011).

Topografi, atau bentuk dan fitur permukaan tanah, dapat ber-
dampak signifikan terhadap sirkulasi angin laut. Misalnya, jika garis
pantai tidak teratur, dengan teluk dan semenanjung, sirkulasi angin
laut dapat diubah karena aliran darat dapat dibelokkan di sekitar topo-
grafi ini. Adanya pegunungan atau perbukitan di dekat garis pantai
juga dapat memengaruhi sirkulasi angin laut dengan mengubah arah
dan kecepatan angin. Secara umum, fitur topografi yang berorientasi
tegak lurus terhadap arah angin yang berlaku dapat meningkatkan
sirkulasi angin laut dengan menyalurkan aliran udara dan meningkat-
kan gradien suhu antara laut dan daratan. Sebaliknya, fitur topografi
yang berorientasi sejajar dengan arah angin (topografi semakin tinggi
sejajar angin), maka dapat menghambat sirkulasi angin laut dengan
mengganggu aliran udara dan mengurangi gradien suhu.
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Ket.: Efek topografi memberikan bloking pada angin laut sehingga hujan banyak terjadi di
laut hingga pesisir.

Sumber: (reproduksi dari Chen et al., 2016).
Gambar 7.3 Efek topografi terhadap sirkulasi sea-breeze

Penelitian numerik oleh Wei and Pu (2021) menunjukkan bahwa
korelasi siklus diurnal presipitasi dan parameter lainnya, seperti suhu
permukaan dan kelembapan menunjukkan kuat di lautan daripada di
daratan. Kurva sinus dapat memodelkan secara akurat siklus diurnal
dari sebagian besar variabel di atas lautan, tetapi tidak di atas daratan.
Hal ini disebabkan oleh shore-orthogonal ambient winds (SOAWSs)
yang lebih kuat di wilayah lepas pantai, meskipun ada ketergantungan
variabel dan variabilitas regional. Analisis komposit menunjukkan
bahwa kehadiran kolam dingin (cold pool) mampu memicu updrafts
baru serta berkontribusi pada pertumbuhan awan dan migrasi awan
ke daratan.
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Untuk melihat efek angin background, maka kita asumsikan
kecepatan vertikal kecil dan topografi datar, sehingga Persamaan
(7.42) menjadi,

[gﬂLUi)z 7y + Oy = _%2
ot ox) 0z ot Ox

(7.48)

Dasar dari asumsi di atas adalah bahwa medan kecepatan me-
respons pada gradien pemanasan bulan dari pemanasan itu sendiri
(bukan konveksi langsung). Tekanan dan daya apung dalam kasus ini
keduanya berosilasi, tetapi tidak ada gradien horizontal yang terben-
tuk dan tidak ada gerakan yang terjadi. Dengan definisi Persamaan
(7.33) untuk Q dan kita letakkan transformasi Fourier (Persamaan
7.48), maka kita peroleh,

2 A2~ _z ot —iwt
(éJriUkj OV 2 ——ete & *€

ot 0z* 2 (7.49)

di mana a=w L/H dan,
W(xzt)—)l//(kzt \/_J. xzt R (7.50)

adalah sebuah pasangan transformasi Fourier. Dengan melihat
suku sebelah kanan mengandung exp(iwt) maka kita dapat melakukan
dekomposisi solusi dalam bentuk,

i (k,z,t) =y (k,z)e™ (7.51)

Substitusi solusi ini ke Persamaan (7.49) menghasilkan,

2.A z
A
l// k2 — ake H

d2

o’ (7.52)

dengan @= + w +Uk yang disebut pergeseran Dopler, yaitu peru-
bahan frekuensi akibat pergerakan sumber bunyi. Persamaan (7.52)
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adalah persamaan diferensial biasa orde dua tak homogen, solusi
formal diperoleh dengan metode fungsi Green atau menggunakan
metode pemilihan solusi khusus. Jadi, solusi diberikan oleh,

. (eim _e—z/H)
_ak
A (20 +2k) 7>0
l//(k,z) = (e_imz _e_Z/H) m =k/|w|
—ak
o (@t e2i)” 70 (7.53)

Tugas: Temukan solusi Persamaan (7.53) berdasarkan solusi khusus
(lihat di buku teks tentang persamaan diferensial dan cari fungsi
¥(x,z,t) melalui transformasi Fourier terbalik.

-4 o]
T

Sumber: (Qian et al., 2009). Qian,T., Epifanio, C., Zhang,F., 2009, Linear Theory Calculations
for the Sea Breeze in a Background Wind: The Equatorial Case, J.Atmos, Sci, 66, 1749-1763

Gambar 7.4 Plot fungsi (Persamaan 7.53) dengan berbagai kecepatan background
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C. Efek Nonlinier

Terdapat banyak fenomena yang hanya bisa dijelaskan apabila kita
memperhitungkan suku nonlinier dari persamaan pembangun, ter-
masuk masalah sirkulasi land-sea-breeze (SBC). Salah satu fenomena
yang menarik dan penting dalam sirkulasi sea-breeze ini (supaya
sederhana, kita akan menggunakan istilah SBC untuk merujuk
sirkulasi land-sea-breeze), yaitu apa yang dikenal dengan nama front.
Kita tidak menerjemahkan kata ini dalam bahasa Indonesia karena
terjadi bias dalam arti sesungguhnya. Dalam SBC, “front” mengacu
pada batas antara angin sejuk ke darat yang bertiup dari laut dengan
udara yang lebih hangat di atas daratan. Bagian depan angin laut
adalah zona sempit, di mana suhu, kelembapan, dan gradien tekanan
berubah dengan tajam, serta arah angin berubah secara tiba-tiba dari
darat ke lepas pantai. Saat matahari memanaskan daratan, udara di
dekat permukaan memanas dan naik sehingga menciptakan area
bertekanan rendah. Pada saat yang sama, udara yang lebih dingin
di atas laut menciptakan area bertekanan tinggi. Perbedaan tekanan
ini menyebabkan angin laut mengalir dari laut menuju daratan, dan
front terbentuk ketika udara yang lebih dingin bertemu dengan udara
yang lebih hangat. Bagian depan angin laut merupakan fitur penting
dari SBC karena dapat memicu awan konvektif dan presipitasi, serta
memengaruhi kondisi atmosfer dan kualitas udara setempat. Mi-
salnya, polutan dapat terakumulasi di sepanjang bagian depan angin
laut sehingga menyebabkan konsentrasi ozon dan partikel yang lebih
tinggi. Memahami perilaku dan karakteristik front angin laut sangat
penting untuk memprediksi dan memitigasi dampak sirkulasi angin
laut terhadap cuaca dan iklim.

Saat ini, efek nonlinear mudah dipelajari karena sudah banyak
program numerik yang dikembangkan, tetapi secara pedagogik kita
akan mempresentasikan model analitik. Model yang paling sederhana
adalah menggunakan aproksimasi Boussinesq yang dinyatakan
berikut ini (Feliks, 1988),
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(7.54)
ow  ow ow 1oP p
—tU—FW—=————" g
ot Ox 0z Py 0z p, (7.55)
00 00 00
—+U—+w—=0
o ox oz (7.56)
6_u+8_w =0
ox Oz (7.57)

Kembali Persamaan (7.57), kita dapat menggunakan fungsi stream
dengan melakukan diferensial silang antara Persamaan (7.54) dan

(7.56), sehingga diperoleh persamaan dalam bentuk fungsi vortisitas
() sebagai berikut,

on  On on 00 ow Ou )
+ —:—’ :———:V
a Vo Va aw TTw e Y (059

Langkah selanjutnya untuk menyederhanakan, kita mencari solusi
dalam bentuk gelombang jalan (traveling wave), yaitu menyatakan
solusi dalam bentuk variabel s=x-ct di mana c adalah kecepatan fase
front. Maka Persamaan (7.58) menjadi,

0Os 0z Os oz os (7.59)

Persamaan termodinamika (7.56) dapat dituliskan sebagai
berikut,

O(w+cz) 06 06 0(w+cz)
— 70
Os 0z Os Oz (7.60)
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Persamaan (7.59) dan (7.60) yang harus kita selesaikan. Salah satu
teknik penyelesaian persamaan nonlinier ini adalah menggunakan
multiple scale expansion methods, di mana akan menghasilkan
persamaan diferensial nonlinier yang sudah dikenal sebelumnya,
seperti persamaan KdV, Nonlinear Schrodinger, Sine-Gordon,
dan lain sebagainya. Salah satu persamaan diferensial tersebut ada
yang mempunyai solusi dalam bentuk kink yang menunjukkan sifat
diskontinuitas yang umumnya berhasil memerikan solusi gelombang
kejut (shock wave).

Solusi front angin laut dapat diwakili oleh soliton kink. Soliton
Kink adalah jenis gelombang nonlinear yang memiliki transisi tajam,
atau “kink”, antara dua keadaan yang berbeda. Dalam kasus front
angin laut, soliton kink mewakili batas antara angin darat yang lebih
dingin dan udara lepas pantai yang lebih hangat. Secara matematis,
bagian depan angin laut dapat dimodelkan sebagai solusi soliton
kink untuk persamaan diferensial parsial nonlinier yang mengatur
dinamika atmosfer. Solusi soliton kink dicirikan oleh gangguan lokal
yang mempertahankan bentuknya dan bergerak dengan kecepatan
konstan. Perilaku ini konsisten dengan sifat-sifat yang diamati dari
bagian front angin laut, yang merupakan zona sempit dengan gradien
suhu dan tekanan yang ditentukan secara tajam serta bergerak ke
daratan dengan kecepatan yang relatif konstan. Dalam beberapa
tahun terakhir, terdapat beberapa penelitian yang menggunakan
simulasi numerik dan model matematika untuk menyelidiki sifat
soliton kink dalam konteks front angin laut. Studi-studi ini telah
menunjukkan bahwa soliton kink dapat memainkan peran penting
dalam pembentukan serta evolusi sirkulasi angin laut, dan mereka
dapat memberikan kerangka kerja yang berguna untuk memahami
dinamika fenomena atmosfer yang kompleks ini. Pendekatan ini
masih terbuka untuk dikembangkan. Jika Anda bisa, maka Anda
dapat memublikasikannya di jurnal internasional bereputasi tinggi.

Dalam buku ini, kita menggunakan pendekatan lebih sederhana
yang dikembangkan oleh Yizhak Feliks (1988). Model Feliks
menyatakan suatu front pada lokasi r=a, yaitu kondisi di mana
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y+cz=0 adalah suatu kurva yang memberikan bentuk front. Dengan
kata lain, kita berurusan dengan persoalan nilai batas dinamik. Kiat
akan berurusan dengan sistem koordinat,

w+cz<0, r<a}
w+cz>0, r>a (7.61)

Dengan sistem koordinat ini, maka gaya apung atau fungsi termal
akan kita nyatakan sebagai berikut,

O=y,(w+cz), r<a
O=y.(w+cz), r>a (7.61)

di mana y, dan y, adalah suatu konstanta. Maka Persamaan (7.59)
akan menjadi,

Vzl,z/+k21//=(7, —kzcz), r<a

Vzl// _ pzl// _ (}/1 + pzc2), . (7.62)

Ini adalah persamaan Helmholtz tak homogen, di mana untuk
mencari solusinya agar sesuai syarat batas, maka kita gunakan
transformasi dalam koordinat polar s=rcosa, z=rsina. Dengan
demikian, kita peroleh,

2
13[,%]+L6 v

+ky :(71 +kzc)rsina, r<a

ror\ or 2 o’

2
lag[raa—ijrizZ‘/z_pzl//:(yE+p2C2)rsina, r>a (7.63)
ror r r-oa

Persamaan ini mempunyai solusi (Feliks, 1988),

J, (kr
:Lza —L+1 sin@ —crsina (7.64)
k J (kr) a
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di mana J (x) adalah fungsi Bessel jenis pertama. Dengan definisi
fungsi stream, maka kita akan mudah memperoleh kecepatan u dan
w dengan memanfaatkan relasi rekursi dalam fungsi Bessel.

=3
o3 -
=
w
—
——
o

oo

~ =

=3

- @
=
«
=
-
-
2
=-
=
= T —T T T 1

1.2 1.4 1.6 1.8 2.0

Sumber: Feliks, 1988

Gambar 7.5 Isoplet dari vortisitas yang dihitung berdasarkan untuk solusi
Persamaan (7.64).

Penyebab propagasi front dipelajari dalam kaitannya dengan
vortisitas yang memiliki dua kondisi berikut: satu sebagai gradien
horizontal dari gaya apung dan yang lainnya adalah adveksi non-
linier. Gaya apung selalu cenderung untuk meningkatkan vortisitas
dan menyebarkan bagian front ke hulu (daratan). Sementara adveksi
nonlinier di sebagian besar kasus adveksi partikel dengan vortisitas
rendah ke wilayah vortisitas yang lebih tinggi menyebabkan penu-
runan vortisitas dan memperlambat propagasi front ke hulu.

Secara umum, pola hujan harian sea-breeze akan terjadi pada
sore hari, tetapi ada kalanya hujan maksimum terjadi pada pagi hari.
Penelitian SBC dan curah hujan yang menyertainya telah dipelajari
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menggunakan Curah Hujan Tropis Produk Measuring Mission
(TRMM) Real Time Multi-satellite Precipitation Analysis (MPA-RT)
dari tahun 2000 hingga 2016, penekanan pada kejadian puncak curah
hujan dini hari (Yulihastin et al., 2011). Curah hujan diurnal selama
November hingga Maret pada dasarnya ditandai dengan puncak curah
hujan yang terjadi pada sore hingga malam hari (1500-2100 LT),
tetapi puncak sekunder pada malam hingga pagi hari (0100-0700
LT) juga terjadi pada bulan Januari dan Februari. Terdapat klasifikasi
waktu curah hujan untuk setiap hari menjadi tiga kategori, yaitu curah
hujan sore hingga malam hari (AEP), awal presipitasi pagi (EMP), dan
presipitasi akhir pagi (LMP) dengan puncak yang terjadi pada rentang
waktu 1300-2400 LT, 0100-0400 LT, dan 0500-1200 LT. Terlepas dari
persentase terkecil, peristiwa EMP dicirikan oleh perambatan ke arah
laut (serta ke darat), distribusi fase datar, dan amplitudo rata-rata
yang besar. Karakteristik perambatan EMP lebih menonjol, dengan
indikasi konektivitas yang lebih kuat antara presipitasi sistem di atas
daratan dan lautan. Distribusi fase datar dari peristiwa EMP me-
nunjukkan bahwa waktu presipitasi pesisir tidak selalu terkunci pada
fase angin darat/laut, sehingga memungkinkan terjadinya presipitasi
secara lebih acak. Selanjutnya, peran South China Sea Cold Tongue
(SCS-CT) dan Cross Equatorial Northerly Surge (CENS) sebagai faktor
yang memengaruhi kejadian peristiwa EMP menunjukkan bahwa
SCS-CT umumnya berlaku pada bulan Januari dan Februari serta
kejadian hujan pagi di pantai utara Jawa Barat terutama terjadi ketika
terjadi peningkatan pendinginan SPL di Laut Cina Selatan. Selain itu,
ditemukan bahwa CENS adalah yang paling banyak faktor diferensial
berkaitan dengan fase presipitasi pesisir. Dalam hal ini, CENS ber-
korelasi positif dengan SCS-CT dan ketika dikaitkan dengan peristiwa
EMP, peningkatan bersamaan dari CENS dan SCS-CT terhubung ke
saluran yang sempit anomali angin utara permukaan yang kuat di
lepas pantai Indochina dan Semenanjung Melayu.
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Bab VIl

Dinamika Nonlinier Atmosfer
Ekuator

A theory with mathematical beauty is more likely to be correct than an
ugly one that fits some experimental data.

P.A.M. Dirac

Suatu hal yang paling penting dalam cuaca adalah kondisi instabilitas.
Ketidakstabilan atmosfer mengacu pada keadaan atmosfer, di mana
terdapat potensi perkembangan gangguan atmosfer yang kuat dan ter-
organisir, seperti badai petir, hujan lebat, dan tornado. Dalam atmosfer
yang tidak stabil, udara hangat di dekat permukaan bumi naik dengan
cepat, dan ketika naik, ia mendingin serta mengembun membentuk
awan. Jika ketidakstabilan cukup kuat, awan ini dapat tumbuh menjadi
awan kumulonimbus yang menjulang tinggi yang dapat menghasilkan
hujan lebat, hujan es, dan kilat. Ketidakstabilan atmosfer sering kali
disebabkan oleh adanya udara dingin dan kering di ketinggian, yang
menciptakan lingkungan tidak stabil saat berinteraksi dengan udara
hangat dan lembap di dekat permukaan. Lingkungan yang tidak
stabil ini sering ditandai dengan perubahan suhu dan kelembapan
yang cepat dengan ketinggian, sehingga menyediakan energi yang
dibutuhkan untuk penciptaan cuaca buruk. Ahli meteorologi meng-
gunakan berbagai alat dan teknik, seperti balon cuaca, satelit, dan
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model komputer untuk memantau serta memprediksi ketidakstabilan
atmosfer dan potensi peristiwa cuaca buruk.

Dalam dinamika fluida (cairan atau gas), ketidakstabilan fluida
mengacu pada kecenderungan fluida, untuk menjadi tidak stabil dan
mengembangkan gerakan yang tidak teratur atau kacau. Hal ini dapat
terjadi ketika fluida dikenai gaya eksternal, seperti perubahan suhu,
tekanan, atau kecepatan, yang mengganggu pola aliran alaminya. Ada
beberapa jenis ketidakstabilan fluida, yaitu:

1) Ketidakstabilan Rayleigh-Taylor: Ini terjadi ketika fluida berat
ditempatkan di atas fluida yang lebih ringan, menyebabkan fluida
yang lebih berat tenggelam dan fluida yang lebih ringan naik. Hal
ini dapat menyebabkan pembentukan lapisan campuran turbulen
dan dapat diamati pada fenomena, seperti pencampuran air asin
dan air tawar.

2) Ketidakstabilan Kelvin-Helmholtz: Ini terjadi ketika ada per-
bedaan kecepatan antara dua lapisan fluida yang berdekatan,
menyebabkan mereka bergeser dan menghasilkan pusaran
turbulen. Hal ini dapat diamati pada pembentukan awan atau
gelombang di permukaan badan air (internal waves).

3) Konveksi Bénard: Ini terjadi ketika cairan dipanaskan dari bawah,
menyebabkan cairan menjadi kurang padat dan naik. Hal ini dapat
menciptakan pola siklus naik dan turunnya fluida yang dapat
diamati pada fenomena alam, seperti sirkulasi atmosfer Bumi atau
merebus air dalam sebuah panci.

Dalam buku ini, kita hanya akan mempelajari teori
ketidakstabilan yang terkait pada fenomena atmosfer saja.

A. Ketakstabilan Nonlinier

Ketidakstabilan nonlinier mengacu pada jenis ketidakstabilan di mana
gangguan kecil dalam suatu sistem dapat tumbuh dan berinteraksi
satu sama lain dengan cara yang kompleks dan nonlinier, yang me-
nyebabkan perilaku kacau atau tidak dapat diprediksi. Tidak seperti
ketidakstabilan linier, di mana gangguan kecil tumbuh pada tingkat
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yang konstan dan dengan cara yang dapat diprediksi, ketidakstabilan
nonlinier dapat menyebabkan berbagai hasil yang berbeda tergantung
pada kondisi awal dan sifat interaksi nonlinier antara berbagai kom-
ponen sistem. Salah satu contoh ketidakstabilan nonlinear adalah
turbulensi, yang merupakan jenis ketidakstabilan fluida yang ditandai
dengan gerakan partikel fluida yang kacau pada rentang panjang
dan skala waktu yang luas. Turbulensi adalah fenomena nonlinear
kompleks yang terjadi dalam dinamika atmosfer terutama di sekitar
lapisan batas. Ketidakstabilan nonlinier adalah bidang penelitian yang
menantang dan membutuhkan alat matematika serta komputasi cang-
gih untuk memodelkan dan memahami interaksi kompleks antara
berbagai komponen sistem. Bidang ini terus berkembang dan masih
menjadi bidang kajian yang terbuka. Berbicara terkait ketidakstabilan
dalam dinamika fluida geofisika, tak dapat lepas dari seorang ma-
hadewa bidang ini, yaitu Joseph Pedlosky.

Joseph Pedlosky (lahir 7 April 1938) adalah ahli Geofisi-
ka Fluida Amerika Serikat. Dia adalah seorang ilmuwan
emeritus di Woods Hole Oceanographic Institution. Pedlo-
sky terpilih di United States National Academy of Sciences
pada tahun 1985. Ia adalah penulis buku teks Geophysical
Fluid Dynamics, Ocean Circulation Theory, dan Waves in
the Ocean and Atmosphere. Pedlosky telah memberikan
kontribusi mendasar dalam studi ketidakstabilan baroklinik

dan struktur termal lautan, khususnya termoklin samudra.
Meskipun dia telah banyak memberikan sumbangan pada
dinamika laut, tetapi dia tidak pernah ikut berlayar dengan

kapal riset, dia menemukan banyak fenomena dinamika laut

hanya berdasarkan matematika analitik.

1. Ketakstabilan Barotropik

Di wilayah khatulistiwa, gaya Coriolis kecil karena variasi lintang
yang lemah dalam laju rotasi Bumi. Oleh karena itu, aliran di daerah
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khatulistiwa sering kali hampir barotropik, artinya isobar dan isoterm
hampir sejajar dan aliran sebagian besar diatur oleh keseimbangan
antara gaya gradien tekanan dan gaya Coriolis. Ketidakstabilan baro-
tropik dapat terjadi di wilayah ekuator ketika terjadi ketidaksejajaran
antara gaya gradien tekanan dan arah aliran. Ini bisa terjadi, misalnya,
ketika ada variasi kekuatan atau arah angin pasat, yang bertiup dari
timur ke barat melintasi wilayah ekuator. Variasi tersebut dapat
menyebabkan terbentuknya daerah bertekanan tinggi dan rendah,
yang kemudian dapat menimbulkan ketidakstabilan barotropik. Di
wilayah ekuator, ketidakstabilan barotropik dapat menyebabkan ter-
bentuknya gelombang ekuator, yaitu gangguan berskala besar di lautan
dan atmosfer yang merambat ke arah barat. Gelombang ini dapat
berdampak penting pada pola cuaca dan iklim, termasuk fenomena
El Nifio-Southern Oscillation (ENSO), yaitu variasi periodik suhu
permukaan laut di Samudra Pasifik tropis yang dapat berdampak sig-
nifikan pada pola cuaca di seluruh dunia. Oleh karena itu, memahami
dinamika ketidakstabilan barotropik di wilayah khatulistiwa penting
untuk memprediksi dan memahami pola cuaca dan iklim skala besar,
serta untuk mengembangkan model sistem iklim Bumi yang akurat.

Ketidakstabilan baroklinik memiliki sumber energi berupa energi
potensial yang dibangkitkan oleh gradien kerapatan horizontal. Sum-
ber energi kedua untuk ketidakstabilan ini adalah angin geser hori-
zontal yang mungkin dilepaskan oleh Stress Reynolds. Ketidakstabilan
barotropik dapat terjadi pada daerah yang tidak bertingkat (stratified).
Kita akan mempelajari sifat-sifat barotropik ketidakstabilan dengan
cara yang paling sederhana, yaitu angin dasar (background wind)
yang memiliki geser horizontal tetapi tidak vertikal, yaitu U=U,y,
yang dinamakan stratifikasi horizontal secara linier. Jika kita tuliskan
persamaan gerak sebagai berikut,

(ngUiJu +v8—U+ wa—U—ﬂv+a—p =0

or - ox oy oz ox (8.1)

Dengan aliran adalah inkompresibel, sehingga kita dapat meng-
gunakan fungsi stream. Jika kita mencari solusi dalam bentuk mode
normal, yaitu
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u=i(y.z)e . p=P(».2) (8.2)

Substitusi hasil ini dan gunakan pendekatan fungsi stream, maka
diperoleh,

¢, LA
o ZEk{5- 2o

(8.3)

di mana y(x,y)=¢(y)exp(i(kx-w)), dan c=w/k. Persamaan (8.3)
secara umum dinamakan persamaan Taylor-Goldstein atau persa-
maan Reyleigh, yang merupakan sebuah persamaan nilai eigen. Solusi
persamaan di atas sangat tergantung pemilihan U. Karena secara
umum, ¢ adalah fungsi kompleks maka jika kita kalikan Persamaan
(8.3) dengan kompleks konjugatnya dan kita integrasikan seluruh
ruang, maka kita peroleh,

i

J

—C

&4
oy

Coape | F(BUL Y e
+k2|g| de—j(ﬂU ”J|¢| dy=0
- (8.4)

Kondisi perlu untuk terjadinya ketidakstabilan adalah gradien
potensial vortisitas (8-U, ) bernilai negatif. Jelas bahwa f yang me-
nahan kondisi ketidakstabilan.

Jika kita berurusan dengan stratifikasi vertikal U=U(z), maka kita
mempunyai persamaan Taylor-Goldstein sebagai berikut,

— az_¢_ 2 _aZ_U Lz =
(v C)(azz k¢] 6y2¢+(U—c)¢ 0 (8.5)

Dengan kondisi batas ¢(0)=¢(H)=0, maka kondisi cukup untuk
membuat kondisi stabil secara linier adalah,

N*(z) (8.6)

_>0 N(z)=-8P
(0U/oz)

R(z)=
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di mana ini dinamakan kriteria Richardon yang mencegah suatu
fluida menjadi turbulen.

2. Ketakstabilan Baroklinik

Ketidakstabilan baroklinik adalah jenis ketidakstabilan atmosfer yang
muncul dari interaksi gradien suhu dan tekanan dalam fluida. Dalam
jenis ketidakstabilan ini, fluida distratifikasi sehubungan dengan
suhu dan densitas, serta stratifikasi ini tidak sejajar satu sama lain.
Di atmosfer, ketidakstabilan baroklinik paling sering terjadi di garis
lintang tengah dan tinggi, di mana gradien suhu antara udara hangat
ke selatan dan udara dingin ke utara lebih curam. Ketidakstabilan
ini mengarah pada pembentukan sistem cuaca seperti siklon lintang
tengah, yang merupakan area bertekanan rendah yang berkembang di
sepanjang front pertemuan massa udara hangat dan dingin. Gradien
tekanan dan gradien suhu berinteraksi untuk menghasilkan gerakan
fluida, dan saat fluida bergerak, hal tersebut menginduksi perubahan
suhu dan tekanan, yang mengarah ke umpan balik positif yang dapat
memperkuat ketidakstabilan.

Ketidakstabilan barokliniks dapat dipelajari melalui persamaan
berikut ini,

aa—f+U.Vﬁ=—R(90)v9—R(9)V00+Qx(ﬁx/€) (8.7)

di mana u adalah fluktuasi kecepatan dan 6 fluktuasi potensial
temperatur. Suatu fluida bertingkat (stratified) stabil, di mana isop-
yenals (permukaan densitas potensial konstan) atau isentrop (suhu
potensial konstan permukaan) miring ke atas. Hal ini dapat menjadi
keadaan tunak dalam fluida yang berputar karena horizontal yang
dihasilkan gradien tekanan dapat diseimbangkan oleh gaya Coriolis.
Jika parsel fluida dipindahkan sepanjang lintasan yang kemiringannya
a memenuhi 0 < a < ¢ di mana ¢ adalah kemiringan isopycnals,
gaya apung akan mempercepat fluida (fluida ringan naik dan fluida
berat tenggelam) dan situasi menjadi tidak stabil. Energi potensial
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dilepaskan dan diubah menjadi energi kinetik dalam bentuk kon-
veksi termal. Analisis penskalaan menunjukkan bahwa skala panjang
horizontal paling disukai ketidakstabilan baroklinik adalah urutan,
atau melebihi, radius Rossby deformasi dan fluktuasinya bersifat skala
sinoptik. Pembahasan secara lengkap ketidakstabilan Baroklinik dan
Barotropik memerlukan suatu buku tersendiri.

B. Struktur Disipasi dan Teori Chaos

Sesuatu yang besar sering kali muncul dari sesuatu yang kecil dan
tak terduga, tak terkecuali pemahaman kita tentang teori Chaos.
Pemahaman ini tak dapat dilepaskan dari apa yang digagas dan
dialami oleh seorang meteorolog bernama Edward Lorenz. Berawal
dari hari musim dingin yang sangat dingin di tahun 1961, Edward
Lorenz (ahli meteorologi) ingin memeriksa urutan tertentu hasil
model cuaca secara lebih rinci (prediksi cuaca dilakukan dengan
suatu model numerik cuaca yang harus diberikan input kondisi awal
setiap hari), tetapi dia mengambil jalan pintas. Alih-alih memulai
seluruh putaran, ia memulai setengah jalan, mengetik angka langsung
dari hasil sebelumnya untuk memberikan kondisi awal. Kemudian
ia membiarkan komputer menjalankan program dan minum kopi.
Ketika kembali satu jam kemudian, ia menemukan hasil yang tidak
terduga. Alih-alih menduplikasi hasil sebelumnya, hasil baru menun-
jukkan cuaca virtual menyimpang begitu cepat dari pola sebelumnya
sehingga semua kemiripan antara keduanya telah hilang hanya dalam
beberapa waktu ke depan dalam jangka yang lama.

Pada awalnya, Lorenz berasumsi bahwa tabung vakum di
komputer Royal McBee-nya rusak, tetapi itu mengejutkan bahwa
tidak ada kerusakan. Masalahnya terletak pada angka yang ia ketik.
Enam tempat desimal disimpan di memori komputer: .506127. Untuk
menghemat waktu, Lorenz hanya mengetikkan tiga digit angka setelah
koma: .506. Hal ini familiar dan masuk akal karena para ilmuwan
percaya bahwa gangguan awal yang kecil menyebabkan sedikit
perubahan pada perilaku sistem dalam jangka panjang. Komputer
Lorenz menggunakan sistem persamaan deterministik murni se-
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hingga model cuaca akan menghasilkan prediksi cuaca untuk masa
depan dengan titik awal tertentu. Sebaliknya, titik awal yang sedikit
berbeda akan menyebabkan prediksi cuaca yang sedikit berbeda.
Lorenz memperkirakan bahwa variasi numerik kecil (mirip dengan
hembusan angin kecil) tidak mungkin memengaruhi fitur cuaca skala
besar yang penting secara signifikan. Namun, dalam sistem persamaan
Lorenz yang unik, kesalahan sekecil itu terbukti membawa bencana.
Saat ini, fenomena ini dikenal sebagai ketergantungan sensitif pada
kondisi awal. Lorenz kemudian menjuluki penemuannya sebagai
“efek kupu-kupu”: persamaan nonlinier yang mengatur cuaca sangat
peka terhadap kondisi awal sehingga kupu-kupu yang mengepakkan
sayapnya di Madagaskar dapat memicu tornado di Australia. Dan ia
menyimpulkan bahwa prakiraan cuaca jangka panjang adalah suatu
hal yang mustahil.

Dari kejadian itu, Lorenz membuat makalah dan diterima di
jurnal yang dikelola oleh American Meteorological Society yang
bernama Journal of The Atmospheric Science, yaitu Lorenz, Edward
N. (1963). “Deterministic non-periodic flow”. Journal of the Atmospheric
Sciences. 20 (2): 130-141. Makalah ini mendorong lahirnya teori baru
terkait prediktabilitas yang dinamakan teori Chaos (kekacauan).
Teori ini menyangkut sistem deterministik yang perilakunya pada
prinsipnya dapat diprediksi. Sistem kacau dapat diprediksi untuk
sementara dan kemudian menjadi acak/rumit. Jumlah waktu di
mana perilaku sistem kacau dapat diprediksi secara efektif bergantung
pada tiga hal: seberapa besar ketidakpastian yang dapat ditoleransi
dalam ramalan, seberapa akurat kondisi saat ini dapat diukur, dan
skala waktu yang bergantung pada dinamika sistem, yang disebut
waktu Lyapunov. Waktu ini tergantung sistem yang dibahas, mulai
dari orde milidetik, beberapa hari, hingga juta tahun. Dalam sistem
kacau, ketidakpastian dalam perkiraan meningkat secara eksponensial
dengan berlalunya waktu. Artinya, dalam praktiknya, prediksi tidak
akan terjadi untuk jangka Panjang, yaitu mulai lebih dari dua atau
tiga kali waktu Lyapunov. Ketika prediksi tidak dapat dibuat, sistem
tampak acak. Teori Chaos adalah metode analisis kualitatif dan
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kuantitatif untuk menyelidiki perilaku sistem dinamis yang tidak
dapat dijelaskan dan diprediksi oleh hubungan data tunggal, tetapi
harus dijelaskan dan diprediksi oleh hubungan data yang utuh dan
berkelanjutan.

Teori Chaos pada dasarnya adalah teori tentang dinamika sistem
yang tak linier (non linier). Suatu sistem dikatakan nonlinier jika out-
put tidak berbanding lurus dengan input atau dalam bahasa matema-
tika, suatu sistem yang melanggar prinsip superposisi linier. Sistem
nonlinier secara umum tidak mempunyai solusi analitik atau disebut
nonintegrabel. Hanya sistem nonlinier tertentu yang mempunyai
solusi analitik (integrabel), yaitu persamaan solitonik atau persamaan
yang mempunyai solusi soliton. Dalam makalah ini, kita tidak mencari
solusi integrabel, tetapi mencari solusi yang nonintegrabel. Sistem ini
secara analitik dapat dipelajari dengan melihat kelakuan solusi secara
kualitatif atau geometri. Secara geometri, kelakuan sistem nonlinier
akan mewujudkan diri dalam bentuk konsisi tunak, kondisi periodik,
dan kondisi. Terdapat perilaku khas dari sistem nonlinier yang nonin-
tegrabel, yaitu solusi akan sangat tergantung dari pemilihan parameter
atau konstanta yang terdapat dalam sistem. Perilaku solusi terhadap
perubahan parameter atau konstanta dinamakan bifurkasi.

Teori ini mencoba melihat kelakuan secara kualitatif dari solusi
suatu persamaan, tergantung dari parameter yang ada dalam persa-
maan tersebut. Pada awalnya, teori ini disebut dengan nama teori
Katastrope (Catastrope theory). Secara umum, jika solusi persamaan
dinamika, yaitu mempunyai kelakuan yang sama untuk setiap fungsi,
maka solusi tersebut dikatakan secara struktural stabil. Sebagai con-
toh, ambil suatu persamaan

dP
P w(u=P) (8.8)

di mana v dan y adalah konstanta yang menyatakan parameter
persamaan. Persamaan ini dapat dituliskan dalam bentuk diskrit

sebagai berikut,
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F., =VF, (/J - B) (8.9)

Dengan mengambil y=I1 maka solusi numerik persamaan-8
dengan parameter v sebagai peubah bebas akan menghasilkan seperti
pada Gambar 8.1. Suatu persamaan diferensial dikatakan mempunyai
solusi unik apabila dia berkelakuan baik. Fungsi yang berkelakuan
baik adalah pemetaan satu-satu. Pada saat v=3 maka untuk satu harga
dari parameter, sehingga persamaan akan mempunyai dua jenis Solusi.
Dengan naiknya harga parameter ini, maka solusi yang mungkin akan
semakin banyak. Dengan kata lain, kita tidak akan mempunyai solusi
yang unik untuk satu harga dari parameter v ini.

Diagrarm bifurkasi
1.2 T T

08

04+

021

1 15 2 25 3 35 4
v

Ket.: Nilai pada saat v= 3 adalah titik bifurkasi pertama, nilai v=3.46 adalah titik
bifurkasi kedua. Pada kondisi ini persamaan-8 tidak mempunyai solusi yang unik karena
fungsi sebagai mahluk pemetaan tidaklah berlaku lagi.

Gambar 8.1 Perilaku solusi persamaan-8 dimana peubah bebas adalah v.

Diagram pada Gambar 8.1 dinamakan diagram bifurkasi. Dia-
gram ini berguna untuk pemilihan harga parameter yang memerikan
dinamika intrnisik dari suatu model ekosistem laut yang kita pelajari.
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Pemilihan harga parameter pada titik bifurkasi menyebabkan sistem
kita menjadi tak dapat diprediksi serta secara struktural menjadi tidak
stabil, dan ini menjadi sistem chaos (Holton dan May, 1995). Hal
yang luar biasa adalah selisih antara harga ke-n-1 dan ke-n, dibagi
dengan nilai ke-n, dikurangi nilai ke-n+1 selalu sama, yaitu 4.66921
yang dinamakan konstanta Feigenboum (6) (Holton dan May, 1995).
Salah satu sifat sistem nonlinier adalah sensitif terhadap nilai awal, di
mana hal ini dipelajari melalui sebuah nilai eksponen yang dinamakan
eksponen Lyaponov (Holton dan May, 1995; Wiggins, 2008).

Tinjau P(t) adalah solusi dari persamaan-8 (persamaan nonlinier)
dan perubahan kecil (small variation) dalam solusi dinyatakan dalam
bentuk JP(t), sedangkan perubahan nilai awal akan dinyatakan oleh
0P(t ). Sensitivitas kepada kondisi awal menyatakan bahwa sedikit
variasi akan memberikan dampak yang besar (eksponensial) kepada
hasil akhir. Hal ini secara kualitatif akan dinyatakan oleh,

o
[oP(e) = e*|6P(x,) (8.10)
Ini yang dinamakan eksponen Lyaponov. Dengan definisi limit
(0->lim ) dan melakukan operasi logaritma natural, maka eksponen
Lyaponov menjadi,

. [1e. (d
wa-lim| 136 L) s ween) gy

Untuk perhitungan yang akan diukur adalah A _yang dinyatakan
oleh,

(L (df(P)
A = lim 11m[21n(dpﬂ (8.12)

t—=>on—>=| =0

Dalam komputasi, kita tidak menghitung sampai tak berhingga,
tetapi dengan bilangan yang besar. Hasil perhitungan dari Persamaan
(8.12) dinyatakan dalam Gambar 8.2.
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Gambar 8.2 Sensitivitas terhadap pemilihan nilai awal secara
kualitatif diperikan oleh eksponen Lyaponov.
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Ket.: Warna merah adalah solusi dengan nilai awal 0.5 dan nilai parameter v=3.7
(Exponen Lyapunov positif), sedangkan garis putus biru adalah solusi dengan
nilai awal 0.7 dan nilai parameter v=3.7.

Gambar 8.3 Sensitivitas solusi terhadap nilai awal.

Harga eksponen Lyaponov mempunyai nilai yang negatif dan
positif. Nilai negatif menunjukkan orbit atau kelakuan yang periodik
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dan nilai positif menunjukkan kelakuan yang kacau. Dapat ditunjuk-
kan bahwa jika kita memilih koefisien dengan nilai eksponen Lyapu-
nov positif, maka sistem tersebut akan sensitif terhadap pemilihan
nilai awal. Sebagai contoh, perubahan nilai awal 0.2 dari nilai semula
akan memberikan perubahan solusi pada interval waktu ke sembilan
(lihat Gambar 8.3).

Lorenz menjelaskan penemuan ini melalui model cuaca seder-
hana, di mana cuaca digambarkan sebagai fluida yang dipanaskan dari
bawah (lihat Gambar 8.4). Masalah tersebut melibatkan dua fenom-
ena, yaitu fenomena gerak dan fenomena difusi termal. Membahas
fenomena tersebut adalah mencari solusi persamaan Navier-Stoke
(gerak) dan persamaan difusi termal.

»/‘\/‘\fT
A N NS

S S

«—

s

Ket.: Sirkulasi atmosfer ekuator paling mendasar adalah konveksi, yaitu sirkulasi fluida yang
dipanaskan dari bawah. (https://slideplayer.com/slide/4182839/).

Gambar 8.4 Sirkulasi atmosfer ekuator

Kedua persamaan dapat ditulis (untuk menyederhanakan soal,
kita asumsikan fluida invarian terhadap translasi pada sumbu y) dalam
2D karena hanya variabel x dan z yang berperan menjadi,

ﬁ(au ou au] oP  ou  du

Rl N it
o lox ) ox Soar for (8.13)

[ ow ow ow OoP o’w  w
—tu—+ -Nng (8.14)
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dan persamaan difusi termal,
00 00 00 [aza azej
+ + =K

o Vox Moz “\ox o (8.15)
Selanjutnya, kita menggunakan pendekatan Boussinesq, yang
menyatakan densitas sebagai fungsi temperatur sebagai berikut p =
<p>(1-aAB). Fluida tidak dapat dimampatkan, sehingga kita dapat
menyatakan kecepatan dalam fungsi aliran (stream function) sebagai

berikut:

_ov w=¥

u = =
Oz ox (8.16)

Sementara kita lakukan aproksimasi untuk suhu,
AG ~
H(x,z,r):6’0+A6’-?z+6’(x,z,r) (8.17)

di mana H adalah ketinggian troposfer, dan v=#/p adalah visko-
sitas kinematik. Substitusikan fungsi ini ke persamaan Gerak, maka
kita peroleh (kita sudah banyak berlatih untuk hal ini di bab terdahulu
sehingga ini bukanlah menjadi perkara sulit),

i 2 :_M+ V4 + a_é
61‘( V/) 6(X,Z) v gaax (8.18)

_ =2+ Yy 2
o * +KV°0 (8.19)

di mana
o4.8) o408 _odoB o @ 2
Ax,z) ox oz &z ox ’ o’ oz’
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Untuk mendapatkan gambaran umum, kita mengambil linierisasi
sehingga persamaan menjadi,

O (s . o0

—(V)=W'y + ga— (8.20)
o V)= Wiy rga

00 _AT oy | 25 (8.21)
ot H ox

Persamaan di atas sudah diperoleh solusinya oleh Barry Saltzman,
seorang geofisikawan yang tertarik dengan penelitian tentang konveksi
mantel. Dia mendapatkan solusi sebagai berikut,

|G ol
7] :Qosm —X |SIn| —Z
H H (8.22)
T T a . (0
e —eoCOS E.x Sin EZ (823)

di mana a adalah parameter rooling (lingkaran) dan jika kita
substitusikan hasil ini, maka kita peroleh relasi antarkonstanta sebagai
berikut,

aH*AT 2 (1+a?)
a =& = rz dan R, 242_1 (8.24)
a

R

dimana R dinamakan bilangan Reyleigh dan R_dinamakan criti-
cal of Reyleigh number. Sekarang kita membahas kecerdikan Lorenz,
yaitu asumsikan bahwa gerak spasial masih menunjukkan perilaku
periodik tetapi tidak bersifat temporal, sehingga amplitudonya
bergantung pada waktu. Lorenz mengemukakan suatu ansatz, yaitu
suatu tebakan atau asumsi tambahan yang dibuat untuk membantu
memecahkan masalah, yang nantinya dapat diverifikasi sebagai bagian
dari solusi melalui hasilnya. Lorenz mengemukakan ansatz, (Lorenz,
E, 1966),
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g(x,z,t)=ﬁ@)((t)sin[%xjsin(%zj (8.25)

5@,;;):&%2 y(t)cos(%xjsm(%zj-z(z)smf%z] (8.26)

dengan kondisi batas,
6(0,0,0)=0(0,H1)=y(0,01)=y(0.H1)=Ny(0,00)=Ny(0.H1)=0 (8.27)

Substitusikan solusi ini ke persamaan gerak dan difusi termal,

serta abaikan suku orde empat dan gunakan syarat batas maka setelah
penurunan yang melelahkan diperoleh,

d—X =—-oX +oY

dr

A xyerx-y (8.28)
dr

ﬂ =XY-bZ

dr

Ini dinamakan persamaan Lorenz, di mana 7 = 7 H? (1+4a?)

kt adalah waktu ternormalisasi; o =v/k adalah bilangan Prantd, b =
4(1+a?)", dan r = Ra/Rc co DT dinamakan parameter kontrol.
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Jika kita ambil persamaan Lorenz yang linier maka kita peroleh,

dax _ -oX +ol

de

a_ vy (8.29)
d

Yy

de
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Persamaan ketiga mempunyai Solusi,
Zt)=Z,e” (8.30a)

Persamaan pertama dan kedua dapat digabung sehingga diper-
oleh,

2 2
dX LAY xav=0 (8.30b)
d* do
di mana y=-(r+0?) dan A=-(6+ro+2). Persamaan ini mudah dicari
solusinya dengan metode separasi variabel.

Perilaku Persamaan (8.28) biasanya dipelajari secara kualitatif
dengan menganalisis solusi pada lintasan dalam ruang fase. Lintasan
ditentukan oleh fungsi P(), yang dikatakan periodik apabila kembali
ke titik semula dan disebut kuasi-periodik. Jika ada selang waktu
signifikan, 7, P(t+7) akan mendekati P(¢). Atau lebih formalnya, P(t)
dikatakan kuasi-periodik jika untuk setiap >0 dan untuk setiap selang
waktu ¢ terdapat selang waktu 7(e,7 )>7 dan waktu ¢ (&7 ) sehingga
jika t, > t, maka P(t,+7)-P(t,) < e.. Lintasan P(t) yang bukan kuasi-
periodik disebut non-periodik. Tentu saja, lintasan tidak memenuhi
prinsip-prinsip di atas untuk aliran nonperiodik, sehingga lintasan
dapat berbentuk sembarang, yang tidak harus dekat dengan titik batas.
Lintasan nonperiodik mewakili aliran nonperiodik.

Lintasan yang dicapai saat fluida mencapai keadaan konvektif
ditunjukkan pada Gambar 8.5. Lintasan diperoleh dengan memvari-
asikan nilai . Kita tahu bahwa r sebanding dengan perbedaan suhu.
Jika pemanasan berlangsung, perbedaan suhu semakin menonjol,
sehingga air mulai memanas. Lintasan alirannya masih kuasi periodik,
artinya air belum bergolak. Pada Gambar 8.5, kita mendapatkan
aliran non-periodik. Hal ini menandakan bahwa air telah mengalami
turbulen atau telah terjadi aliran konveksi.
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Ket.: a) Deret waktu fungsi aliran dan fungsi difusi termal, b) memplot fungsi aliran dan
difusi termal pada bidang x-z, c) ruang fasa dalam rezim konvektif.

Gambar 8.5 Aliran Non-Periodik

R EEEE ]

Beberapa coding MATLAB yang mungkin berguna,
1) Lorenz equation

clear all
X0=0;
Y0=0.5;
Z20=0.5;
tspan=[0:0.01:50];
y0=[X0;Y0;20];

[t,y]=0ded45(‘'lorenl’, tspan,y0);
plot(t,y(:,1), ", t,y(:,2),"b",t,y(:,3),"k")
hold on
grid
xlabel (‘t’);
ylabel (‘v');

figure
plot3(y(:,1),y(:,2),y(:,3))
grid
xlabel (X")
ylabel ('Y")
zlabel (Z")
lorenl:

’
’

function yprime=nonlinear2(t,y);

r=28; bb=8/3; p=10;

yprime=[ -p*y(l) + p*y(2)
-y (1) .*y (3)+r*y (1) -y (2)
y (1) .*y(2) -bb*y(3)1;
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hasilnya:

2) Ruang fase

clear all

X0=0.5;

Y0=0.5;

Z0=0.05;

tspan=[0:0.001:150];

y0=[X0;Y0;20];

[t,y]=0ded5 (‘perslba’, tspan,y0);

figure

psi=y(:,1);

teta=y(:,2)-y(:,3);

teta=teta;

plot (t,psi/max (psi),’'b’,t,teta/max (teta)/6," r")

hold on

grid

xlabel (‘\tau’);

ylabel (‘Amplitude’);

legend (‘\Psi’,’\Theta’)

figure

plot3(y(:,1),y(:,2),y(:,3),’m","  LineWidth’,1)

grid

xlabel ('X");

ylabel ('Y");

zlabel ('Z2")
5

axis([-15 18 -100 100 50 1501])
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persl5a.m

function yprime=nonlinear?2(t,y)
H=100; % tinggi silinder (m)

R=0.1; % jari jari silinder (m)

a=10; %roling

k=0.6089; S%$konduksi W/ (mK),

b=0.0007; %koefisien ekpansi termal air 1/oC
v=0.801; %viskositas air m/s2,

rho=1; %densitas air kg/m3

g=9.8; S%percepatan gravitasi

dT=500+273; %beda temperatur Kelvin
Ra=b*g*dT*H."3/ (k*v); %

Pr=v/k %prandtl number

Rc=pi."2* (1+a.”2)."3/a."2;

r=Ra/Rc
bb=1*4* (1+a"2) " (-1)
yprime=[ -Pr*y(1l)+Pr*y(2)

-y (1) .*y (3) +r*y (1) -y (2)
y (1) .*y(2) -bb*
hasilnya:

3) Konveksi termal

clear all;

clf;

x=-10:0.01:10; z=0:0.01:100;
%Parameter

H=100; % tinggi silinder (m)
R=0.1; % jari jari silinder (m)
a=10; %roling

k=0.6089; %konduksi W/ (mK),
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b=0.007; %koefisien ekpansi termal air ?=0.0007 1/oC
v=0.801*10"(-6); %viskositas air ?=0.801 x 10-6 m/s2,

rho=1000; %densitas air 2?0 = 1000 kg/m3
g=9.8; %percepatan gravitasi

dT=300; %beda temperatur
Ra=b*g*dT*H."3/ (k*v); % Ra=?g?TH3/??
Pr=v/k; $%$prandtl number

Rc=pi."2* (1+a”2)"3/a”2; % bil Rayleigh kritis
Sgrid

[X,Z]=meshgrid(x,z);

samplitude konstan
Ap=sqgrt (2) *k* (1+a”"2) /a;

At=Rc* (dT+273) / (pi*Ra) ;

$fungsi

phi=Ap* (sin (a*pi/H*X) .*sin (pi/H*Z)) ;
T=At* (cos (a*pi/H*X) .*sin (pi/H*Z)-sin (2*pi/H*Z)) ;
Tl=abs (T); %nondimensional
T1=10"(9)*T1-273; %dimensional oC
T2=abs (T1)-200;

T2=abs (T2) ;

subplot(1,2,1)

contourf (X, Z,phi); shading interp
colormap;colorbar

xlabel (‘R")

ylabel (‘H")

subplot(1,2,2)

pcolor(X,Z,T2); shading interp
colormap; colorbar

xlabel (‘R’)

hasilnya:
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C.

Gelombang Ekuator Nonlinier

Gelombang ekuator nonlinier adalah jenis gelombang laut yang terjadi
di dekat ekuator dan dicirikan oleh interaksi nonlinier antara berbagai
komponen gelombang, seperti amplitudo dan frekuensinya. Misalnya,
gelombang nonlinier yang disebut soliton mempunyai ikatan kuat
antara amplitudo dan kecepatan fasenya.

1)

2)

3)

280

Ada beberapa jenis gelombang ekuator nonlinier, antara lain:

Gelombang Rossby: Gelombang ini dicirikan oleh perambatannya
ke arah barat dan didorong oleh rotasi Bumi. Jika ini terjadi di
laut maka gelombang ini sering diamati di Samudra Pasifik, di
mana mereka dapat menyebabkan perubahan ketinggian dan suhu
permukaan laut.

Gelombang Kelvin: Gelombang ini didorong oleh perubahan pola
angin di sepanjang ekuator, yang menyebabkan variasi suhu dan
sirkulasi laut. Di laut mereka sering diamati di Samudra Pasifik,
di mana mereka dapat menyebabkan perubahan permukaan laut
dan memengaruhi pola iklim.

Gelombang Khatulistiwa: Gelombang ini adalah kategori gelom-
bang umum yang mencakup gelombang Rossby dan Kelvin, serta
jenis gelombang lain yang terjadi di dekat garis khatulistiwa.
Mereka dicirikan oleh persamaan pembangun yang nonlinier dan
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kemampuannya untuk berinteraksi dengan komponen gelombang
lainnya, seperti amplitudo dan kecepatan fasenya (soliton).

Pada dasarnya, fenomena yang umum terjadi adalah nonlinier
sehingga pemahaman atas gelombang ini mutlak diperlukan.

1. Gelombang Kelvin Nonlinier

Kita mulai pembahasan dengan gelombang yang sangat penting dan
sering terjadi, yaitu gelombang Kelvin. Untuk menurunkan perilaku
gelombang ini, kita mulai dengan persamaan air dangkal baroklinik
nonlinier menggunakan (x, y) pada bidang beta dengan suku gaya
hanya memasukkan mekanisme gaya internal dari jenis pemanasan
kumulus (Zou dan Cho, 2000),

ou Ou Ou o

—+tu—+v——pyv+—=0

o ox Ox ox (8.31)
@+ @+ —+y 8¢ =0

ot ox  Ox oy (8.32)
o9 ogu) o) | Ou  Ov

o ox | oy ox oy (8.33)

di mana semua variabel telah dinondimensionalisasi dengan
mengintroduksi suatu skala panjang dan waktu. Skala panjang
didefinisikan oleh L =V( C/pB) dan skala waktu didefinisikan oleh T
=1/V(CB), C=V(gH), di mana H adalah ketinggian troposfer dan f8
adalah parameter bidang beta. Pemanasan internal (diabatic heating)
Q=y(0u/dx+0v/dy) adalah panas yang dilepaskan oleh kondensasi
sebanding dengan fluks kelembapan ke atas dari troposfer yang lebih
rendah karena konvergensi kelembapan tingkat rendah.

Gelombang nonlinier yang sudah banyak dikenal orang adalah
gelombang soliter atau dinamakan soliton. Soliton merupakan jenis
gelombang yang mempertahankan bentuk dan kecepatannya saat
merambat melalui media, tanpa menyebarkan atau kehilangan energi.
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Tidak seperti gelombang lain, yang biasanya menyebar dan kehilangan
energi dari waktu ke waktu, soliton memperkuat dirinya sendiri dan
dapat menempuh jarak jauh tanpa kehilangan bentuknya. Dalam
kasus gelombang Kelvin, maka sinyal nonlinier muncul dalam bentuk
paket gelombang sehingga kita akan mencari sebuah paket soliton.
Telah diketahui bahwa sebuah paket gelombang yang merambat
tanpa mengubah bentuk disebut soliton, yang umumnya memenuhi
persamaan Schrodinger nonlinear (NLS). Persamaan menggambarkan
keseimbangan efek dispersi dan efek nonlinier. Untuk mengurangi
NLS, kita menggunakan ekspansi berganda di mana kecepatan zona
u pertama kali dinyatakan dalam bentuk amplitudo dan komponen
gelombang zonal, dengan bilangan gelombang dasar k dan frekuensi
w(k). Untuk mendapatkan persamaan NLS, maka kita mengekspansi
variabel kecepatan sebagai berikut,

© r+

u(xrt)=e3 e S A (ER (VEY (ni) b (gan)

r=0 =0

Ekspansi ini berlaku sama untuk v dan w, di mana ¢ adalah suatu
parameter kecil (misalnya, 0.01 dan lain-lain), E(x,t)=exp(-i(kx-w(k)
t)), cc adalah kompleks konjugat, r dan s menyatakan order (tingkat/
pangkat) dari amplitudo dan komponen harmonik. Fungsi 6 (y) ~
H(y) adalah komponen meridional, dengan H(y) adalah fungsi Her-
mite. Fungsi ini akan meluruh ketika jauh dari ekuator sehingga sinyal
atau gelombang yang merambat sepanjang ekuator akan meluruh ke
lintang tinggi. Dengan kata lain, ekuator bertindak sebagai penjebak
gelombang dan komponen ini sering disebut mode Kelvin. Lebih
lanjut, (ze(x—Cgt) merupakan koordinat gelombang jalan dan =€’
adalah slow time variable. Substitusikan Persamaan (8.34) ke Persa-
maan (8.31), (8.32), dan (8.33) dengan menggunakan transformasi
gelombang berjalan dan variabel waktu lambat, kita mendapatkan
persamaan dari kecil ke besar. Urutan kecil adalah mode dominan,
urutan lebih besar adalah mode minor, dan seterusnya.
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Orde ke-nol adalah,

ou'® — ' +ikg®" =0

(8.35)
¢( 1)
v+ + X =0 (8.36)
Oy
v
i 4(0D) _ 1Ty, (0D —
iog +(1 7)(11{14 + & =0 (8.37)

Solusi telah kita kenal, yaitu gelombang Kelvin linier (Zou dan
Cho, 2000),

u® =g Ay (& )N e R ')[s HM(%)%—%HM (%)}ei§+cc (838)

V(Ol) — Aol (é/, T)N—le—i(kx—wt) |:iSan ( )j| e_;*a +cc (8.39)

2
=
U = a4, (£, 0N e "|:s H,, (%)—SBHWl (ﬁ)}eff +cc (8.40)

di mana az\/(l—y), s, =1/2(w+ka), s,=-(w’-k*a?), s, =n(w-ka), dan
H (y) adalah fungsi Hermite ke-n yang tidak dinormalisasi. Fungsi
A01(C,t) adalah solusi dari orde pertama yang memenubhi (lihat Zou
dan Cho (2000) untuk turunan detail),

04 ()24 :
la—gl-l-%a) (k)?gl‘*‘v(k”/lod 4y, =0 (8.41)

di mana w” adalah turunan kedua dari w terhadap k dan v(k)
adalah konstanta Landau. Ini disebut persamaan Schrodinger Non-
linier (NLS). Solusinya diberikan oleh,

Ay, (C, T) = (0) SeCh[ (g - Cgr):| e e (8.42)
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di mana Am("):[(ng-ZCgV)/(Zw”v]“z, L=[2w”/(Cg2-2CgV]“2,
k=Cg/2w”, dan w=CgV/2w”. Solusi Persamaan (8.42) dinyatakan dalam
bentuk grafik sebagai berikut,

* -
-
~
-
—

Envelope

Wavepacket

~

~

Gambar 8.6 Solusi soliton tunggal persamaan Nonlinear Schrodinger.

Persamaan Schrodinger nonlinier menggambarkan evolusi
selubung kelompok gelombang termodulasi. Suku pertama menun-
jukkan evolusi dengan waktu, suku kedua mewakili sifat dispersi yang
dinyatakan dalam perilaku gelombang pembawa, dan suku ketiga
mewakili nonlinier yang membuat gelombang cenderung tinggi, yang
dinyatakan dalam selubung. Selanjutnya, simulasi dengan C = 5 m s/,
V=0.35 m 57!, dan periode gelombang 60 hari menunjukkan soliton
tunggal tanpa redaman dan gaya eksternal. Kecepatan selubung (gugus
awan besar) merambat ke arah timur dan kecepatan pembawa (gugus
awan yang lebih kecil) merambat ke arah barat. Ini digambarkan pada
Gambar 8.7.
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Gambar 8.7 Propagasi gelombang ekuator Kelvin nonlinier yang diperikan
oleh persamaan Schrodinger Nonlinier.

Paket gelombang yang memenuhi Persamaan (8.41) mewakili
kondisi tertutup atau terisolasi, di mana tidak ada gaya eksternal yang
bekerja. Paket gelombang di atas muncul karena pemanasan internal
(Q). Pada kondisi alam yang sebenarnya, sistem menjadi terbuka, di
mana terjadi interaksi dengan sistem iklim lainnya. Interaksi dengan
sistem lain ini dinyatakan dalam bentuk gaya eksternal. Akibat gaya
ini, sistem merespons dalam bentuk disipasi, dinyatakan sebagai efek
redaman.

2. Gelombang Rossby Nonlinier

Dalam dekade terakhir, teori gelombang ekuator merupakan riset
yang cukup intensif karena pemahaman yang baik terhadap fenomena
ini diyakini mampu menjelaskan beberapa ciri mendasar dari iklim
tropis dan perubahan global, seperti sebagai sirkulasi Walker, osilasi
frekuensi rendah Madden-Julian, dan ENSO. Salah satu gelombang
yang berpengaruh terhadap dinamika ekuator terutama pada BMI
adalah aktivitas gelombang Rossby. Dalam kenyataannya, diketahui
bahwa pada BMI mengalami pemanasan yang intensif dan banyak
fenomena yang berperan di dalamnya sehingga gelombang Rossby
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yang memasuki BMI tidaklah merambat tanpa gangguan, melainkan
dia akan mengalami gaya eksternal terutama pengaruh pemanasan
diabatik dari lautan. Dalam buku ini, kita akan membahas bagaimana
gelombang Rossby ekuator diturunkan dan secara kualitatif akan
dibahas bagaimana gaya eksternal bekerja di dalamnya. Untuk
mempelajari hal ini, penguasaan terhadap suatu metode yang sangat
penting, yaitu ekspansi multiskala, merupakan suatu keharusan.
Konsep dasar metode ini dapat dilihat pada apendiks.

Persamaan dasar yang mengatur adalah persamaan vortisitas
potensial kuasi-geostropik model perairan dangkal di ekuator pada
bidang f3, yang ditulis dalam fungsi stream,

2 62 62
B S Vi -E Ly =0, V=t
(6! Oy Ox Ox 6y][ﬁy v a V/} o’ oy’ (8 43)

Salah satu ciri wilayah ekuator adalah segala macam bentuk
persamaan diferensial akan mempunyai syarat batas,

lim2%=0 (8.44)

yoto ox

Persamaan (8.43) akan diselesaikan dengan menggunakan
pendekatan sebagai berikut (Zun-Tao et al., 2005),

y/:y7+w':—f[U(T)—c]dr+W' (8.45)

Substitusikan ke Persamaan (8.43) sehingga diperoleh,

0 0 | » ) d’U \oy
—+(U-c)=— |Vy'+J(y.V 1- =0 8.46
{8[4—( C)ﬁx} v (l// V/)-{ dy’ J ox ( )

di mana J adalah Jacobian, yang merupakan manifestasi suku
nonlinier. Selanjutnya, kita menerapkan metode multiple scale expan-
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sion, di mana kita melihat perubahan temporal dan spasial memiliki
skala yang tidak sama. Jika kita introduksi parameter kecil €, maka
kita lakukan transformasi koordinat sebagai berikut,

1 3

X=¢&x, 1=¢£%, 0o

0 0K _,0  0_00r_ 0
ox 0X ox ox’ o or ot or (8.47)

Hal ini menyatakan bahwa perubahan temporal lebih lambat/
kecil dari perubahan spasial. Dengan menganggap bahwa suku non-
linier merupakan suku gangguan (weakly nonlinear) maka di depan
suku nonlinier (Jacobian) kita berikan ¢ sehingga Persamaan (8.46)
menjadi,

L, ((//')+8{L1 (W,)”[W,’(a;yy;' —yzWﬂ} =0 (8.47)

di mana,
B oo d*U @
0 =( C)ax[af 7 }[ e 8x)
2 3
L :i iz,yz +(U7c) 0 =, J[a,b]:ai@,%aﬁ (848)
or\ oy oX o0X oy OX oy

Langkah selanjutnya, kita akan ekspansi fungsi stream fluktuasi

atau gelombang dalam ekspansi gangguan sebagai berikut,
2.(2)

l//' — gl//(l) +& l// +53l//(3) +... (8.49)

Jika kita substitusikan ke Persamaan (8.47), maka akan diperoleh
himpunan persamaan diferensial dalam orde, yaitu:

Orde satu,

(U—c)i M—yzw“) l_dZUan 0
ox\ o’ dy*  ox (8.50)
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Orde dua,

2 @) 2 @ 2, ()
(- T o 1- 05 |- 2 Ty
oxX\ oy dy®  oOx or\ oy

30 A () 2, (1) 0) 2, ()
+(U_C)0Al//3 LoV 0 GLZ—}’ZI//“) oy 9 %_yzwm (85]_)
oxX 0X oy\ oy oy O0X\ oy

Jika kita ambil solusi dalam bentuk,
y' =A4(X.7)¢" (») (8.52)

Maka Persamaan (8.50) menghasilkan,

o’ 1- {fiilz/ 2 1) . (1)
> T V=0, Jims" (=0
m (8.53)

yang telah dikenal dengan nama persamaan Taylor-Goldstein.
Untuk menyelesaikan Persamaan (8.51), maka dipilih solusi untuk
orde dua menjadi,

v =B(X,7)4 (»)

(8.54)
Maka Persamaan (8.51) menjadi,
_ 6£ 62¢(2) 7din 2) _ .242) 77% 62¢(1)7 2 (1)
(v C)ax[ o {1 &’ ]¢ M e R
3 2 401 1 2 4 855)
DA, o000 L) (@t L)
Y c)ax’+axay[ o VY j E; ax[ o VY ]

Jika kita kalikan dengan ¢(1) dan integrasikan terhadap y, serta
mengingat sifat ortogonalitas dari persamaan Taylor-Goldstein yang

merupakan persamaan nilai eigen, maka diperoleh,
3

6—A+ aAa—A+ B 0 ’3 =

or oX oX (8.56)
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di mana,

e = (T (L

Persamaan (8.56) dinamakan persamaan Korteweg-de Vries
(KdV) yang merupakan persamaan diferensial nonlinier yang inte-
grabel dengan solusi soliton. Meskipun nonlinier, Persamaan (8.56)
mempunyai solusi eksak dalam bentuk traveling wave sebagai berikut,

A(X,7)= A(X ~Vz)= A(&) (8.58)

Maka Persamaan (8.56) menjadi,

p,

a et dcf U de 248 Tag (8.59)

A VdA a dA’ d’4

Jika kita integrasikan terhadap &, maka diperoleh,

VL ﬂd; C =0 (8.60)

dikarenakan & e A=0, maka kita dapat memilih konstanta
integrasi C =0. Kemudian kalikan Persamaan (8.60) dengan dA/d¢,
maka kita peroleh,

L dAda_, vl add ﬁi[ﬁjz
dE 2 § dEdE 2dE 6 dE 2dE\déE (8.61)
Kembali kita integrasikan, maka diperoleh,
2
dA , A
Rkl B
s ( p §j 3 (8.62)

Akhirnya, kita peroleh suatu persoalan integrasi sebagai berikut,

[

R AR oy A g
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Dengan substitusi u=(1-aA)"? maka,
_2a J' udu__ \/Zg

2
I-u” B (8.64)
Dengan tabel integrasi, kita peroleh,
1-u v l1-e™ a |1
1 —_— = — = —_— b = — [—
S T Il T 3\ pr (8.65)

Selesaikan untuk A, maka kita peroleh,

a / 1 K14
A(X,T)ZASGCh2 g W(X—VT) , A=— (866)

a

Solusi ini dinamakan soliton tunggal (single soliton) dan terlihat
bahwa amplitudo sebanding dengan kecepatan propagasi, yang berarti
semakin besar amplitudo soliton maka lajunya semakin cepat.

=20 day =35 day
18 18
1 1
0.5 l \ ~ 0.5 j\/\

=] =

z 0 z 0
£ £

04 04

1 1

18 18

o0 40 &0 a0 00 120 20 40 60 80 o0 120
3 3
=70 day =80 day
18 18
1 1
0.5 0.5 /\j\

=] =

g 0 g 0
£ £

0.5 0.5

1 1

18 18

o0 40 &0 a0 00 120 20 40 60 80 o0 120
X X

Ket.: Gelombang Rossby nonlinier yang direpresentasikan oleh gelombang soliter atau
soliton. Soliton dengan amplitudo lebih tinggi akan menjalar lebih cepat dari pada soliton
dengan amplitudo lebih rendah.

Gambar 8.8 Gelombang Rossby nonlinier
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Gambar tersebut di-generate dengan kode MATLAB sebagai

berikut,

o)

% soliton
clear all; % clear all variables
clf;
% persamaan KdV
%solusi U=a*sech(sqgrt(a) (x-at));
al=0.5; a2=1; %amplitude
x = 0:.01:120 ;% x Jjarak
subplot(2,2,1)
for t=0:0.1:10
vyl = al*sech(sqgrt(al)/2* (x-al*t)-10);
a2*sech (sqrt (a2) /2* (x-a2*t)); yr=yl+y2;
plot( x,real(yr), ‘r’,’Linewidth’,1.5);
axis ([0 120 -1.5 1.5]); title(‘'t=20 day’)
xlabel ('x'") ; ylabel (‘A (X, \tau)’);
sprintf (‘t=%g’, t));
drawnow;
pause (.0005) ;
end
subplot(2,2,2)
for t=0:0.1:35

vl = al*sech(sgrt(al)/2* (x-al*t)-10);
a2*sech (sqrt(a2)/2* (x-a2*t));
yr=yl+y2;

plot( x,real(yr), ‘r’,’Linewidth’,1.5);

axis ([0 120 -1.5 1.5]1); title(‘t=35 day’)

xlabel (‘x'); ylabel (‘A (X,\tau)’);
sprintf (‘t=%g’, t));
drawnow;
pause (.0005) ;
end
subplot (2,2, 3)
for t=0:0.1:70

yl = al*sech(sgrt(al)/2* (x-al*t)-10);
a2*sech (sqrt(a2)/2* (x-a2*t));
yr=yl+y2;

plot( x,real(yr), ‘r’,’Linewidth’,1.5);

text (1,1,

y2 =

text (1,1,

yz =
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axis ([0 120 -1.5 1.5]1); title (‘'t=70 day’)
xlabel (‘x"); ylabel (‘A (X,\tau) ') ;text (1,1,
sprintf (‘t=%g’, t));
drawnow;
pause (.0005) ;
end
subplot (2,2,4)
for t=0:0.1:90

at = al*sech(sgrt(al)/2* (x-al*t)-10); y2 =
a2*sech(sqgrt (a2) /2* (x-a2*t)) ;
yr=yl+y2;

plot( x,real(yr), ‘r’,’Linewidth’,1.5);
axis ([0 120 -1.5 1.5]1); title (‘'t=90 day’)
xlabel (‘x"); ylabel (‘A (X, \tau)’); text (1,1,
sprintf (‘t=%g’, t));
drawnow;
pause (.0005) ;
end

3. Atmospheric Soliton

Soliton atmosfer (atmospheric soliton) atau sering juga disebut atmos-
pheric bore adalah jenis fenomena gelombang yang terjadi di atmosfer
Bumi. Ini merupakan gelombang soliter yang merambat melalui
atmosfer dengan sedikit kehilangan energi. Soliton atmosfer biasanya
diamati di atmosfer yang lebih rendah, yaitu pada ketinggian mulai
dari beberapa ratus meter hingga beberapa kilometer. Gelombang
ini disebabkan oleh interaksi antara atmosfer dengan permukaan di
bawahnya, seperti pegunungan atau perbukitan. Ketika angin ber-
tiup di atas permukaan yang kasar, hal itu menciptakan gelombang
yang merambat ke atas. Dalam kondisi tertentu, gelombang ini bisa
menjadi soliton. Jika di laut, hal ini dikenal dengan nama internal
wave yang terjadi akibat flow over sill atau topografi batimetri kasar
(rough batimetry). Soliton atmosfer dapat memiliki rentang panjang
gelombang yang luas, dari beberapa meter hingga beberapa kilometer.
Mereka biasanya diamati sebagai gelombang stasioner panjang yang
bertahan selama beberapa jam hingga beberapa hari. Lamanya hidup
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tergantung pada stabilitas atmosfernya. Semakin atmosfer stabil maka
dia akan hidup lebih lama.

Soliton atmosfer tidak terjadi sepanjang waktu dan di semua
tempat. Sebagai contoh, pada musim gugur 2016, soliton atmosfer
tak beraturan melewati Inggris selatan. Pengamatan di permukaan
memberikan kecepatan fase hingga 30 m/s, tekanan permukaan
naik lebih dari 1,5 hPa, dan perubahan arah angin secara tiba-tiba
(Osborne dan Lapworth, 2017). Penjelasan tentang bagaimana soliton
ini terbentuk, sifat penjalarannya dan, bagaimana soliton ini ter-
disipasi merupakan topik penelitian yang masih terbuka. Beberapa
literatur menunjukkan bahwa soliton ini sebagai awal terjadinya
awan konveksi dengan skala yang kecil, yaitu pada saat soliton pecah.
Pada umumnya, soliton atmosfer muncul di dekat pantai sehingga
timbul keraguan mekanisme pembentuknya, apakah ini merepre-
sentasikan suatu front. Pengamatan dari Florida timur-tengah selama
percobaan Konveksi dan Presipitasi/Elektrifikasi (CaPE) digunakan
untuk menyelidiki faktor-faktor yang memengaruhi pembentukan
soliton atmosfer (Kingsmill et al, Montly Weath. Rev 2003). Hasil
menunjukkan bahwa sepuluh kasus yang melibatkan tumbukan front
dengan bagian depan angin laut dianalisis dengan radar Doppler dan
sounding serta data mesonet permukaan. Front dalam tabrakan ini
umumnya lebih dalam, lebih padat, dan lebih cepat menyebar dari
pada angin laut. Soliton yang teramati mempunyai ciri seperti front.
Hasil lain menunjukkan bahwa 70% dari pengamatan pascatabrakan
antara angin densitas dengan soliton dapat meregenerasi konveksi
baru atau meningkatkan konveksi yang ada.

Dinamika Nonlinier Atmosfer ... 293



Ket.: a) satelit optik (sekelompok garis awan paralel diidentifikasi sebagai paket gelombang
soliter atmosfer yang ditandai dengan penurunan amplitudo dan panjang gelombang dari
depan ke belakang. Fitur ini sebanding dengan solusi dnoidal soliton ke persamaan Korteweg-
de Vries (KdV). Angin darat dan aliran katabatik diduga sebagai mekanisme pembangkitannya,
dan b) satelit radar (soliton yang terobservasi oleh satelit x-band di Bengkalis yang diduga
sebagai hasil aliran angin menabrak bukit barisan).

Gambar 8.9 Penampakan soliton atmosfer dengan berbagai pengamatan

Gelombang soliter yang telah diamati di atmosfer secara luas
terdiri dari dua kelas: 1) yang menyebar di lapisan stratifikasi yang
cukup dangkal di dekat tanah dan 2) yang menempati seluruh
troposfer. Mekanisme pembangkitan berbeda secara substansial
untuk kedua jenis gelombang soliter tersebut. Jenis pertama dihasil-
kan oleh fenomena skala kecil atau skala meso, seperti badai petir,
flow over sill, angin laut, atau angin katabatik. Sementara jenis kedua
dihasilkan oleh fenomena skala yang jauh lebih besar, seperti proses
penyesuaian geostropik. Kita fokus pada fenomena yang pertama,
yaitu yang banyak terjadi di Benua Maritim Indonesia. Teori paling
umum tentang terjadinya soliton atmosfer adalah akibat flow over
sill atau angin yang melewati pegunungan. Di Indonesia mempunyai
banyak pengunungan sehingga mekanisme ini mungkin adalah yang
paling umum menjadi pembangkit soliton atmosfer. Geometri model
digambarkan sebagai berikut.
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Gambar 8.10 Geometri model propagasi soliton di atmosfer.

Persamaan pembangun dinamika fluida dengan stratifikasi
kontinu dinyatakan oleh Grimshaw (2002),

ﬂ0(iu+l/aal+ng+(ﬂa+p)(u*+w@)+p(i” o aU“):fi’"
oz

G} oz ot ” ox Oz ox ( 8 . 67)

oz (8.68)

g(a—p+U a/)J+g[ua—p+w6—p)—poN2w:0, Nz(z):—éap0
x x z

o 0% " a o 0z (8.69)
ou ow
LWy
o o (8.70)

Persamaan di atas memenuhi syarat batas,

w=0 a« z=-h, p,+p=0 a« z=7
oy on,,01,,,01

+w—= a = 8.71
o Vax M Ve oo TN 871)
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Karena di z=# adalah imaginer, maka persamaan di z=# harus
diaproksimasi di sekitar z=0. Aproksimasi ini dinamakan deret Taylor
yang dinyatakan sebagai berikut.

rn=£ (), + 22

62
§+%$ 4 (8.72)

z=

dengan f(y) dinyatakan dalam Persamaan (8.71), maka kita
peroleh,
oy 2,00 ;

+uUu—+w—=w at z=

o ax ax ez (8.73)

Selanjutnya, kita akan mencari solusi dalam bentuk ansaltz
(Grimshaw, 2002),

d¢(z)

yA

C=A(x—ct)p(z) ; u=(c-U,)A(x—ct)
p:po(c—Uo)zA(x—ct)%(z) o p=p N A(x—ct)(z)

y4

(8.74)

Jika kita substitusikan ke Persamaan (8.67)-(8.70) maka kita
peroleh persamaan,

d 2 d 2
Z[po(c—Uo) d—ﬂwoN (2)¢ @ —h<z<0 (8.75)

yang disebut Persamaan Taylor-Goldstein dengan syarat batas,

¢=0 a z=—h N (C—U0)2#=g¢ at z=0 (8.76)
zZ

Untuk n=0 dan U =0, maka kita akan mendapatkan c= Vgh yang
menyatakan kecepatan fase gelombang gravitasi.
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Persamaan dalam A(x-ct) akan menghasilkan persamaan yang
rumit. Untuk itu, kita kembali menggunakan metode multiple scale
expansion, yaitu

r=cat, O=¢(x-ct), a=¢ (8.77)

maka,

C=ad(0,7)p(z)+a’¢? +... (8.78)

Seperti yang pernah kita lakukan dalam kasus gelombang Rossby
nonlinier, dengan menyubstitusikan ke Persamaan (8.67) hingga
(8.70) dan menggunakan sifat ortogonalitas fungsi eigen, maka pada
akhirnya akan diperoleh,

3
a—A+,uAa—A+/1a A

=0 8.79
or 00 00’ (879

38 2(dgY 16 2 h dgY
ﬂzjipu(C_Uu) (l] dz, /1:7:[’@,((‘—[]0) #dz, [:2J;ZP‘)(C—U‘,)(7?) dz
(8.80)

Ini dinamakan persamaan KdV.

Beberapa peneliti memasukkan gaya eksternal terhadap propagasi
soliton atmosfer ini langsung dari persamaan KdV dengan memodi-
fikasinya, misalnya,

04 o4 0’4

—+ud—+A1
or "0 08

+yD(A4)="F(0) (8.81)

dengan y menyatakan suku disipasi dan F(6) adalah gaya
eksternal. Beberapa peneliti melihat efek propagasi soliton terhadap
lingkungannya langsung dengan memecahkan persamaaan KdV, guna
menghindari penurunan yang terlalu rumit mulai dari persamaan

gerak.
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Jika kita melihat kondisi di atmosfer, maka soliton atmosfer
terkadang tidak tercipta sendirian, melainkan dalam bentuk gerom-
bolan, seperti pada Gambar 8.9. Kondisi ini menyebabkan kita tidak
dapat menggunakan solusi soliton tunggal. Kita beruntung bahwa
persamaan KdV mempunyai banyak solusi, tidak hanya soliton
tunggal saja, tetapi juga dapat menghasilkan solusi n-soliton. Untuk
kondisi beberapa soliton yang identic, maka kita berurusan dengan
sifat periodik, di mana persamaan KdV menyediakan solusi periodik
dalam bentuk gelombang Dnoidal sebagai berikut,

A(H,T)=a[b(m)+cn2ﬂ(9—Vu)]+d

(8.82)
di mana
_l=m E(m) _ 2 _ 1 2—7m_3E(m)
T om mK(M), pa=124mp, V—yd+3ya[ m mK(m)] (883)

cn dinamakan fungsi eliptik Jacobi dengan modulus m, serta
K(m) dan E(m) masing-masing adalah integral elpitik jenis pertama
dan kedua. Hal yang menarik adalah jika m=0 maka,

limcn® (6) =sech® (0) (8.84)

m—0

Jika kita perluas menjadi dua dimensi, maka persamaan KdV
akan menjadi persamaan Kadomtsev-Petviashvili (KP),

6((’5A 04 203/1} 0’4
— |+ =0

— | —tpA—+E — |ty

06\ or 00 ol op (8.85)

Dengan solusi satu soliton diberikan boleh,

A(H,(/?,T):%az sech’ [%a(@—bgp—ﬁr—a)ﬂ (8.86)
a

di mana (a,b,Ho) adalah konstanta.
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D. Interaksi Udara-Laut

Sesuai dengan namanya, Benua Maritim Indonesia merupakan
wilayah dengan laut yang luas dan mungkin mendominasi wilayah
ini. Wilayah dengan kepulauan yang bergunung-gunung serta banyak
tersebar pulau kecil dan selat, membuat wilayah ini sangat dinamik
dan mode kekuatan lokal sangat dominan. Salah satu kunci penting
memahami dinamika wilayah ini adalah interaksi antara laut dan
atmosfer atau disebut air-sea interaction (ASI). ASI didorong oleh
berbagai faktor, antara lain suhu dan kelembapan udara, suhu dan
salinitas air, serta adanya angin dan arus. Di Benua Maritim Indonesia,
interaksi udara-laut sangat dipengaruhi oleh sistem monsun, yang
membawa perubahan pola angin musiman, curah hujan, dan arus
laut. Selama bulan-bulan monsun barat, udara yang hangat dan
lembap mengalir di atas Samudra Hindia dan ditarik menuju sistem
bertekanan rendah di atas kepulauan Indonesia. Saat udara ini naik,
ia mendingin dan melepaskan kelembapan dalam bentuk hujan
lebat. Hujan dan kelembapan berinteraksi dengan permukaan laut,
menyebabkan penurunan salinitas permukaan dan peningkatan suhu.
Sebaliknya, selama bulan-bulan musim kemarau, angin berbalik arah
dan mengalir dari tenggara, membawa udara yang lebih kering dan
lebih dingin ke wilayah tersebut. Hal ini menyebabkan penurunan
curah hujan dan peningkatan penguapan, yang dapat menyebabkan
salinitas permukaan yang lebih tinggi dan suhu permukaan laut yang
lebih rendah. BMI merupakan sumber utama panas dan kelembapan
untuk atmosfer, serta perubahan kondisi samudra dan atmosfer dapat
berdampak signifikan pada pola cuaca di kawasan tetangganya.
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Gambar 8.11 ITCZ merupakan a) pita bertekanan rendah di sekitar ekuator, b)
kehadiran ITCZ dicirikan dengan terbentuknya awan hujan.

Mungkin salah satu contoh menarik terkait ASI adalah keadaan
asimetri dari Zona Konvergensi Intertropis (ITCZ), di mana hal ini
merupakan sabuk bertekanan rendah yang mengelilingi Bumi di dekat
Khatulistiwa, tempat angin pasat belahan Bumi utara dan selatan
bertemu. ITCZ itu tidak simetri karena mayoritas terbentuk di utara
ekuator. Karena tekanan rendah cukup kontras dengan tekanan di
sekelilingnya, ia seolah-olah seperti jurang tekanan sehingga juga
dikenal sebagai lesung atau palung khatulistiwa. ITCZ dicirikan oleh
suhu tinggi, kelembapan tinggi, dan sering terjadi badai petir, serta
merupakan wilayah dengan pembentukan awan dan presipitasi yang
intensif. Jadi, ITCZ dapat dikatakan pembawa hujan di Indonesia.
ITCZ bergerak secara musiman, mengikuti posisi Matahari, dan
dapat bergeser ke utara atau selatan ekuator tergantung pada waktu
dalam setahun. ITCZ terbentuk karena pemanasan permukaan Bumi
oleh Matahari. Saat udara di atas khatulistiwa memanas, ia naik dan
menciptakan zona bertekanan rendah. Zona bertekanan rendah ini
menarik udara dari daerah sekitarnya, menghasilkan konvergensi dan
pembentukan ITCZ. Secara umum, ITCZ dikaitkan dengan musim
hujan di daerah tropis, karena konvergensi udara lembap dapat me-
nyebabkan curah hujan yang tinggi. Namun, lokasi dan intensitas
ITCZ dapat bervariasi dari tahun ke tahun, menyebabkan variabilitas
pola iklim regional.
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Teori paling awal tentang asimetri ITCZ sebagai akibat dari
ASI diajukan oleh Chang dan Philander (1994), yang berfokus pada
dinamika positif umpan balik udara-laut antara tiga parameter, yaitu
angin meridional, upwelling laut, dan SST. Model mereka dinyatakan
oleh sistem persamaan berikut,

—a(%—Aa—TJ:ET" -fr

Ox Ox (8.87)
o¢ or) ., .
—OI(§+A5]—ET - fr (3.88)
or* ot
¢+B( o o j_o (8.89)

di mana 7* dan 7 adalah stress angin pada permukaan laut dalam
arah zonal dan meridional. ¢ adalah geopotensial pada lapisan atas
boundary layer dan T adalah suhu muka laut. E adalah faktor redaman
(damping), A=gH /2T0 dan B=gH /ot menyatakan kekuatan tekanan,
H, kedalaman boundary layer, T, adalah temperatur referensi, serta
a adalah konversi wind speed ke wind stress. Sementara variasi suhu
muka laut (SST) dinyatakan oleh model Zebiak sebagai berikut,

or or _or W, or  oT or

E"'Ula+’/15+;t(T_7h)+UlE+K5+ME+ST_W2T:O (890)
U/| H,|u HH

ey et , W: 1 ZV._’
{VJ HM L, (8.91)
u,| 1|rc"+ 17’ 2, 2

= , A=H/|(r +
Al asner) 52

Seperti biasa, huruf besar menyatakan rata-rata dan tanda bar
juga menyatakan kondisi rata-rata (mean). (U, V,) menyatakan mean
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current dan (u,v,) menyatakan gangguan arus laut. H adalah kedala-
man termoklin, H1 adalah kedalaman mixed layer konstan, dan H2
adalah kedalaman rata-rata termoklin. Untuk mendemonstrasikan
model di atas, maka kita ambil kasus yang sederhana, yaitu persamaan
quasi-balance yang menyatakan kedalaman termoklie anomali (h)
dinyatakan sebagai berikut,

dh
== h-abT
5 ko (8.93)

dengan r dan « adalah konstanta. Dengan hanya melihat di
suatu titik, maka kecepatan zonal dan meridional diabaikan sehingga
Persamaan (8.90) menjadi,

iZ_T;ZRT+7h’ R=5—Z, ;7=E}/

H, H, (8.94)

Jika kedua persamaan tersebut digabungkan maka diperoleh,

dh _ -rh-abT

j’T (8.95)
—=RT+yh

dt

Ini adalah persamaan diferensial yang diperoleh Jin, FF (1996)
untuk studi terkait dengan ENSO yang memerikan interaksi antara
kedalaman termoklin dan SST. Persamaan (8.95) mempunyai solusi,

h= hocos(wt)—msin(wt)
®
8.96
T:E,cos(wt)+Msin(a)t) (8.96)
1)
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Solusi ini menunjukkan bahwa amplitudo osilasi hanya bergan-
tung pada kondisi awal. Dalam simulasi, nilai yang umumya diambil
adalah c=1, y=0.75, r=0.25, a=0.125, b0=2.5, y=2/3, dan w="(3/32).
Persamaan (8.95) dapat dikembangkan untuk memperhitungkan efek
nonlinier, yaitu menjadi,

dh

—=-rh-obT
d (8.97)
dT 3
7:RT+}/71-3(h+bT)
t

Persamaan ini mudah diselesaikan secara numerik dengan me-
tode Runge-Kutta. Variasi persamaan di atas sangat banyak dibahas
pada makalah yang umumnya dimuat di Journal of the Atmospheric
Science atau Journal of Climate.

E. Interaksi Gelombang-Rata-Rata (Mean-Waves
Interaction)

Interaksi gelombang-rata-rata (mean-waves) mengacu pada pertu-
karan energi dan momentum antara aliran rata-rata dan gelombang
dalam fluida. Interaksi ini merupakan mekanisme penting dalam
banyak sistem fluida, seperti atmosfer dan lautan, serta dapat
berdampak signifikan pada perilaku sistem. Secara umum, aliran
rata-rata mengacu pada skala besar, gerakan rata-rata dari fluida, se-
dangkan gelombang mengacu pada skala kecil, gerakan osilasi. Aliran
rata-rata dapat dipengaruhi oleh kehadiran gelombang melalui proses
yang disebut sirkulasi terinduksi gelombang, yang digerakkan oleh
perpindahan momentum serta energi secara horizontal dan vertikal
oleh gelombang. Hal ini juga terjadi di pantai yang dikenal dengan
nama arus susur Pantai, di mana arus yang dibangkitkan oleh stress
gelombang datang. Mekanisme dasar interaksi gelombang-angin
(gelombang-rata-rata) dapat dipahami melalui konsep gelombang
pecah. Ketika gelombang merambat dalam fluida, mereka mentrans-
fer energi dan momentum ke aliran rata-rata melalui proses yang
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dikenal sebagai gelombang pecah. Hal ini terjadi ketika amplitudo
gelombang menjadi cukup besar, menyebabkan pembentukan gradien
curam dalam bidang kecepatan dan tekanan fluida. Saat gelombang
pecah, mereka menghasilkan gerakan turbulen skala kecil, yang dapat
berinteraksi dengan aliran rata-rata untuk menghasilkan transfer
bersih energi dan momentum. Di atmosfer, misalnya, hal ini dapat
menghasilkan pusaran dan aliran jet skala besar, yang memainkan
peran kunci dalam sirkulasi global atmosfer.

Interaksi gelombang rata-rata juga dapat terjadi melalui me-
kanisme lain, seperti interaksi gelombang-gelombang dan resonansi
aliran gelombang-rata-rata. Dalam interaksi gelombang-gelombang,
interaksi antara gelombang frekuensi yang berbeda dapat menyebab-
kan transfer energi dan momentum di antara mereka. Hal ini dapat
mengakibatkan terbentuknya gelombang baru dengan frekuensi
dan amplitudo yang berbeda. Kondisi ini sering digunakan untuk
menjelaskan eksistensi gelombang ekstrem. Dalam resonansi aliran
rata-rata gelombang, kehadiran gelombang dapat memodifikasi aliran
rata-rata dengan cara meningkatkan atau menekan pertumbuhan
jenis gelombang tertentu. Hal ini dapat menyebabkan terbentuknya
struktur gelombang yang sejajar dengan aliran rata-rata, serta dapat
mengakibatkan terbentuknya struktur yang koheren, seperti vortisitas
dan meander. Secara keseluruhan, interaksi gelombang rata-rata
adalah proses kompleks yang memainkan peran penting dalam per-
ilaku banyak sistem fluida. Memahami interaksi ini, penting untuk
memprediksi dinamika sistem ini dan untuk mengembangkan strategi
mitigasi dampak bencana alam, seperti gelombang dan arus laut.
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Gambar 8.12 a) Arus susur pantai (Revision World Networks Ltd.) dan b) interaksi
angin zonal dan gelombang ekuator, keduanya adalah manifestasi wave-mean
interaction.

Seperti pada teori yang telah dikembangkan di atas, pendekatan
wave-mean interaction dilakukan atas dasar asumsi, yaitu 1) gelom-
bang amplitudo kecil, 2) geometri sederhana, dan 3) rata-rata zonal
terkait dengan geometri. Dalam pendekatan ini, maka persamaan
pembang akan dituliskan dalam bentuk (Buhler, 2009),

ou

E+L(U)+B(U,U):O (8.1)

di mana U adalah suatu fungsi vektor yang menyatakan suatu
aliran, L adalah operator linier, dan B adalah operator bilinier dan
bisa juga nonlinier. Seperti umumnya penyelesaian dalam matematika
terapan, kita menggunakan pendekatan yang dikenal dengan nama
teori gangguan. Salah satu teori gangguan yang elegan adalah ekspansi
multiskala yang dibahas pada apendiks. Jika € adalah suatu parameter
kecil (misalnya, 0.01), maka teori gangguan menyatakan U dalam
bentuk,

U=U"+eU"+£U+0(&) (8.2)

Ekspansi ini menyatakan bahwa suatu aliran dikomposisikan
sebagai penjumlahan aliran utama (orde nol) ditambah gangguan-
gangguan yang semakin lama semakin kecil. Jika kita substitusikan
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solusi ini ke Persamaan (8.1) maka kita peroleh persamaan dalam
orde, misalnya orde nol akan memenuhi persamaan,

0(0)  Lrrfun)esUOU)-0 w3

Biasanya ini adalah persamaan linier dengan solusi yang telah
diketahui dengan baik. Selanjutnya untuk orde satu menjadi,
ou"

7+L(U“’)+B(U<‘”,U<‘>)+B(U“>,U“’>):0 (8.4)

O(s)

Pada dasarnya, ini adalah persamaan tak homogen untuk
U%,dengan suku tak homogen adalah kombinasi dari U”. Selanjutnya
orde dua adalah,

o(¢*) s +L(U?)+B(U.U?)+B(U.U")=-B(U".U")  (8.5)

ot

Kembali, persamaan ini juga merupakan persamaan tak homogen
untuk U?, demikian seterusnya. Pada umumnya, kita hanya akan
mengekspansi sampai orde dua saja. Karena yang kita bahas termasuk
rata-rata (mean) maka kita akan membahas konsep rata-rata atau
di atmosfer biasanya disebut perata-rataan zonal (zonal averaging).
Konsep ini adalah suatu aliran A dinyatakan sebagai kombinasi rata-
rata dan fluktuasi (dekomposisi Reynolds),

] 1L
A=< A>+4" A—<A>—z_([Adx (8.6)

Seperti halnya dekomposisi Reynolds, maka perata-rataan ini
mempunyai sifat,

<A'>=0, <ad+bB>=a<A>+b<B>, <AB>=<A><B>+<A'B'>
<VA>=V<A4>, <0,A4>=0,<A>, <0,AB>>=-<A0 B>

<%>=a<a;4>+(<u>.V)<A>+<(u'.V)A'>

(8.7)
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Persamaan (8.5) jika kita lakukan perata-rataan akan menjadi,

a(u?)

o) =5 I((U))s(U )< B({U).U)=(8(L"07))  (8.8)

Meskipun kelihatannya sederhana, tetapi persoalan yang akan
kita hadapi dengan metode ini tidaklah sederhana. Untuk itu, kita
akan mengilustrasikan dengan contoh sebagai berikut.

Jika kita ingat kembali dalam Bab IV, bahwa persamaan vortisitas
kuasi-geostropik dapat dituliskan dalam bentuk,

Dq
—+J(w,q)=0
o+ W) (8.9)

dengan D/Dt adalah total derivatif dan J adalah Jacobian, serta

o( f ow D & 0
=By+Viy+—| 22b|, b=f-F, —=—+u— (8.1
q9=hy+Vy GZ(NZ j "o oima i 810

di mana gaya apung akan memenuhi,

D—b+J(y/,b)+N2w:0
Dt (8.11)

Jika kita lakukan ekspansi g=<q>+q’ di mana <g> adalah mean
dan g’ adalah wave, maka Persamaan (8.9) dengan asumsi linier
menjadi,

%’ +u %’ +v'—

ot Ox oy
6<q>+6<v'q'>
ot Oy

=0

0 (8.12)

dengan substitusi

(8.13)
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ke Persamaan (8.12), maka kita peroleh,

0 O\ o2, Jo Oy | Loy
—+<u>—||Vy'+—F—7— [+ f—=0
[az ! 8xj{ Vi TP (8.14)

Pada dasarnya, ini adalah solusi orde satu dari Persamaan (8.4).
Jika kita ambil solusi dalam bentuk,

l//':‘Pexp[i(loc+ly+mz—a)t)]

(8.15)
maka kita peroleh relasi dispersi,
2
a):<u>k—ﬁ—f, /czzk2+lz+m2%, (8.16)
K
Kecepatan grup akan dinyatakan oleh,
o Zﬁkl 7 = 2ﬂkmf02 (817)

s
g K_4 4 K_4N2

Jelas bahwa relasi dispersi menunjukkan interaksi gelombang
dengan aliran rata-rata, di mana frekuensi gelombang akan dipe-
ngaruhi oleh aliran rata-rata. Jadi, aliran rata-rata akan berperan
sebagai pergeseran Dopler yang akan membuat frekuensi lebih tinggi
atau rendah tergantung arah dan kecepatan dari angin zonal.

F. Gangguan Atmosfer sebagai Paket Gelombang
(dan Pemblokiran Atmosfer)

Dalam bab ini, kita mempelajari kondisi atmosfer yang tak biasa, yaitu
Atmospheric Blocking (AB). Suatu kondisi yang dikaitkan dengan sis-
tem tekanan tinggi terus-menerus, yang mengganggu aliran atmosfer
sinoptik untuk jangka waktu yang lama (beberapa minggu), serta
sering kali menyebabkan kondisi cuaca buruk yang dapat berdampak
buruk pada produktivitas pertanian dan kegiatan ekonomi karena
dampaknya yang lebih luas di daerah hulu dan hilir di seluruh daerah
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aliran sungai. Baru-baru ini, pengamatan awal telah menunjukkan
bahwa fenomena AB terkait dengan gelombang Rossby, interaksi
aliran rata-rata eddy, dan interaksi multiskala nonlinier dari sistem
atmosfer termasuk resonansi gelombang dan turbulensi skala meso.

Dalam konteks perubahan iklim, yang ditandai dengan pening-
katan kejadian cuaca ekstrem, pemahaman komprehensif tentang
pemblokiran atmosfer menjadi penting. Model iklim saat ini masih
belum mampu mereproduksi frekuensi dan durasi kejadian pem-
blokiran dengan akurasi yang tinggi, yang berarti bahwa penelitian
tentang mekanisme nonliniernya sangat penting. Penggunaan me-
todologi, seperti analisis modal nonlinier, pendekatan spektral, dan
model atmosfer resolusi tinggi secara progresif mengungkap aspek
pemblokiran yang sebelumnya belum dieksplorasi. Lebih jauh lagi,
studi tentang pemecahan gelombang, percabangan, dan transisi ke
keadaan terblokir menunjukkan eksistensi pentingnya interaksi skala
kecil dan besar. Pemahaman yang lebih mendalam tentang mekan-
isme yang mendasari pemblokiran dapat meningkatkan prediksi
gelombang panas, dingin ekstrem, dan pola curah hujan yang tidak
normal. Sebaliknya, model prediksi yang didasarkan pada pendekatan
multiskala berpotensi memfasilitasi mitigasi dampak kejadian eks-
trem. Telah ditetapkan bahwa pemblokiran sering dikaitkan dengan
gelombang Rossby yang mengalami proses amplifikasi, pemecahan,
dan resonansi. Alih-alih representasi gelombang konvensional sebagai
gelombang sinusoidal sederhana (yaitu gelombang bidang), peng-
gambaran alternatif sebagai paket gelombang dianggap sebagai repre-
sentasi yang lebih realistis karena kapasitasnya untuk mencerminkan
struktur lokal-spasial gelombang atmosfer. Dalam pendekatan paket
gelombang, kecepatan grup merupakan parameter penting untuk
memahami perambatan energi gelombang dalam sistem atmosfer.

Model paket gelombang menyediakan sarana untuk menggam-
barkan interaksi dengan aliran rata-rata dalam hal kecepatan fase
dan modifikasi kecepatan grup karena efek gradien kecepatan latar
belakang (background), serta disintegrasi karena resonansi. Telah
dibuktikan bahwa efek dispersi dapat menyebabkan penguatan atau
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pelemahan struktur pemblokiran. Fenomena umpan balik nonlinier
melibatkan transfer energi gelombang kembali ke aliran rata-rata,
suatu proses yang memainkan peran penting dalam dinamika in-
teraksi yang dimediasi gelombang. Pendekatan ini sering dianalisis
dalam kerangka teori perkiraan WKB atau metode asimtotik untuk
memahami evolusi amplitudo dan struktur gelombang. Lebih jauh,
paket gelombang menyediakan sarana yang lebih alami untuk meng-
gabungkan efek nonlinier dalam sistem atmosfer, misalnya deformasi
dan munculnya bifurkasi.

Dalam bab ini, kami memberikan gambaran singkat tentang
evolusi teori pemblokiran atmosfer dari interaksi aliran rata-rata eddy
ke interaksi nonlinier multiskala yang mewakili batas teoretis dan
terapan dalam domain dinamika atmosfer. Kami fokus pada aplikasi
di wilayah Benua Maritim Indonesia (BMI) dengan dua contoh pem-
blokiran atmosfer diberikan: skenario pemblokiran karena adanya
topografi dan pusaran melalui mekanisme aliran gelombang, serta
pemblokiran karena adanya konveksi melalui mekanisme persamaan
gelombang yang tidak homogen. Dalam lingkungan atmosfer yang
tidak seragam, gelombang lebih baik direpresentasikan sebagai paket
gelombang daripada gelombang sinusoidal tunggal (monokromatik).
Paket gelombang dapat direpresentasikan sebagai (lihat buku teks
Yang (1991)),

q/(x,t)=mA(k,l,m)exp[i(E.x—w(lz)t)ﬁ dkdidm, — (8.18)

di mana k adalah vektor bilangan gelombang dan @ adalah
frekuensi gelombang yang berhubungan dengan nomor gelombang
melalui hubungan dispersi. Teori paket gelombang mengenal dua
kecepatan gelombang, yakni kecepatan fase V (kecepatan osilasi) dan
kecepatan grup C, (kecepatan pembawa). Keduanya ditulis sebagai,
~ @

n

P=Zir 52k =220 92 5,59 (8.19)
k m m
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Pada umumnya, paket gelombang dinyatakan dalam paket
berbentuk Gaussian karena yang paling sederhana dengan A(k)
mempunyai bentuk , ., _, (- &) sehingga Persamaan (8.18)
menjadi, :

W(x,t)zAO:T exp —(kz_iﬂ(kx—w(k)t) dk.

2
o

(8.20)

Oleh karena itu, permasalahannya adalah menyelesaikan integrasi
di sisi kanan persamaan (3). Penyelesaian Persamaan (8.20) digam-
barkan pada Gambar 8.13. Ini adalah bentuk khusus dengan bentuk
pulsa Gaussian, tetapi secara umum, bentuk paket gelombang awal
tidak Gaussian. Untuk memungkinkan bentuk yang lebih umum,
biasanya meteorolog tertarik pada perkiraan medan jauh, di mana
paket gelombang menyebar jauh dari sumbernya sehingga dapat
menggunakan aproksimasi WKB untuk memperoleh solusinya.

a) b)

Gambar 8.13 a) Konsep paket gelombang, di mana gangguan bersifat lokal dan
b) paket gelombang yang dinyatakan oleh Persamaan (8.20).

Kunci untuk memahami dinamika cuaca dan iklim termasuk
fenomena, seperti gelombang dingin dan palung khatulistiwa, adalah
interaksi antara gelombang atmosfer dan aliran rata-rata. Aliran
udara dingin dari lintang tinggi yang merambat ke lintang rendah,
sering kali dipercepat oleh tekanan tinggi Siberia, memicu peram-
batan gelombang atmosfer termasuk gelombang gravitasi, gelombang
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Kelvin, dan gelombang Rossby. Mereka berperan dalam pembentukan
sistem cuaca ekstrem, seperti monsun dan siklon tropis. Di sisi lain,
palung khatulistiwa (Zona Konvergensi Intertropis) adalah wilayah
bertekanan rendah di sekitar khatulistiwa tempat sistem konvektif
berkembang. Ini adalah jalur utama untuk gelombang atmosfer
khatulistiwa, seperti gelombang Kelvin, gelombang Rossby, dan
gelombang campuran Rossby-gravitasi. Untuk keperluan pedagogik,
kami menunjukkan fungsionalitas model paket gelombang. Untuk
mengilustrasikan hal ini, kami akan mempertimbangkan kasus khusus
perambatan gelombang dingin (biasanya disebut seruak dingin) ke
wilayah BMI. Perlu dicatat bahwa terjadinya gelombang dingin dalam
musim hujan telah diamati mampu memicu perambatan gelombang
Rossby ke arah ekuator. Gelombang-gelombang ini, yang masuk
ke wilayah tropis, telah ditemukan menunjukkan skala yang lebih
besar dan periode yang lebih panjang jika dibandingkan dengan
yang diamati di wilayah lintang tengah tempat gelombang tersebut
bermanifestasi sebagai paket gelombang. Gelombang ini dinamakan
gelombang Rossby ekuator dalam aliran barotropik dengan geser latar
belakang memenuhi persamaan perairan dangkal sebagai berikut,

a_u+ua_u+va_u_ﬁu:_ %

a oy o (8.21)
ov  Ov 0Ov oh

—tUu—+v—o fr=—g—

PRl e Py pv=-g P (8.22)
OH 0 0

—+—|uH |[+—|VvH |=0, .
R G e (8.23)

di mana ¢ adalah potensial skalar, # dan v masing-masing adalah
kecepatan zonal dan meridonal, serta geometri model digambarkan
dalam Gambar 8.14.
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Gambar 8.14 Geometri aliran barotropik dengan topografi datar.

Dengan menggunakan u=u’, v=V+v’, H=H_ +¢, dan linearisasi,
ini menghasilkan,

Ou Ou o (8.24)
My =%

o TP

o ov o

o gty (8.25)
o ou ov o¢

NG PR L L

o 0(6x+8yj+ FY (8.26)

kita abaikan ‘ untuk penyederhanaan. Turunkan Persamaan
(8.24) terhadap x dan turunkan Persamaan (8.25) terhadap y, dengan
menambahkan, maka menghasilkan,

ofan, o), 0o o) (o o) o
6’(6x+@)+V5y(6x+5y]+ﬂy[8y+6x]+ﬂu gviug. (8.27)

Substitusikan Persamaan (8.26) di Persamaan (8.27) maka
diperoleh,
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o 0’ ov Ou
F?_gHOVi’¢+Vay§ H,py ( J Bu, (8.28)

Dengan menggunakan aproksimasi WKB, pendekatan ini um-
umnya diterapkan pada sistem yang variasinya terjadi secara perlahan
dalam ruang dan waktu, sehingga solusinya dapat diasumsikan sebagai
gelombang cepat dengan modulasi yang lambat. Untuk maksud di
atas, maka kita akan menggunakan transformasi koordinat,

X=¢x, Y=¢y, T=et. (8.29)

di mana ¢ adalah parameter kecil. Dengan transformasi koordinat
ini diperoleh,

oT? oX* oy? oYoT (8.30)

L [a .0 ¢J K
Ini adalah persamaan gelombang Rossby ekuator.

Selanjutnya, sebuah solusi WKB dari paket gelombang dinyata-
kan dalam bentuk,

B(x 3,0) ~ A(X,Y,T) ", (8.31)

di mana O(X,T) dinamakan kecepatan fase, A(X,T) adalah
amplitudo gelombang yang bervariasi secara lambat dengan waktu.
Hitung terlebih dahulu turunan masing-masing suku,

2 . 2 2
2 [ L) aeifptai2 22).24]
¢ (8.32)

¢ [0°4 i 0400  7O) 1,00 .
_| oA i[,0400 001 1, ore
{axz axax ) 2 ax|¢ (8.33)

oX?

¢ {52,4 l( 04 00 a@j 1 00
= +— + A4
oY &

——A_ i®/€, 834
or? oyoy “or’) & ayz} (8:34)
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2 2 . 2
0¢g | 0°4 L 0A 0®+A 00 +5A 00 1 Aa@a@ oo, (835)
g T oY

OYOT |oYoT e\oY oT ~ oYoT oT oY) &  or oY

Substitusikan ke Persamaan (8.31), maka kita peroleh persamaan
dalam orde (¢2),

®Y 6000 o0Y (oeY
(ﬁj +Vﬁﬁ—gl‘lo l:(an +(5] }, (8.36)
Sementara persamaan dalam orde (&) adalah,

04 00 04 00 04 0O 04 00 04 0O
H, +V
0X 0X oY oY

oT oT ~ar aray )= (8.37)

oY oT oT oY

Jadi, kita peroleh persamaan yang harus dipenuhi oleh ®(X,T)
dan A(X,T) sehingga solusi paket gelombang dapat dihitung.

1. Efek Topografi dan Pusaran Borneo dengan interaksi
Gelombang-Aliran

Dalam bab ini, kita akan memberikan contoh bagaimana terjadinya
bloking akibat paket gelombang menjalar di suatu topografi. Ke-
beradaan topografi yang tinggi di Sumatra dan Jawa mengakibatkan
terjadinya pemblokiran orografis, yaitu paket gelombang tidak dapat
menembus lebih jauh ke daratan. Selain keberadaan topografi, ke-
beradaan pusaran siklon (pusaran air Borneo) yang sering terbentuk di
bagian selatan Laut Cina Selatan dapat memberikan efek pemblokiran
pada paket gelombang. Apabila pusaran air yang terbentuk cukup
kuat, maka akan menarik paket gelombang ke dalamnya sehingga
terjadi perubahan arah dan amplitudo perambatan, dan terkadang
menjebak paket gelombang. Dalam hal ini, kita transformasikan
V=V+V,, dengan mensubstitusikannya ke Persamaan (8.30), maka
diperoleh hubungan dispersi sebagai berikut,
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wz—(VJrVO)li\/gHo(kz +12)+(—(V+V°)1J :
2 2 (8.38)

dengan definisi,
0w

00 00 00 0w
k=—, I=—, o=—, C, =—o, =
oxX oY oT = ok ol (8.39)

Kita peroleh persamaan untuk amplitudo sebagai berikut,

04 . o4 . a4 1 [oC, aC
—+C —+(C —+—A| —&=4+—2 =0,
or  “ox oy 2 [ ox oy j (8.40)

Dengan definisi C =dX/dT dan C, =dY/dT maka kita dapatkan,

d4 1 (oC, oC,
— +— A4 _gx+_g} =0.
ar’ 2 ( ax oy j (8.41)

Persamaan ini mempunyai solusi,

rrec, ac
A(X,Y,T)=4, exp[;j( a;’" +a;“’]dr]. (8.42)

0

di mana A, ditentukan oleh kondisi awal, misalnya kondisi
pulsa awal berbentuk Gaussian. Jadi, solusi lengkap paket gelombang

dinyatakan oleh,

1 Jf.(ach L%y jdr]e‘:(kxﬂyw)'
(8.43)

X.Y.T)= 4 exp| —-
HXY.T) °eXp(2 ox oy

0

Simulasi paket gelombang dengan angin topografi (angin kata-
batik) akan menghasilkan pemblokiran sebagai berikut,
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Ket.: Dalam simulasi ini, arah meridional digunakan untuk kesederhanaan, dan kondisi awal
Gaussian digunakan, a) ketika aliran orografis lemah dan b) aliran kuat.

Gambar 8.15 Simulasi pemblokiran atmosfer melalui mekanisme aliran rata-rata
gelombang.

Sebagaimana dipahami, adanya cold surge yang memasuki BMI,
dikenal sebagai Cross-Equatorial Northerly Surge (CENS) mengalami
interaksi dengan udara hangat dan lembap, sehingga mendorong
terbentuknya gugusan awan hujan (lihat makalah Praja dan Trismidi-
antoro, 2023; Maulana et al., 2023). Dari perspektif dinamis, fenomena
ini dapat dikonseptualisasikan sebagai paket gelombang, yang mana
gugusan awan ini berinteraksi dengan massa udara orografis seperti
yang diilustrasikan pada Gambar 8.15. Dalam simulasi ini (kami tidak
menggunakan parameter nyata untuk penyederhanaan), tidak adanya
angin orografis (atau sangat lemah) memungkinkan paket gelombang
tersebut merambat pada jarak yang cukup jauh, yaitu 80 kilometer
dari posisi awalnya (lihat Gambar 8.15). Sebaliknya, jika terjadi angin
orografis, pergerakan paket gelombang tersebut akan mengalami
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halangan, dengan perambatannya dibatasi hingga maksimum 30 km
dari posisi awalnya (lihat Gambar 8.15b). Simulasi ini memberikan
dukungan lebih lanjut terhadap temuan studi sebelumnya bahwa
keberadaan angin orografis, suatu fitur sistem angin darat-laut, juga
menyebabkan perubahan pada pola curah hujan (lihat makalah
Yulihastin et al., 2019; Yulihastin et al., 2020). Interaksi dengan CERN
diamati mengakibatkan periode curah hujan yang panjang, biasanya
berlangsung dari sore hingga pagi hari.

2. Pemblokiran Akibat Hadirnya Konveksi

Suhu permukaan laut di Laut Cina Selatan diketahui meningkat,
yang pada gilirannya menyebabkan konveksi lokal. Konveksi ini
kemudian berdampak pada pelemahan perambatan paket gelom-
bang. Sebaliknya, konveksi yang kuat menghasilkan aliran keluar di
tingkat atas, sehingga menangkal gelombang dingin di lapisan bawah.
Akibatnya, paket gelombang menjadi lebih lemah atau bahkan tidak
dapat menembus jauh ke dalam IMC, meskipun MJO juga signifikan
terhadap pemblokiran paket gelombang sebagaimana dinyatakan oleh
Pang et al. (2020) dan Abdillah et al. (2021). Dengan demikian, kita
menggunakan persamaan inhomogeneous sebagai berikut,

i g &
bogn, [ S84 2L |y 28
or ox* oy oYorT

=0(X.7). (8.44)

di mana Q(X,Y) adalah faktor konveksi akibat pemanasan di laut
ataupun di daratan. Solusi persamaan ini diperoleh dengan metode

fungsi Green sebagai berikut (detail metode fungsi Green diberikan
di apendik C),

H(X,Y,T)=e""p(X,Y)= ’ﬁG XY, X\Y)O(XY")dx'dY" (8.45)

dengan G(X,Y;X’,Y’) memenuhi persamaan diferensial,

[62G+GZGJ+ @l G @’ ——475(X-X")5(Y-1"). (8.46)

ox* or’ gH, Y gH,
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Langkah selanjutnya adalah kita mencari fungsi Green sebagai
berikut, kemudian lakukan transformasi Fourier dalam koordinat X

sehingga diperoleh,
G oG sy _yn @ @
7 iy (/J +a)G— 4re N 5(Y-Y"), ﬂ_gHo’a_gHo. (8.47)

Sekarang kita mempunyai persamaan dalam variabel Y saja.
Persamaan homogen, yaitu
0°G,.0G
1 G=0. 8.48)
ooy ( ) (

Mempunyai solusi,

A Y <y —if+ /—ﬁ2+4(y2+a)
G(/"Y) {Be“, Y>y" Ay = 2 ' (8.49)

Langkah selanjutnya, kita harus melihat kondisi kontinuitas di

Y=Y sebagai berikut,

Ae™ = B —y B = Ao+ (8.50)
dan kondisi diskontinuitas,

dG|  dG| ‘

' = —4re . (8.51)
dr|,. |,

Kedua kondisi ini untuk menjamin bahwa fungsi Green adalah
fungsi kontinu. Lakukan operasi diferensial di kedua sisi kiri Persa-

maan (8.51), maka menghasilkan,

[dG dG

=Bl M = 4= QM ] [dY = A&e“'] =—4ge ¥
Y'-¢

dY Y'+e

(8.52)
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Sehingga diperoleh,
4 ¥
(A —2)e " (8.53)

Maka fungsi Green menjadi,

A=—

4zt LY
_ _ Ay <y 5 >
N R s e _-ipE B +4(w +a)
G(mY)= o AT
_(/147[3') _ Yy sy (854)
T A)er

Dengan operasi inversi transformasi Fourier, kita peroleh fungsi
Green secara lengkap,

9HN=X) @ AT

V4 A=A

—0 M- +

A, Y<Y'

A, Y>Y"

G(X,Y;X\Y")=— dr', A:{ (8.55)

Efek bloking dirasakan jika atmosfer menuju kondisi stasioner
sehingga (@=0) yang berarti a=0. Ini menghasilkan,

L —if+, |- +4(,u2 +0) ! —iﬁ—\,u
B 2

2

. A,=0 (8.56)

Sehingga fungsi Green menjadi,

B o i X-X")Hul(Y-Y")

BT e Lorr)
2l

Glle ? dﬂ:eﬂz

Kn[g (X—X')Z+(Y—Y')Zj. (8.57)

di mana «,(§) adalah fungsi Bessel termodifikasi jenis kedua.
Solusi Persamaan (8.45) dinyatakan dalam Gambar 8.16.

320 Dinamika Meteorologi Tropis



Wadu= 1923

Gambar 8.16 Pemblokiran paket gelombang akibat mekanisme konveksi
dengan fungsi konveksi dinyatakan dalam Q(X,T=6(X-X )5(Y-Y,).

Dinamika Nonlinier Atmosfer ...

Seperti yang ditunjukkan pada Gambar 8.16, hasil simulasi
menunjukkan bahwa konveksi dapat menghasilkan pemanasan sta-
sioner atau berpola, yang berpotensi menghasilkan mode Rossby yang
stabil secara bertahap. Mode-mode ini bertindak sebagai penghalang
(pemblokiran) untuk gelombang Rossby yang masuk. Oleh karena
itu, diantisipasi bahwa penggabungan istilah pemanasan dalam per-
samaan gelombang (solusi dengan fungsi Green) akan menimbulkan
resonansi antara istilah pemaksaan Q(X,Y) dan mode gelombang
Rossby, sehingga menghambat perambatan konvensional. Ini adalah
sistem perambatan konveksi lepas pantai di BMI (lihat Yulihastin et
al., 2021). Temuan ini menawarkan dasar konseptual untuk aplikasi
masa depan pada skenario atmosfer yang lebih kompleks.
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Bab IX

Epilog

Pada Jumat pagi, 19 September 2025, kabar mengejutkan datang
kepada kami: Prof. Yamanaka berpulang pada usia 70 tahun. Beliau
merupakan mitra kolaborasi dan guru yang rendah hati. Semangatnya
dalam meneliti dan mendidik, serta kepeduliannya terhadap pengem-
bangan kapasitas ilmiah di Asia Tenggara khususnya Indonesia, mem-
berikan inspirasi bagi kami di mana gagasan, energi, dan integritas
ilmiahnya turut hadir dalam buku ini. Semoga semangat keilmuan
yang beliau wariskan dapat terus hidup dan berkembang melalui
generasi-generasi peneliti dan mahasiswa di Indonesia.

Wilayah Benua Maritim Indonesia (BMI) atau Indonesian
Maritime Continent (IMC) adalah jantung dari atmosfer tropis
global karena merupakan pusat konveksi, variabilitas curah hujan,
dan interaksi laut-atmosfer yang kompleks. Tidak ada wilayah lain
di dunia yang memiliki intensitas dan keanekaragaman proses dina-
mika atmosfer yang kompleks seperti IMC. Buku ini disusun untuk
memberikan landasan ilmiah dan matematis yang kuat bagi siapa saja
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yang ingin memahami dinamika atmosfer tropis, dengan fokus khusus
pada fenomena yang dominan di IMC. Mulai dari struktur vertikal
atmosfer, dinamika gelombang ekuator, hingga proses konveksi dan
nonlinieritas, di mana seluruh isi buku dirancang untuk membekali
mahasiswa, peneliti muda, maupun praktisi dengan kerangka berpikir
dinamis dan analitis.

Di tengah tantangan prediksi cuaca dan iklim yang semakin
kompleks, terlebih di wilayah tropis basah seperti Indonesia, buku ini
diharapkan dapat menjadi penghubung antara teori atmosfer global
dan fenomena yang terjadi secara lokal. Selain sebagai sumber belajar,
buku ini juga dimaksudkan sebagai undangan terbuka bagi generasi
baru ilmuwan untuk menggali lebih dalam, mengembangkan model
baru, dan memperkuat pemahaman kita terhadap atmosfer IMC,
baik melalui observasi, simulasi, maupun teori. Meskipun banyak
kemajuan telah dicapai dalam dua dekade terakhir, pemahaman
kita terhadap atmosfer tropis masih menyisakan banyak pertanyaan
terbuka terutama terkait interaksi multiskala antara laut dan atmos-
fer, kompleksitas konveksi tropis, dan kemampuan model dalam
memprediksi variabilitas iklim jangka pendek dan menengah. Kami
berharap buku ini dapat menginspirasi lebih banyak peneliti muda
untuk melanjutkan eksplorasi ilmiah dalam bidang ini.
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APENDIKS
Apendiks-A

Analisis Vektor

A.1 Aljabar Vektor

Suatu titik dalam ruang kartesian, yaitu A, B, dan C yang
dinyatakan dalam gambar berikut,

A
y L

é{h
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Jika tiap kotak dalam sumbu x kita beri simbol ¢ maka AB=4¢,
dan jika tiap kotak dalam sumbu y kita beri simbol & maka BC=3 ¢,
Karena AC= AB + BCmaka AC=4¢ +3¢_Kita dapat mengatakan
bahwa AC mempunyai besar 5 serta arahnya ke timur 4 satuan dan ke
utara 3 satuan, jadi AC adalah suatu kuantitas yang mempunyai besar
dan arah yang lazim disebut vektor. Suatu vektor biasanya kita beri
simbol dengan huruf cetak tebal atau tanda panah di atasnya. Vektor
¢ dan & yang mempunyai besar 1 disebut vektor satuan. Kedua vektor
tersebut selalu memenuhi persamaan sebagai berikut:

ae +f =0 & a= B = 0 di mana a,f skalar. (A.1)

Karena persamaan tersebut selalu dipenuhi untuk semua skalar,
maka dikatakan bahwa é_dan é membangun sebuah ruang vektor,
sehingga elemen dari ruang vektor, yaitu & dan & dinamakan vek-
tor. Karena kedua vektor tersebut tegak lurus, maka dikatakan kita
mempunyai suatu ruang vektor ortogonal, sehingga mereka dapat
kita gunakan sebagai basis representasi atau sistem koordinat. Hal ini
dapat kita perluas hingga dimensi 3, yaitu dengan menambah sumbu
z. Operasi aljabar, seperti penjumlahan dan pengurangan mempunyai
aturan yang sama seperti halnya pada skalar. Sementara operasi perka-
lian mempunyai dua jenis, yaitu operasi dot yang menghasilkan skalar
dan operasi cross (rotasi/curl) yang menghasilkan vektor.

Jika A dan B suatu vektor, maka operasi dot akan dinyatakan
sebagai berikut:

= ‘ZHE‘ cos@ (A.2)

di mana 6 adalah sudut terpendek antara vektor A dan vektor B,
sedangkan tanda kurung lurus menyatakan besarnya vektor. Jika kita
nyatakan kedua vektor tersebut dalam komponen basisnya untuk 3D
(%, y; z), maka operasi dot dinyatakan oleh:

(A.3)

326 Dinamika Meteorologi Tropis



A-B=(Aé +A40,+4¢)(Be +Bé +Be)=AB +AB, +AB. (A.4)

kita telah menggunakan definisi A.1, yaitu:

e, e, =lefe|cosd=11.cos0° =1 (A.5)
e e, = ‘éxHé),‘cosé’:l.l.cosQ =0 dsb

Hasil dari operasi ini berupa skalar, dan operasi dot adalah
komutatif (AB = BA).

« Jika A dan B suatu vektor maka, operasi cross akan dinyatakan
sebagai berikut:

Ax B = ‘IZHE‘ sin &n (A.6)

di mana fi adalah arah yang didapat dengan memutar vektor A ke
vektor B searah putaran sekrup. Karena operasi cross bergantung dari
arah putaran, maka operasi cross tidak komutatif. Dalam komponen-
nya, operasi ini dinyatakan sebagai berikut:

;1 X E = (Axéx + Ayéy + Azéz )X (Bxéx + Byéy + BZéZ) (A7)

Dengan aturan A.3, kita dapatkan:

e, xé, =leé|sinGi=11.sin0" =0

L 0a 4 (A.8)
e xe, = |ex||ey|s1n0n =1.1.sin9 "¢, =e,

Dengan cara yang sama, kita dapatkan:

e, xe, =e xe =0

e, xe =-e. e xe =e, (A.9)
e, xe . =e, e xe =-e
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Sehingga operasi cross menjadi:
2 x é = (AVB: - Asz )éx + (AzB.z - Asz )éy + (AxBy - AJ‘BX )éz (A~10)

Hal ini mudah dilakukan apabila kita menggunakan aturan
determinan suatu matriks sebagai berikut:

AY AZ
BX BZ

4, 4,
B, B,

é, +

e, =

s
B, BZ“

(A.11)
\B.~ 4.8, +(4.8,~ 4B, +(4.8,-4,8).

Berikut ini adalah beberapa rumus operasi aljabar vektor yang
sering digunakan:

ix(BxC)=(4-C)B-(4-B)C

(AxB)-(CxD)=(4-¢)\B-b)-(4-D)B-C) (A.12)

A.2 Diferensial Vektor

Jika saya memiliki suatu fungsi f(x)=x> +2x maka turunan f terhadap
x dinyatakan oleh df/dx=2x+2, hal ini telah diketahui semua orang.
Sekarang, jika saya memiliki fungsi dua variable, katakanlah f(x,y)=x%
+3x’y maka pertanyaannya adalah berapakah turunan f terhadap x?
Untuk satu dimensi maka df/dx menyatakan kemiringan (slope) suatu
fungsi f(x) di setiap titik. Dalam fungsi dua variabel, maka yang ada
adalah suatu turunan berarah yang dinyatakan oleh diferensial total
sebagai berikut:

A

T
ﬂ (xay)_ axd +ay

d (A.13)

0f/0x adalah turunan parsial f(x,y) terhadap x, dihitung dengan
mengambil y konstan dan df/dy adalah turunan parsial f(x,y) terhadap
¥, dihitung dengan mengambil x konstan, maka diferensial total dari
fungsi dua variabel di atas adalah:
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f,y)=x"y’ +3x%y
g =2y ’ +6y
ox

A (x,y)=<2y 3+6y )d +(3x2y2+3x2);1

o =3x?y? 4+ 3x?
y

(A.14)

Jika A adalah vektor dan x adalah skalar, maka turunan parsial
vektor A terhadap x dinyatakan oleh:

A 04 04,
o4 _04,, g (O, (A.15)
ox Ox ox = Ox

Jika f(x,y,z) adalah fungsi tiga variabel. maka turunan total dari
fungsi di atas dinyatakan oleh:

T, I A.16
A (x,9,2) axd +8y +azd ( )

Turunan total ini dapat dinyatakan dalam notasi vektor, yaitu
dengan operasi dot sebagai berikut:

@éﬁ@é), +@é:)~(d e.+d e, +de.)
ox oy Oz

=[{3éx Ny +§é__}f(x,y,z)}-(d o vd o, +de) (A7)

. 0, .0,
V=—e +—e¢, +5, ¢ disebut operator del,
4

di=fl (x.y,z)=d ¢ +d ¢, +d ¢ Jisebut perpindahan (displace-

ment).
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V sebenarnya bukanlah vektor riil, tetapi dia adalah operator
vektor sehingga dia harus bekerja pada suatu fungsi skalar atau vektor.
Operator del ini mempunyai tiga macam jenis operasi, yaitu gradien,
divergensi, dan curl.

Gradien.

Jika @ adalah fungsi skalar maka gradien dari fungsi tersebut
akan dinyatakan oleh:

Vo206 00, 00,

8x 8y ’ 62 ( Al 8)

Jika A adalah vektor, maka gradien A akan dinyatakan oleh:

04, ©OA, 0A.
Ox Ox Ox

62:[3(3\+ié‘,+3é:](,4\é\+AvéV+A:é:)= o4, o4, o4, (A-19)
Ox oy oz oy oy oy

04, ©OA, OA.
oz oz oz

Hasil dari operasi gradien suatu vektor adalah matrik 3x3 atau tensor
rank-2.

o Divergensi

Jika A adalah vektor, maka operasi divergensi akan dinyatakan oleh
V.A yang mengukur seberapa banyak vektor A menyebar. Operasi
ini dinyatakan oleh:

= = R N N N N 04, O0A, 04,
V»A:[ae‘+5ey+gez]-(AxeX+Aye,,+A:ez):g+ay’+g (Azo)

Hasil operasi divergensi suatu vektor adalah skalar sehingga kita
dapat langsung mengetahui bahwa hasil divergensi skalar adalah nol
dan divergensi tensor rank-2 adalah vektor.

o Curl

Jika A adalah vektor, maka operasi curl (rotasi) akan dinyatakan oleh:
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o4, 04,), (o4, oA, (o4, od.),
= ——— e, | ———le, t|——— le.
oy oz oz ox )? ox oy

(A.21)

=Y ‘ &
A ‘ o>
A~ ‘ [N

Hasil operasi curl dari suatu vektor adalah vektor dengan arah

vektor adalah rotasi vektor A searah putaran sekrup, sehingga operasi
curl hanya berlaku untuk vektor. Operasi ini mengukur seberapa
banyak suatu vektor berotasi.

Berikut ini beberapa rumus yang sering digunakan (jika f,g skalar

dan A,B vektor):

Vf)=0, ﬁ(ﬁxé) E-(?x;l)—;l-( xé), (A.22)

Contoh: Dalam dinamika fluida, suatu kecepatan fluida akan

dinyatakan dalam fungsi vektor v(x,),z,t), maka percepatan dari fluida
akan dinyatakan oleh dv/dt. Dengan teknik yang telah dikembangkan
terdahulu, maka kita dapat menghitung percepatan sebagai berikut:

Diferensial total dari v(x,y,z,t) adalah:

a7 =Ly Oy +6—V¢ Iy
ot Ox oy 0z

(A.23)

Maka percepatan akan dinyatakan oleh (dalam notasi vektor):

v oV oVdx oVdy oV dz
=—d + +

di o ox dt dt oz di
JOed gyde Gde (A.24)
:B—V+[@év+d—yé‘,+%é,j~ a—Véﬁa—VéAra—Vé, Vi
ot \dt * at”’ dt ") \ox oy oz t

Jika kita menuliskan dalam komponennya sebagai berikut:
v _dv., dv. dv.
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ov, .. oV, . ov... ov... oV, .
6.+ ee +—=ee + ee +—-eéee,
ox X ox y y
:(Vxer +Ve, +Vez)
’ o, .. oV,.. 0o, .. oV, .
—eé.e. +—=é.e, e, +—=e.eé.
oy oz oz

Operasikan perkalian titik (dot product) menjadi:

o av, ov, av,
V-VV:[V Ve y +V~%]éy+[‘/ =V, —= "]éy

T oox Y oy c oz T ox Y oy c oz
[y Oy OV O,
ox Yoy oz )"

Maka dalam komponennya, percepatan fluida menjadi:

., +V v, +V v, +V. o,
i o Ve V% * % Komponen dalam sumbu x,

&, or, ov, av, v,

L=ty —L4V, —+V,

o " 7 " & Komponen dalam sumbu y,

J,Z=%+anVZ+V %+V26VZ
d ot ox 7oy 0z

Komponen dalam sumbu z.

A.3 Integral Vektor

Integrasi suatu vektor berkaitan erat dengan batas integrasi. Ada tiga
teorema dasar tentang integral vektor, yaitu teorema gradien (integral
garis), teorema divergensi (teorema Gauss), dan teorema curl (teorema
Stokes). Masing-masing dinyatakan oleh:
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Teorema gradien

Jika @ adalah fungsi skalar, maka teorema gradien diungkapkan
oleh:

b - A25
[V = gla)- o) )

Teorema divergensi atau teorema Gauss

Jika A adalah suatu vektor, maka teorema divergensi akan dinya-
takan oleh:

[ Ay = i ida (4.26)

Volume (V) permukaan

Teorema ini juga dinamakan teorema Gauss. Suku sebelah kanan
menyatakan fluks dari suatu vektor A. Maka suatu vektor A di
suatu permukaan adalah sama dengan penyebaran vektor A di
suatu volume yang dilingkupi oleh permukaan tadi.

Teorema curl atau teorema Stokes

Jika A adalah vektor, maka teorema curl dinyatakan oleh:

([Vxd)iida= §4-dF

permukaan(a) keliling

(A.27)

Teorema ini juga sering disebut teorema Stokes. Penggambaran
geometri dari teorema tersebut dinyatakan oleh gambar berikut:

QD >

Untuk teknik perhitungan, dapat dilihat pada buku-buku tentang
analisis vektor.
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Apendiks-B

Transformasi Fourier dan Laplace

B.1 Transformasi Fourier

Transformasi Fourier dikembangkan dari deret Fourier sebagai
berikut,

f()=4, +2An cost +ZBn sinn (B.1)
n=1 n=1

Deret Fourier didasarkan pada anggapan bahwa sembarang
fungsi (signal) merupakan penjumlahan (superposisi) dari fungsi-
fungsi periodik. Suatu fungsi f(t) dikatakan periodik dengan periode
T apabila memenubhi relasi f(#)=f(t+T). Jika f(t) adalah sembarang
fungsi, maka representasi fungsi tersebut dalam superposisi fungsi
periodik (cosinus dan sinus). Jika kita mempunyai sembarang fungsi
f(t), maka kita dapat mengekspresikan dalam deret Fourier dengan
cara mencari koefisien dari deret Fourier. Jika kita integrasikan dengan
batas antara - < t < 7, maka Persamaan (B.1) menjadi:
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J” f(o)de = j Adt+ [ 4, cosnrdt + Z; j B, sin nedt

n=l _p

=27A4,+0+0, :>A“:2L F(b)dt (B.2)
v/

—

3

Jika kita kalikan persamaan-1 dengan cos(w, t) dan integrasikan
dengan batas - < t < 7, maka Persamaan B.1 menjadi,

j f(t)cos(w,t)dt = _”f A, cos(w,t)dt +i J: 4, cos(w”t)cos(wmt)dHi j B, sin(w,t)cos(w, t)dt
e o P n=l g

=0+4,7+0 - A, :%i/(z)cos(m,,l)dt (B.3)

Jika kita kalikan persamaan-1 dengan sin(w, t) dan integrasikan
dengan batas -1 <t <, maka Persamaan B.1 menjadi,

[ fwsin(o,ndt = | 4,sin(,0di+Y [ 4, cos(@,nsin(@,0de+ Y, [ B, sin(o,0)sin(w,)dr

n=l " n=l “n

—010+Bx > B =L | f@sin(o,ndt
[ -

(B.4)
Hasil ini diperoleh dengan relasi ortogonalitas sebagai berikut,
jf cos(mt)cos(nt)dt :{O jfka mEn jf sin(mt)sin(nt)dt :{0 j-i‘ka m#En
i 4 Jika m= i T Jika m=

(B.5)

Perkalian antara cos dan sin tentu saja akan menghasilkan nol.
Transformasi Fourier pada dasarnya adalah mengubah domain suatu
fungsi ke domain yang lain. Sebagai contoh, jika f(¢) adalah fungsi
dalam domain waktu, maka transformasi Fourier akan mengubah
f(t) dalam domain frekuensi F(w). Bagaimana kita melakukan ini?
Caranya adalah kita harus menggeneralisasikan deret Fourier di atas.
Jika kita substitusikan definisi dari koefisiennya, yaitu A LA dan B,
kita dapatkan:
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= i;‘if(r)dr+g%if(r)cos(nr)cos(n )dr+g%if(r)sin(nr)sin(n Ydr

(B.6)

Persamaan ini dapat kita tuliskan lagi dalam bentuk yang lebih
sederhana sebagai berikut:

f(@) = ii f(D)dr + 2‘%[{ f(0)[cos(nt)cos(a ) +sin(nr)sin(a )|dz

dengan rumus trigonometri:

cos(4 — B) = cos Acos B +sin Asin B (B.7)

Persamaan menjadi:

f@)=— jf(r)dr+z If(r)cosn(r—t)dr (B.8)

n=1 70
Dengan definisi fungsi hiperbolik:
e (B.9)
2

cosAd=

Maka persamaan menjadi:

|: n(z’—t) +e—h(r—t)

5 }dr (B.10)

f(t)—— j f(r)dr+Z j [

n=1 7T

Atau:

f(t)_|:If(T)dT+z J‘f(‘[)e"(r t)dT-I—z If(‘r)e i (17— t)dT:|

n=l _o n=l _,

(B.11)

Suku pertama adalah suku n=0 dan suku ketiga akan mempunyai
eksponen positif jika n menjadi negative, yaitu:

> [ r@e " dr= Y [ e (.12)

n=l _ n=—0 _
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Dengan kondisi ini, maka persamaan di atas kita susun dalam
bentuk yang lebih menarik sebagai berikut:

f@)=— Z]: ]T.f(f)e"(’ Vdr + _[f(r)dr+z _[f(r)e"” ”dr}

n=e _g n=l _

(B.13)

Nabh, sekarang persamaan ini dapat kita tuliskan dalam bentuk
yang lebih sederhana sebagai berikut:

f()= Z j f(0)e" " dr (B.14)

Ini sering disebut representasi deret Fourier dalam bentuk
integral atau disebut integral Fourier. Jika batas integrasi kita ganti
dengan -L < t < L maka integral-11 menjadi:

_ 1 Z 0 i (7—t)
f(t) = EZ‘; IL F(0)e" " dr (B.15)

Jika kita perluas batas integrasi L - co dan —-L — -co maka kita
mempunyai integral Riemann dengan Aw =w - ;0 =7/L;no
= w,, maka kita dapatkan:

lim 0,0 17 Lo
o=, X jf(r)e r

(B.16)

Integral Reimann adalah definisi untuk integral sehingga ekspresi
di atas menjadi:

ro=-I {J:f(f)e‘“”df}’“’df (B.17)
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Dengan hasil ini, kita mempunyai pasangan transformasi Fourier

sebagai berikut:

1 —iax 1 ior
f(f)=ﬁjlw1:(0)} dt dan F((u)=ELf(r)e dr (B18)

Ada beberapa sifat yang dipenuhi oleh transformasi Fourier

sebagai berikut:

1) Transformaso Fourier adalah operasi linier, yaitu jika f(#) dan g(?)

adalah sembarang fungsi dan a,b skalar, maka:

Flaf 1)+ bg(n) = aF (1() + bF (g(1))

Bukti:

Flaf @)+ bg()= ﬁ[@ (af (1) + b ()
:%j:f(r)e ’“"df+—f g(t)e " d

=aF (f(0)+bF(g()

2) Jika f(t) kontinu dan f(t) - 0 pada /t/ - oo maka:

(df (’)) ioF (£(1)

Bukti:

F(?) %J‘ m o dt (integral — parsial)
F f(he ~iot|| i) fwear
= ioF (f(5))

Jadi, secara umum, diferensial Fourier adalah,

F(d” f(f)J = (j0 ) F(/ (1))

dar"
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Contoh:
1) Tentukan transformasi Fourier dari fungsi berikut:

1 jika 0O<t<l
f(0)= - .
0  jika lainnya

Jawab:

F(f(r))f\/ﬁ‘[tf(l)e dt ‘/ﬁjolg dt ﬂ[ 7]_(()) > 2”[SIHU+I(1 cosa))]

Hasil ini menunjukkan bahwa secara alamiah, umumnya
transformasi Fourier menghasilkan fungsi berharga kompleks. Ka-
rena dalam pengukuran kita berurusan dalam bilangan riil, maka
kita harus meriilkan fungsi kompleks tadi dengan cara mengalikan
kompleks konjugatnya.

Misalnya:
Jika f adalah kompleks, yaitu f = a + ib
Jika f* adalah kompleks konjugat, yaitu f* = a - ib
Maka:
F=(+ib)(a-ib)=a’+b>=/f~

Jika F(f) adalah transformasi Fourier dari fungsi f, maka F(f)
F*(f) = /F(f)/*. Menyatakan harga absolut yang sering disebut power
spectrum/spectral density yang merepresentasikan “energi total” dari
suatu sistem yang kita tinjau. Misalnya, f(t) adalah kecepatan maka
power sprectrum menyatakan energi kinetiknya.

2) Tentukan transformasi Fourier dari fungsi berikut:
S (1) =cos(w,t) —0 <t <©

Jawab:

o © . © it it .
F(f@)= ﬁjm F(t)e " dt = ﬁ | cos(yt) e de = ﬁjx [ ¢ *26 }e”"”dt
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Selesaikan integrasi, maka kita peroleh,

o+ )t 1 R i(w+ay )t 1
F(f0)= [J_M ") ﬁie( " =5lo(er @)+ 5(0-a)]

Integral di atas diperoleh dengan memanfaatkan definisi fungsi
Delta Dirac.

1 b iot _ 2
5(&))=EJ e“dt ; 5(1‘):(17123 ;ﬂ- e 20
) o(x —
R (@) . N G
0 r 0 o r

Gambar B.1 Fungsi Delta Dirac.

Dalam pengukuran lapangan, misalnya getaran suatu bangunan,
temperatur suatu jembatan, dan sebagainya, kita umumnya mem-
punyai data diskret sehingga kita memerlukan transformasi Fourier
diskret. Tranformasi Fourier diskret dinyatakan oleh:

R0 =2 fe Y o f) = S F W o)

Dalam MATLAB telah dikembangkan algoritma untuk menghi-
tung transformasi Fourier yang disebut fast Fourier transform (FFT).
Pada prinsipnya, metode ini memecah transformasi Fourier diskret ke
dalam bentuk fungsi ganjil dan fungsi genap sehingga komputasinya
lebih mudah. Berikut ini adalah contoh program dengan MATLAB:
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Program MATLAB fast Fourier transform untuk fungsi:

f(t) = Acos(w,t) + Bsin(w,t) + Csin c(w,t)

Faktor skala /2 dan frekuensi nyquist %. Jumlah sampel 512.

Programnya sebagai berikut:

clear all;
£1=20; f2=80; £3=80; nt=512; T=2; dt=T/nt

df=1/T; fmax=(nt/2)*df; t=0:dt:nt*dt;
tt=0:dt/25:nt*dt/50;

u=cos (2*pi*fl*t)+sin (2*pi*f2*t)+sinc (2*pi*£3*t);
uu=cos (2*pi*fl*tt) +sin (2*pi*f2*tt) +sinc (2*pi*£3*tt);
f=0:df: (nt/2-1) *df;

figure (1) ;

subplot (211)

plot(tt,uu); grid

axis ([0 0.04 -2.5 2.5]); xlabel (‘waktu (det)’):;
ylabel (‘kecepatan zonal’);

yE=fft (u) ;

yp=zeros (1, (nt/2)); yp(l:nt/2)=(2/nt)*yf(l:nt/2);
subplot (212)

grid

plot (f,abs (yp));axis ([0 fmax 0 1.2])

xlabel (Yfrequency (Hz)’);ylabel (‘power spectrum’);

output program dapat dilihat pada gambar berikut:
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kecepatan zonal

-

0 0.005 0.01 0.015 0.02 0.025 0.03 0.035 0.04
waktu (det)

power spectrum
o o o o
O N b O © =

20 40 60 80 100 120
frequency (Hz)

o

Gambar B.2 Transformasi Fourier dari kombinasi linier fungsi
periodik, ciri khas transformasi Fourier dari fungsi periodik
adalah diskret karena representasi dari fungsi delta Dirac.

B.2 Dekomposisi Fourier

Pada dasarnya, dekomposisi Fourier adalah membangun atau menyu-
sun suatu fungsi dari pengetahuan fungsi Fourier (periodik). Salah
satu contoh yang paling mudah dipahami dalam dekomposisi Fourier
adalah data pasang surut, yaitu menyusun data pasang surut dalam
komponennya. Secara matematik, hal itu dilakukan sebagai berikut.
Tuliskan kembali deret Fourier sebagai berikut,

fO) -4, =w@)= i A, cosnt +i B sinnt
n=l n=l (B.20)

Deret ini dapat kita tuliskan dalam bentuk matriks sebagai berikut,

cos(?) sin(?)
4 4 . 4] s 8 . 8] w0
cos(nt) sin(nt)

(B.21)
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B.3 Transformasi Laplace

Transformasi Laplace pada dasarnya adalah persoalan integral. Suatu
fungsi f(t) diintegralkan dengan suatu fungsi tertentu, di mana dalam
bahasa matematik dinamakan kernel, yang dinyatakan dalam bentuk
sebagai berikut,

0

F(s)= 7 [f(]=[e™ f(r)dt (B.22)

0

di mana ~ menyatakan lambang transformasi Laplace dari suatu
fungsi f(t). Fungsi e* dinamakan kernel, yang bertugas mengubah
fungsi dengan domain # menjadi fungsi dengan domain s. Kasus ini
seperti transformasi Fourier. Setelah Fourier mengemukakan trans-
formasi Fourier, Laplace kemudian mengembangkan transformasi
Laplace.

Contoh-1,
Hitunglah transformasi Laplace untuk f(t)=y=1,
Jawab: ) )
F(s)= 7 [f0]= V’[1]=J‘e’“1dt=—% % v s>0
0 0

Jadi dalam transformasi Laplace, nilai s > 0.
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Contoh-2,

Hitunglah transformasi Laplace untuk f(t)=sin(at) dengan t>0 dan
a positif.

Jawab:

d cos(at)
a

F(s)= <[ f(0)] =~ [sin(an)] = Te’” sin(at)dt = lirgj'e’“

dengan menggunakan integrasi parsial fudv=uv-fvdu, maka
diperoleh,

F(s)==Ilim {—(6—” cos(at))
n—»o0 a

lakukan integrasi parsial kembali untuk integral di atas sehingga

diperoleh,
-5 (ﬁ sin(at)}
o a a

F(s)= lim{—( e’ cos(at)J
n—w a

.1 o
—11m|:a(l—e cos(an))—

-5 J. e cos(at)dt:l
a

0 0

" 2

+ S—z J. e sin(at)dtil
0

a

0

n—»w

a

se ™ sin(an) +— J.e sin(at)dt}
a 0

dengan rumus limit sebagai berikut,

sn —sn

lime™

n—w

maka kita peroleh,

cos(an) =lime ™ sin(an) =0

F(s)l= 1_ lim[ J.e at sm(at)dt:| =— ——J.e “ sin(at)dt
a n—»ow a

2

F)=—="5F(s) = @PF(s)=a—sF(s) — F(s)=—"2

s?+a’
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Jadi, ternyata menghitung transformasi Laplace tidaklah seder-
hana, terkadang berbelit-belit karena melibatkan integral tak tentu.
Kalian tidak perlu khawatir karena transformasi Laplace sudah ada
tabelnya.

Ada yang harus diingat tentang beberapa sifat dari transformasi
Laplace.

1) Transformasi Laplace adalah linier
S Naf @) +bg]=a [ f(O)]+b 7 [g0)]
2) Transformasi Laplace dari suatu Fungsi step
s f@)]=F(s—a); v[ft-a)g(t-a)]=e“F(s);
i [5(t - a)] =

B.4 Inversi Transformasi Laplace

Transformasi Laplace mempunyai inversi yang artinya jika suatu
fungsi f(t) dioperasikan transformasi Laplace menjadi F(s), maka kita
dapat memperoleh kembali fungsi f(#) dengan cara melakukan inversi
transformasi Laplace sebagai berikut,

©

fy= 7" [F(s)]= je"F(s)ds

0

(B.23)

Sifat yang dimiliki oleh transformasi Laplace juga dipenuhi oleh
inversi transformasi Laplace.
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Contoh-1.
Tentukan inversi transformasi Laplace dari fungsi F(s)=6/s - 1/(s-8)
+ 4/(s-3)

Jawab:

Untuk menentukan inversi transformasi Laplace, kita gunakan
tabel transformasi Laplace sebagai berikut,

Table of Laplace Transforms
fO=2"{F@)}  Fls)=2{/ (1)} f()=2"{F ()} F(s)=2{f ()}

1 1
1 - 2. e —

s s—a

| r(p+1

3. n=123,... RS 4 ¢ p>- (p+1)
< o

Dari tabel untuk nomor 1 dan nomor 2 kita peroleh,

F(s)=§ S =1 . F)=—— > fiy=e"

S—a

Maka

6 1 4
F(s)=—— +
) s s—8 s-3

—  f(O)=6x1-€"+4xe’ =6—€" +4e”

Contoh-2.
Tentukan inversi transformasi Laplace dari fungsi F(s)=19/(s+2)-1/
(3s-5)+7/(s°)

Jawab:

Kita gunakan tabel transformasi Laplace untuk nomor 2 dan
nomor 3

4 :
L ! T o f=19er Lot L

F(s)= - +
) s—(=2) 3(s—3) 4ls*! 3 24

Demikianlah sekadar contoh menghitung inversi transformasi
Laplace. Diperlukan kecerdikan permainan aljabar supaya diperoleh
bentuk yang sesuai dengan tabel transformasi Laplace.
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B.5 Penyelesaian Persamaan Diferensial dengan
Tranformasi Laplace
Salah satu keunggulan dengan menggunakan transformasi
Laplace untuk mencari solusi persamaan diferensial adalah dengan
mengubah persoalan persamaan diferensial menjadi persoalan aljabar.
Transformasi Laplace dari suatu diferensial,

AT wdf T st
% [E} ! e Zdt—s_([ e ()t +e £ (1)

=5/ [fO]-f(0)

(B.24)

dengan cara yang sama, maka diperoleh untuk turunan yang
lebih tinggi,

airl L df
1% = | =2 f(@)]—sf(0)— =
L dar” | dt - (B.25)
lar] .. ) ARA
SN =SS O] =52 (O =5 =S
| dr’ | dtl— dr|_, (B2e)
U‘ﬂ_: o - e df| _dnflf
./_ a s /[f(t)] s f(0)—s "~ ‘,0 T »
(B.27)

Bagaimana caranya? Yang paling mudah adalah dengan melihat
contoh,

Contoh:
Selesaikan persamaan diferensial berikut ini,
dy

d’y .
—6—+15y =2sin(3¢ , 0)=-1,y'0)=—4
T 0 Y (30) »(0) »'(0)
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Jawab:

dy} 6/[?}15/”] 2 & [sin(30)]

<
&

s*Y(s)—sp(0)—y +9
7s+2

(52765+15)Y(s)+s72zszi9 > (s 76s+15)
Y(s) = 6 B K N 2 _ —s* +25* —95+24
(57 +9)(s7—65+15) (s2=6s5+15) (s2=65+15) (57 +9)(s*—65+15)

Gunakan manipulasi aljabar untuk pecahan,

-5’ +2s* —95+24 As+ B Cs+D

Y(S):(s2+9)(s2—6s+15):(s2+9) (s*~6s+15)

Kalikan dengan penyebutnya, maka diperoleh persamaan pangkat

empat sebagai berikut,

5’ +25*=95+24=(4+C)s’ +(-64+B+D)s* +(154-6B+9C)s+15B+9D
1

s A+C=1 1

) A=— B=—

s —6A+B+D=2 10 10
st 154-6B+9C=-9 co 1,05
10 2

0 15B+9D =24

Maka kita dapatkan bentuk,
“11s+25 )_ 1 L s+l —11s+25J

s+1

Y(s)= + -
()= 10(sz+9 s?—6s+15 10| s> +9 (5—3)2+6

Kita lihat tabel transformasi Laplace sebagai berikut
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Table of Laplace Transforms
F()=2{F(s))  F(s)=2{/ (1)} f()=2"{F(s)} F(s)=2¢{/ (1)}
L1 L 2 e A
s s—a
!
3.1 n=123,... 2 4 p>. Ip+1)
o $P
. 1:3-5+(2n-1
s, JF Jz 6, noip.. | L3SCrDéE
2s 2"s"
. a s
7. sin(at) ez 8. cos(at) e
b s—a
a g a
19. e“sin(br) (3—a)2+b 20. e cos(bt) (s—a)z+b2

Berdasarkan tabel transformasi Laplace, maka bentuk yang me-
nyerupai adalah nomor7, nomor 8, nomor 19, dan nomor 20. Artinya,
kita harus menguraikan sehingga mempunyai bentuk pecahan seperti
tabel transformasi Laplace.

Y(s)=—

1 s 1 —11s 25
2 + 2 + 2 + 2
10(s7+9 s7+9 (5-3)"+6 (s-3) +6

1[ s 1 3  —1l(s=3+3) 25
T10| 943 3543 e 2
(s—3) +6 (5—3) +6
s 1.3 . =3 8 J6
10{s*+3% 35743 (5-3)"+(J6) \/5(573)2“\@)2

Dengan menggunakan tabel di atas, maka akhirnya kita peroleh
solusi,

(1) = %(cos(?at) + % sin(3t) —11e* cos(v/61) + % & sin(x/gt)J

Persamaan dari contoh-2 adalah salah satu bentuk persamaan
osilator harmonis dengan gaya eksternal. Kita akan bahas secara detail
dibawah ini.
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B.6 Persamaan Osilator Harmonik

Salah satu persoalan yang paling penting dalam masalah rekayasa
adalah getaran. Orang matematika atau fisika menyebutnya osila-
tor harmonik. Setiap benda di alam pada dasarnya selalu bergetar.
Namun, lingkungan menyebabkan getaran tersebut semakin lama
berhenti, yang dinyatakan dalam bentuk redaman. Alam tidak hanya
meredam getaran, tetapi terkadang juga menguatkan getaran atau
disebut sebagai driven oscillation. Jadi, persoalan getaran di lam akan
selalu berkaitan dengan redaman dan driven yang secara lengkap
disebut sebagai driven-damped harmonic oscillator yang dinyatakan
sebagai berikut,
2

dy ,dy
+b—+ky=F(t
mg o =0

(B.28)

Sekarang kita akan menggunakan transformasi Laplace untuk
mencari solusi umum dari persamaan ini. Kita tuliskan lagi persa-
maan-3 sebagai berikut,

d’y o dy o, b, _k F(1)
—+2y—=+ =gt ; =—, =—, t)y=—=
T rey g() Y=o Y g0 - (B.29)

Letakkan operasi transformasi Laplace pada persamaan-4 sebagai
berikut,

R IR P [ N SR TS B.30
y/[dtz:' 2y [dt}+a) v [y] R [g(t)] ( )

Kita peroleh,
s°Y, —sy(0)—y'(0) +2ysY, =2y y(0) + @’Y, = G,(s) (B.31)

Atau kita tulis sebagai berikut,

Y = (s + 27)5(0) + y'(0)2+ G.(s) (B.32)
ST +2ys+ @
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Untuk mencari inversi transformasi Laplace dari Persamaan
(B.29) kelihatannya cukup rumit, tetapi mari kita lihat dari yang se-
derhana karena sebenarnya masalah yang rumit adalah kumpulan dari
masalah yang sederhana. Sekarang masalah yang paling sederhana
adalah pada saat tidak ada damping dan drive, yaitu pada saat y=G =0.
Maka Persamaan (B.29) menjadi,

y = 2O +y0)
N R (B.33)
Nabh, persamaan ini sering kita lihat pada saat kita mengerjakan
contoh soal. Bentuknya persis seperti di tabel transformasi Laplace
nomor 7 dan nomor 8. Jadi, mari kita tulisan Persamaan 8 dalam ben-

tuk seperti pasangan Laplace nomor 7 dan nomor 8 sebagai berikut,

_sy(0)+y'(0) _ sy(0) | »'(0) _ s y'(0) o
Y= S +ed S+’ +s2 +o’ =70 5%+ @* * o '+’ (B.34)

Maka dengan inversi transformasi Laplace nomor 7 dan nomor
8 kita peroleh,

y(t) = y(0)cos(wt) + &sin(a}t)
w

(B.35)

Ini adalah solusi osilator harmonis tanpa damping dan driven atau
gaya eksternal. Selanjutnya, dengan berbekal kepercayaan yang sudah
tinggi karena sudah bisa mendapatkan solusi yang fundamental, maka
mari kita tuliskan Persamaan (B.34) dengan trik yang sama dengan

ang sebelumnya, yaitu
Y PLADIN0 T 10+6.9) (4220040 | Go)
: S+ 2ys+ @’ S+ 2ys+ @’ ST+ 2ys+ @’

(B.36)

Nabh, suku pertama dari persamaan ini mirip dengan pasangan
transformasi Laplace di tabel nomor 19 dan nomor 20, di mana dalam
tabel itu a diganti dengan -a sehingga tabel nomor 19 dan nomor
20 menjadi,
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s+a

e cos(bt) = m (B.37)

e “sin(bt) <
“n (s-ka)2+b2

Selanjutnya lebih mudah, suku pertama Persamaan (B.36) kita
tuliskan sebagai berikut,

¥ ‘(1) _ (5+27) (0)+1'(0) _sy(O)+7y(0) +7y(0) + y'(0)

* sS4+ 2ys+ @ (s+7/)2+a)2—y2
(s+7)3O | 2@+

(s+7)2+a)2—72 (s+7)2+a)2—72

0t O+ y0) o'y
(s+7) +o*—p? Jor =y (s+y) +a* -y

(B.38)
Maka dengan melihat tabel transformasi Laplace, kita peroleh,

YO = p(0)e " COS(W’)*’MEW sin(mt) (B 39)

=y

Dengan demikian, kita semakin yakin untuk mencari solusi yang
kedua sebagai berikut,
@ _ G, (s) B G, (s) 1

5% +2ys+ o _(s+7)2+a)2—;/2 =(s+;/)2+a)2—;/

(B.40)

Y,

s

x G (s)

2

Karena di sini melibatkan perkalian, maka kita gunakan teorema
konvolusi dari transformasi Laplace, yaitu mengatakan bahwa jika
inversi dari transformasi Laplace dua fungsi f(s) dan g(s) sebagai
berikut,

f@]=F@) ., < '[g)]=G60) (B.41)
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Maka inversi transformasi Laplace dari perkalian dua fungsi
tersebut adalah,

NI ©g®)]= [ F(t-u)Guydu (B.A2)
0

karena

()= 1 __ 1 Vo' -7 —= F(0)= sin(y/@® =yt

LA R v e e P e Jw — (Vor=77)

dan
()= G.(s) = G(1) = f ©

Maka solusi y(¢)? akan menjadi,

Y(O® = %J‘e—m—u) sin(\/r—}’z([ —u))f(u)du (B.43)

MA@ —y o

Jadi, solusi lengkap persoalan driven-damping harmonic oscillator
dinyatakan oleh,

(0 = y(0)e " cos (o - yzt)+(7yi’))2+_yy'z(°))e-w sin(Jo —771)

—y(t-u 2 2.,
" m j sm(«/a} 7t u)) £ )du

(B.44)
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Apendiks-C

Metode Fungsi Green

C.1 Konsep Dasar

Salah satu kesulitan persoalan analisis matematika dinamika atmosfer
di tropis terutama Benua Maritim Indonesia, karena pemanasan
intensif dan banyak sumber pembangkit sehingga persamaan gerak
pada umumnya menjadi tak homogen. Jadi, kita akan berurusan
dengan persamaan diferensial tak homogen. Suatu metode paling
umum untuk menyelesaikan masalah ini adalah dengan metode
fungsi Green. Metode ini pertama kali diperkenalkan oleh George
Green pada tahun 1828, untuk bidang mekanik tertentu, khususnya
masalah string. Fungsi ini telah dikembangkan dan secara luas digu-
nakan selama 60 tahun terakhir, terutama sebagai bagian dari area
penelitian yang menarik, terlebih metode ini menyediakan perangkat
matematika yang glamor. Sebuah buku teks yang direkomendasikan
adalah Prem. K. Kythe, Green’s Function and Linear Differential Equa-
tion, CRC Press, New Yorks, 375 pp.
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Pada dasarnya, metode fungsi Green mirip dengan transformasi
integral seperti transformasi Fourier atau transformasi Laplace, tetapi
integral yang ada merupakan integral konvolusi. Secara umum, suatu
persamaan diferensial dengan suku homogen,

L(x,y,z)vl(x:yaz):f(xaysz) (Cl)

akan mempunyai solusi yang dinyatakan dalam bentuk integral
konvolusi dengan fungsi konvolusi, propagator, atau kernel dinamakan
fungsi Green sebagai berikut,

l//(x,y,z)=J_UG(x—x',y—y‘,z—z')f(x',y',z')dx'dy'dz' (C.2)

di mana G(x-x,y-y’,z-z’) dinamakan fungsi Green yang memenuhi
persamaan diferensial,
G(x—x',y'y',z—z') :—4ﬂ5(x—x')5(y—y')5(z—z')

(x.:2)

(C3)

Jelas dari Persamaan (C.3), kita melihat keterlibatan fungsi delta.
Fungsi delta atau sering disebut fungsi delta Dirac bukanlah fungsi
biasa, ia sering disebut generalized function karena membuat suatu
fungsi menjadi kontinu di titik singularitas. Salah satu sifat penting
dari fungsi delta ini adalah,

[80)5(1-1,)dr =p(1,) (C4)

©

I&(t)dtzl (C.5)

—0

0 i t#t'

5(t—t')={

o i t—>t'

Fungsi di atas akan berguna untuk mencari fungsi Green.
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C.2 Osilator Harmonis Tak Homogen

Untuk mengilustrasikan bagaimana fungsi Green diperoleh, maka
kita gunakan contoh yang sederhana, yaitu suatu osilator harmonis
dengan hadir gaya eksternal sebagai berikut,

d2¢
dr’

(1) (C.6)

dengan syarat batas bebas ¢(t->c0)=0. Dengan metode fungsi
Green, persamaan ini mempunyai Solusi,

t)=[G(t—1")F (t")dr’ (C7)
di mana
d’G(t—t") (C.8)

+k*G(t—t")=-6(1- t2
Unte mendapatkan fungsi Green (C.8), kita menggunakan fakta
bahwa Persamaan (C.6) homogen (F(#)=0) akan merupakan persoalan
harga eigen dengan fungsi eigen,

¢, (t)= A4, cos(k,1) (C.9)

Fungsi eigen ini mempunyai sifat ortogonalitas,

® 1 i n=m
Icos(kﬁt)cos(kmt)zénm , 5,1m={0 i onem (C.10)

-0

Jika kita asumsikan fungsi Green adalah kombinasi linier solusi
homogen sebagai berikut,

G (¢ ZA (t")cos(k,t) (C.11)

Substitusikan ke Persamaan (C.8), maka kita peroleh,

_ZA 1)k cos kt)+ZA (t"k; cos(k,t)==0(t=t') (C.12)
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Maka

=>4,k ! cos (k,t)cos (k,t)dt+> A,(tVk; T cos (k,t)cos(k,t)dt = —j cos (k)5 (t—1")dt
(C.13)

Gunakan sifat ortogonalitas (Persamaan C.10) sehingga kita

peroleh,

> A,kS,, + > A,kS,, =—cos(k,t') (C.14)
Maka kita peroleh,

W cos(k,t)
An(t)——z‘,rkj (C.15)

n

Jadi fungsi Green adalah,

cos(k,t')cos(k,t
G(t_t'):_z (kz)_kz( ) (C.16)

n

Kita akan demonstrasikan lagi bahwa fungsi Green tergantung
juga syarat batas. Kembali kita berurusan dengan Persamaan (C.6)
sebuah osilator harmonis dengan gaya eksternal, tetapi sekarang kita

mempunyai syarat batas,

¢(t:0)=¢(t=T)=0 , 0<t<T (C17)
Solusi umum Persamaan (C.6) dengan syarat batas di atas adalah,

¢(1) = A(r)cos(kt) + B(r)sin(kt) = ¢, (t) + 4, (¢) (C.18)

Metode variasi parameter (the method of variation of parameters),
kita mencari Wronskian dari,

W () =0=> (0) ""’j;f’) —4,(0) d"jt“) -0 (C.19)
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Dengan Persamaan (3.18) kita peroleh,

A'(t)cos(kt)+ B'(t)sin(kt) = 0

(C.20)
—A(t)ksin(kt)+ B(1)k cos(kt) = —F (1)
Maka kita peroleh,
dA(t)  F(t)sin(kt) dB(r) _  F(r)cos(kt) (C.21)
d  k Codr

Integrasikan, maka kita peroleh Solusi Persamaan (3.18)

b(1) = %(k’)j f(z)sin(kr)dr —%if (D)cos(kr)dr (C 22)

Langkah selanjutnya adalah mencari nilai a dan b, dengan syarat
batas ¢(#=0)=0 maka,

¢(t=0)= @ j f(o)sin(kr)dr 7%]fm£.f(r)cos(kr)dr = % j F(o)sin(kr)dr =0

(C.23)

Karena integran tidak nol, maka integral di atas akan nol jika
kita pilih a=0. Jadi, solusi Persamaan (C.22) menjadi,

(1) = %(k’)j f(@)sin(kr)dr —%(k’)j f(@)cos(kr)dr  (C.24)

Untuk mendapatkan nilai b maka kita gunakan syarat batas
kedua, yaitu ¢(T)=0. Maka kita peroleh,

e %{f(r)sin(kr)dr —%!.f@)cosw)d? =0 (C.25)
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Maka kita peroleh relasi,

_singckT) j:f(r) cos(kr)dr = %_Ef(f) sin(k(r -T))dz (C.26)

Maka solusi menjadi,

sin(kt)
ksin(kT")
sin(k7)sin(k(T — 7))
ksin(kT)

[ F(@)sin(k(z~T))dz

0

#(T)= %jF(r)sin(k(f—T))dT_

sin(kt)sin(k(z —T dr

A O ) (C.27)

=:[F(T)

= .T[G(t,T)F(T)dZ'

Jelas kita mempunyai fungsi Green sebagai berikut,
sin(kz)sin(k(T —t))

. 0<r<t
G(t T) B ksin(kT)
> sin(k7)sin(k(T — 7)) or 1<T<T (C.28)
ksin(kT) ‘ -

C.3 Gelombang Kelvin Tak Homogen

Kita telah melihat pada bab sebelumnya bahwa gelombang Kelvin
dengan gaya eksternal akan memenuhi persamaan diferensial,

26.0) 3;9 Li[a -y ]800 =F(v) (C29)

Solusi persamaan ini dengan metode fungsi Green akan dinya-
takan sebagai berikut,

8,00 =[G, (3.3 )F(y)d' (C.30)

di mana fungsi Green akan memenuhi,

d’G,(»)

X +[1n—y2]G,,(y)=—5(y—y') (C.31)
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Kita ingat bahwa solusi homogen Persamaan (3.29) dinyatakan
dalam polinomial Hermit sebagai berikut,

2

B _r
— n | Hn 2
e (2”11!\/;)E o 3

Jika kita asumsikan fungsi Green dalam bentuk,

B,(») -
G,(yy)=9 —1=22 _H, 2
(1.5 Zn:(zﬂnlﬁ)2 (e €33

Maka Persamaan (C.31) menjadi,

Vz

M[4n(n—1)HH(y)+(/1” -yOH,(»)]e T ==8(y=y") (C.34)
" (2”}1!\/;)2

Jika kita kalikan dengan konjugatnya dan integrasikan maka
diperoleh,

500 an(n=1) [ H,()H, ()dy+7, [ H,H,()dy |
— - et ==[H,05(y=y)dy
(2 [ H,wH,()dy -

(C.35)
Dengan sifat ortogonal fungsi Hermit
[ 1,00 =y =22
J m y n y y \/; mn (C36)
Maka diperoleh,
2"n! ~
v (A4 —20) =05, —2" Wz (2n+1)n!S
B,(y) - ( n n)\/; mn 7[( n+ )l’l mn =—H (1)
T2 aNE) | 2z s, 20 Enls, . (C.37)
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Di sini kita telah menggunakan relasi rekursif dan aturan Leibniz.
Selesaikan untuk B, dan substitusikan ke fungsi Green (C.5), maka
kita peroleh fungsi Green,

(C.38)

o JEH,,@')H,,(y)e%
G.0)==2 2'nl[ A, -2n(1-5)-%]

Terlihat tidak ada metode yang unik untuk menentukan fungsi
Green.



Apendiks-D

Fungsi-Fungsi Khusus

Fungsi khusus adalah suatu fungsi sebagai hasil dari suatu persamaan
diferensial tertentu. Kita mulai dengan persamaan diferensial Hermit.
Persamaan diferensial Hermit adalah suatu persamaan diferensial atau
persoalan nilai eigen dengan bentuk,

d*y (x
#()_x2yn(x):—(2n+l)yn(x), n=012.. (p))

Persamaan ini dapat kita tuliskan dalam bentuk,

(o) -0 =- a0,

(D.2)
atau
d d
(a_ xj[a+ xj ¥,(x) = —2my, (2), (D3)
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Jika Persamaan (D.3) kita operasikan (d/dx+x) dan Persamaan
(D.2) dengan (d/dx-x), kemudian kita tukar indeks #» menjadi m maka
kita peroleh,

[%J—xj(%—x][%J—xjym(x) =-2m (%+x]ym(x), (D.4)

e

Jelas bahwa jika kita ubah # menjadi m dan y =(d/dx-x)y , maka
kedua persamaan tersebut identik. Dengan kata lain, jika kita tulis,

yml(x):(%—xjym(x), (D:6)

Jelas bahwa jika kita mempunyai solusi y_, maka solusiy _
dapat kita peroleh dengan mengoperasikan operator (d/dx-x). Dalam
mekanika kuantum, ini dikenal dengan nama operator tangga (ladder)
yang terkait dengan operator anihilasi dan kreasi. Lawan dari operator

Persamaan (D.6) adalah,

d

Y (X) = (d_ + xj Vu(X), (D.7)
X

Untuk kasus terendah, yaitu n=0 maka Persamaan (D.3),

d
(Eﬂcjyo(ﬂ =0, (D.8)

Persamaan ini mempunyai solusi,

2
X

B =c 2, (D.9)
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Maka solusi ke m+1 atau ke »n diperoleh dari Persamaan (4.6)
sebagai berikut,

d ! *L; L: d" 2
= = _ = , D.1
»,(x) ( x] e e [ - je (D.10)

Ini dinamakan fungsi Hermite. Jika dikalikan dengan (-1)
"exp(1/2x?), maka diperoleh,

noefd" ) e
y,(x)=(-1)"e [ﬁje ; (D.11)

Yang menghasilkan suatu bentuk polinomial yang dinamakan
polinomial Hermite, yaitu

H)(x)=1, H(x)=2x, Hz(x):4x2—2, (D.12)

Polinomial Hermite mempunyai sifat ortogonalitas, yaitu

T , n#Em
[ e H,(0)H, (x)dx =

0
i {\/;2’%!, n=m (D.13)

Diferensial dan relasi rekursif polinomial Hermite,

d
E( H,(x))=2nH,_(x) (D.14)
H, (x) = 2xH,,(x) = 2nH ()

Selanjutnya, kita perhatikan persamaan diferensial Bessel sebagai
berikut,

2
x2%+x%+(x2—az)y=0 (D.15)

di mana & dinamakan orde dari fungsi Bessel. Persamaan

dierensial Bessel banyak terkait dengan fenomena dalam geometri
bulat atau bola. Solusi dari persamaan diferensial Bessel dinamakan
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fungsi Bessel. Anda dapat memikirkan fungsi Bessel sebagai sesuatu
seperti sinus dan cosinus teredam. Daftar berikut dari beberapa
masalah di mana mereka muncul akan memberi Anda gambaran
tentang berbagai macam topik yang ada mungkin melibatkan fungsi
Bessel: masalah dalam listrik, panas, hidrodinamika, elastisitas, gerak
gelombang, mekanika kuantum, dan lain-lain, melibatkan simetri
silinder (untuk itulah sebabnya fungsi Bessel terkadang disebut fungsi
silinder); pergerakan bandul yang panjangnya terus bertambah; osilasi
kecil yang fleksibel, kurva transisi kereta api; stabilitas kawat atau
balok vertikal; Fresnel integral dalam optik; distribusi arus dalam
konduktor; Deret Fourier untuk busur dari sebuah lingkaran; dan
lain sebagainya.

Persamaan (D.15) dapat kita tulis dalam bentuk yang lebih
sederhana sebagai berikut,

d dy 2 2
x—|x— |+(x" -« =0 D.16
dx( dxj ( )y ( )

Secara umum, suatu persamaan diferensial pada dasarnya dapat
dicari solusinya dalam bentuk deret sebagai berikut,

yzianx"”, d—y:ian (n+s)x™" (D.17)
n=0 dx

n=0

Sehingga kita peroleh,
d_y _ S n+s
X - ;an (n+s)x

i(xd_yj S (ns) o (D.18)

Jika kita substitusikan ini ke Persamaan (D.16), maka akan kita
peroleh koefisien dalam x°. Jika kita tabelkan, hasilnya sebagai berikut,

366 Dinamika Meteorologi Tropis



s s+1 s+2 s+n

X X X X
d( d
Pl vk s’a, (I+s5)a, (2+s)a, (n+s)a,
dx\ dx
2 .
Xy : a, a,,
-a’y ;. —ad’a, -a’a, -a’a, -a’a,

Maka masing-masing koefisien dari pangkat adalah nol sehingga
diperoleh koefisien x*,

s—a°=0, s=ta (D.19)

Koefisien x*" menghasilkan,

|:(n +s)2 7012}1” +a,,=0,> a,= a"’zz S a,, = 52— Yond
(n+s) —a* n(n+2a) 2n(n+a)
(D.20)
Maka solusi akan menjadi,
y=ia”—’2x’”‘ (D.21)
S n(n+2a) '

Kita dapat menyatakan koefisien ini dalam suatu fungsi Gamma
sebagai berikut,

y=a,2" @aF(““){r(l)rl(ua)‘r(z)rl(zw)(;jz +}
(D.22)

Bessel mendefinisikan fungsi dalam fungsi Gamma sebagai
berikut,

B . (_l)n [£j2”+a P
JO’(X)_;F(n+l)F(n+l+a) > . I =(-1)"J,x (D.23)
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Apakah solusi ini sudah cukup merepresentasikan solusi Persa-
maan (D.16)? Jika kita lihat Persamaan (D.16), apabila suku x? kita
abaikan maka akan didapatkan d’y/dx’+a’y=0, di mana ini adalah
persamaan osilator harmonis dengan solusi pasangan cos(x) dan
sin(x), jadi kita juga bisa berasumsi bahwa solusi Persamaan (D.16)
merupakan pasangan fungsi Bessel. Setelah mengalami pergulatan
pemikiran, akhirnya Bessel menemukan suatu fungsi sebagai berikut,

_ cos(ar)J, (x)—J_,(x)

sin(ar)

Y, (x) (D.24)

Sehingga solusi Persamaan (D.16) dapat dinyatakan sebagai,
»(1)=A4J,(x)+ BY,(x) (D.25)

di mana A dan B adalah suatu konstanta atau amplitudo.

Charles Hermite (24 Desember 1822-14
Januari1901) adalah seorang matematikawan
Prancis yang melakukan penelitian pada
bidang teori bilangan, bentuk kuadratik,
teori invarian, polinomial ortogonal, fungsi
eliptik, dan aljabar. Ia adalah orang pertama
yang membuktikan bahwa e, basis dari
logaritma natural, merupakan bilangan

transenden. Salah satu murid Hermite
adalah Henri Poincaré yang merupakan
mahaguru fisikawan dan matematikawan
abad 21. Polinomial Hermite, interpolasi
Hermite, bentuk normal Hermite, dan
operator Hermite dinamai dengan nama
dirinya. Kawah Hermite yang terletak dekat
dengan kutub utara Bulan juga dinamai atas
jasanya.

368 Dinamika Meteorologi Tropis



Friedrich Wilhelm Bessel (22 Juli 1784-17
Maret 1846) adalah seorang ahli matematika,
astronomi, dan perumus Fungsi Bessel yang
sebelumnyadicetuskanoleh Daniel Bernoulli.
Di bidang astronomi, Bessel merupakan
orang pertama yang menggunakan parallax
dalam  mengkalkulasi jarak terhadap
Bintang. Fungsi Bessel adalah generalisasi
dari fungsi sinus. Ini dapat diartikan sebagai

getaran seutas tali dengan ketebalan variabel,
tegangan variabel (atau kedua kondisi secara
bersamaan); getaran dalam media dengan
sifat variabel; getaran membran cakram, dan
lain-lain.
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Apendiks-E

Konsep Dasar Gelombang Linier di Bidang Beta

Konsep yang paling sederhana terkait gelombang di atmosfer
adalah pendekatan perairan dangkal linier dalam bidang beta

yang dinyatakan sebagai berikut,

0 0

—”—ﬁyv=——¢

ot Ox (E.1)
ov __%

o TP (E2)
0¢p _,[Ou OJu

—+Cy| —+—1|=0 , C,=+/gH

o "(a +8yj v TVE (E3)

di mana u, v adalah gangguan angin dalam arah zonal dan me-
ridional. Untuk kepentingan studi teoritis, biasanya kita cenderung
untuk menghilangkan konstanta yang ada di persamaan dengan
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cara melakukan penskalaan. Skala panjang L=/ C/PB), skala waktu
=1/ \/[3(70. Dengan skala ini, maka persamaan di atas menjadi,

Ou 09

o T T (E.4)
o, 0

ot oy (E.5)
%+8_u+@ o (E.6)
ot Ox oy

Ketiga persamaan ini akan menghasilkan banyak gelombang.
Sebagai contoh, jika kita ambil v=0, maka kita peroleh kumpulan
persamaan,

Ou _ 09 (E.7)
ot ox
E8
= o (E.8)
oy
op ou
FRirea (E.9)

Persamaan (E.7) dan (E.9) dapat digabungkan menjadi

2 2
%_27’2420 (E.10)

Persamaan ini adalah persamaan gelombang dengan solusi
gelombang jalan. Namun, karena # masih mempunyai fungsi y, maka
digunakan metode separasi variabel sehingga diambil solusi dalam
bentuk,

u(x,y,t):ei(k”_w’)Y(y) (E.11)
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1)

2)
3)

4)

Dari Persamaan (5.7), maka kita peroleh,

a i(kx—cot a . i( kx—cot a i(kx—eat
aAe( )Y(y)=—a—f, —iwAe" )Y(y)=—a—f, ¢=%Ae( )Y(y)
(E.12)
Maka Persamaan (E.8) menjadi
0] dY(y)
Y(y)+——==0
VY ()4 s (E.13)

Persamaan ini mempunyai solusi,

ﬁdydiy):—gy, [ ) =[-Estrs vy ——Foyricn vor-ne ™
(E.14)
Jadi solusi lengkap adalah,
k 5 _L 2
u(x,y,t)=Ye > S = %Yoe 27 Gl
(E.15)

Ini menyatakan gelombang yang menjalar ke timur dengan
amplitudo yang meluruh menjauh ekuator dalam arah meridional
yang dikenal dengan nama gelombang Kelvin. Gelombang Kelvin
ekuator memiliki karakteristik:

Gelombang Kelvin khatulistiwa bergerak ke arah timur dengan

kecepatan fase gravitasi gelombang, C,.
Gelombang Kelvin terperangkap di dekat khatulistiwa.

v =0, sedangkan u persis dalam kesetimbangan geostropik dengan

¢. Menghadapi

pergerakan arah, tekanan tinggi adalah ke kanan (kiri) di utara

(selatan) belahan Bumi.
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5) Gelombang Kelvin nondispersif karena mewakili paket gelombang
jalan yang merambat tanpa berubah bentuk. Ini berarti bahwa
kecepatan kelompok sama dengan kecepatan fase, yaitu energi
juga disebarkan dengan kecepatan C.

Secara fisik, gelombang Kelvin khatulistiwa hanyalah gelombang
gravitasi yang terperangkap di khatulistiwa karena rotasi Bumi melalui
keseimbangan geostropik. Ini mengungkapkan sifat penting dari zona
khatulistiwa: ia bertindak sebagai a pemandu gelombang.

Nah, sekarang kita ambil kondisi jika kecepatan meridional tidak
hilang sehingga kita ambil solusi gelombang jalan sebagai berikut,

(1,v,8) =Re[U(»),V (»), ()] (E.16)

Re menyatakan real. Substitusikan ini ke Persamaan (E.4) hingga
(E.6) diperoleh,

—ioV +yU = _4a®
dy (E.18)

—iw®d + kU +d—V =0
dy (E.19)

Masukkan Persamaan (E.17) ke Persamaan (E.19) kita peroleh,

U= 21 5 ikd—V—ia)yV
km—w dy

(E.20)

Masukkan Persamaan (E.17) ke Persamaan (E.18) kita peroleh,

1 Ldav
D= ey (lwd_y_lkyVJ (E.21)
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Selanjutnya, substitusikan Persamaan (E.20) dan (E.21) ke Per-
samaan (E.18), maka kita peroleh,

I )y lreo
ly 0]

(E.22)

Jelas bahwa syarat mutlak gelombang ini adalah k’#w? Jika w’-
k’-k/w =2m+1 maka persamaan ini jadi,

dv

dy’

+[2m+1-)" [ =0 (E.23)

Ini yang dinamakan persamaan diferensial Hermite seperti yang
telah kita diskusikan di Apendiks D. Maka solusi Persamaan (E.23)
adalah,

V(») =V, (0 =e"H (»), m=0,123.. (E.24)

Maka dengan Persamaan (E.20) dan (E.21) kita peroleh,

v(x,,0) = Re(V, ()™ (E.25)
u(x,y’t) =Re i[h—i_z—mel} ei(kx*wt) (E26)
21—k o+k
i\ Vv 2m (e
L y,1) = Re| — m+l Vv i(kx—ar)
P(x, 1) (2[—w_k Py M.De (E.27)

Ini adalah solusi lengkap persamaan perairan dangkal linier
dalam bidang beta. Jika kita substitusikan ke tiga solusi ini ke persa-
maan pembangun di atas (5.4) hingga (5.6), maka kita peroleh relasi
dispersi,

2

k =——i\/a)2+ ! -(2m+1), m=12,3,..
4w (E.28)
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Jika kita plot relasi di atas dalam bidang k-w, maka diperoleh
grafik yang rumit seperti berikut ini,

m= 1234 M m

=/4;/ 3;”2;" j/u’

westward ingrtio- eastward inerio—

Gambar E.1 Grafik relasi dispersi dalam bidang k-w, reproduksi dari Kiladis et al. (2009). ©
Copyright 2009, American Geophysical Union (AGU)

Dari grafik terlihat bahwa gelombang Kelvin akan muncul untuk
wilayah m~-1, sedangkan gelombang campuran Rossby-Gravitasi
muncul untuk wilayah m ~ 0, demikian seterusnya. Ingat kembali
bahwa m adalah order dari polinomial Hermite dan ternyata dia
menentukan wilayah gelombang ekuator yang terjadi. Hal ini mudah
dipahami karena m juga terkait dengan nilai eigen, nilai eigen pada
dasarnya adalah energi jadi gelombang yang merupakan penjalaran
energi ditentukan jenisnya melalui besar energinya atau nilai eigennya.
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Apendiks-F

Metode Ekspansi Multiskala

Dalam bidang matematika terapan, kita selalu berurusan dengan
persamaan diferensial parsial yang mungkin mempunyai bentuk yang
rumit dan sulit sekali diperoleh solusinya. Namun dengan perkem-
bangan komputer, sesulit apa pun persamaannya akan dapat diperoleh
solusinya dalam bentuk angka dan diplot untuk melihat hasilnya.
Meskipun metode ini menyediakan alat yang indah dan efisien dalam
bidang matematika terapan, tetapi tidak semua matematikawan
senang. Mereka menginginkan melihat suatu solusi eksplisit yang
hanya dapat diperoleh melalu solusi analitik. Solusi analitik adalah
ekspresi atau rumus matematika yang memberikan solusi langsung,
eksplisit, dan tepat untuk suatu masalah atau persamaan. Pentingnya
solusi analitik dapat diringkas sebagai berikut. Pertama, akurasi, solusi
analitik memberikan solusi yang tepat dan tepat untuk suatu masalah,
yang dapat menjadi penting di banyak bidang, seperti teknik, fisika,
dan lain-lain di mana kesalahan kecil pun dapat memiliki konsekuensi
yang signifikan. Kedua, sifatnya yang cepat, solusi analitik sering
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kali lebih cepat untuk dihitung daripada metode numerik, yang
memerlukan pendekatan iteratif. Ini bisa menjadi sangat penting saat
memecahkan masalah kompleks atau berurusan dengan kumpulan
data besar. Ketiga adalah wawasan, solusi analitik dapat memberi-
kan wawasan yang berharga ke dalam struktur dan perilaku yang
mendasari suatu sistem. Mereka dapat mengungkapkan hubungan
antara variabel yang berbeda, mengklarifikasi asumsi, dan membantu
mengidentifikasi potensi masalah. Keempat adalah generalisasi, solusi
analitik sering kali dapat diterapkan pada berbagai masalah, dan dapat
memberikan kerangka kerja untuk memahami dan memecahkan
masalah terkait. Terakhir, verifikasi, solusi analitik menyediakan
sarana untuk memverifikasi keakuratan metode numerik.

Tidak semua masalah dapat diperoleh solusi analitiknya. Namun,
matematikawan berhasil mengembangkan suatu cara bagaimana
memperoleh solusi dari persamaan yang rumit dengan suatu metode
yang dikenal dengan nama metode gangguan. Tinjau suatu osilator
nonlinier atau yang dikenal dengan persamaan Duffing sebagai
berikut,

2 dy

Y 3
+y+¢ey’ =0, 0)=1, — =0
L tyrey »(0) il (E1)

Metode teori gangguan akan mengekspansi solusi dalam bentuk,

y(t) =y @) +eyV @)+ 2y P (0) + ... (E2)

di mana ¢ adalah parameter kecil. Jika kita ekspansi hanya sampai
orde satu, maka kita peroleh,

d;/;!m +é‘d;i/:” INCINPNT +5(y‘°”++2gy‘°'zy”' +ey O gy, 02 4 92 02,0 +£3y“”):0,
(E3)
Jika orde dua ke atas kita abaikan, maka kita peroleh,
42y 420
PN P AT (B4
dt dt
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Jadi kita mempunyai dua persamaan,

2_(0) (E5)
d yz Ly =0
0
ddi’z T — (E6)

Persamaan (F.5) mempunyai solusi,

¥ =cos(#) (E7)

Sehingga Persamaan (E.6) menjadi,

dzy(l) o X (F-S)
———+y" =—cos’(t)
dr’

Untuk menyelesaikan persamaan ini, kita gunakan identitas,

cos(3t) =4cos’(r)—3cos(t) (E9)

Maka solusi khusus akan dinyatakan oleh,
y(t) = A4, cos(3t)+ A, sin(3t)+ B, cos(t) + B, sin(r)  (7.10)

Jika kita substitusikan Persamaan (6.10) ke Persamaan (6.9),
maka diperoleh,

1 1 3

O = ——cos(t)+—=cos(3t)—=tsin(¢

y 32005( ) 32005( ) < sin(7) 1)

Akhirnya, solusi total adalah,

y(t)= cos(t)+z{—%cos(t) +%cos(3t) —%tsin(t)} (E12)
Suku ketiga mengandung perkalian antara t dengan sin(#) apabila

diplot akan menghasilkan kondisi tak berhingga (unbounded), di

mana tidak sesuai dengan kondisi fisis, di mana suku nonlinier (y(t)’)
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adalah parameter kecil. Jelas bahwa teori gangguan langsung gagal
menjelaskan fenomena fisisnya. Kita tunjukkan lagi bahwa teori gang-
guan di atas tidak bekerja dengan baik. Jika kita kalikan Persamaan
(F.1) dengan dy/dt maka kita peroleh,

dyd’y dy , ld(dyjz d(l , ¢ 4j
——+—=(y+ =0, >——|—=| +—| =y +— =0
aa T arey) 2al\ar) @27 T8

Integrasi terhadap t kita peroleh,
J—=

—mf o E1

Kita telah mengambil konstanta integrasi nol karena sifat in-
tegrabilitas. Dengan tabel integrasi, maka kita akan peroleh solusi
dalam bentuk fungsi hiperbolik yang menunjukkan bahwa solusi
integrabel atau terbatas (bounded). Jika kita melihat Persamaan (E.1)
yang menunjukkan bahwa terdapat suatu osilator (dua suku pertama)
diberikan gaya eksternal yang dinyatakan dalam bentuk y°, di mana
kita menganggap gangguan kecil maka solusi akan mempunyai bentuk
osilasi dengan kondisi suatu saat membesar dan kemungkinan akan
normal kembali jika gangguan hilang. Dengan kata lain, akan ada
osilasi jangka panjang dan osilasi jangka pendek. Jadi kita mempunyai
dua skala waktu yang berbeda. Inilah yang disebut fenomena dua
skala, jika banyak dinamakan multiskala.

Ide dasar di balik metode multiskala adalah memperluas fungsi
atau variabel yang diinginkan dalam serangkaian suku, setiap suku
mewakili skala panjang/waktu yang berbeda. Perluasan biasanya
dilakukan di sekitar titik referensi, yang dapat berupa titik tetap
dalam ruang atau waktu, atau titik yang bergerak bersama sistem
yang dipelajari (kondisi utama). Dengan kata lain, solusi secara
keseluruhan yang diinginkan dekat dengan solusi yang diketahui,
tetapi mengandung sedikit penyimpangan atau gangguan. Secara
keseluruhan, metode ini merupakan alat yang ampuh dan umum
untuk menganalisis serta memecahkan masalah kompleks yang meli-
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batkan banyak skala panjang, dan digunakan secara luas di banyak
bidang sains dan teknik. Dalam konteks persamaan Duffing (F.1),
karena suku nonlinear dianggap sebagai gangguan maka dia akan
mempunyai skala waktu yang pendek, sedangkan suku harmonik
(dua suku pertama) akan mempunyai skala waktu panjang. Jadi, kita
akan merepresentasikan solusi dalam bentuk dua skala waktu sebagai
berikut,

N=Y(ty,r) , t=8t, —=—+e—
y(O)=Y(ty,7) ar e, or (E15)

2

0 0 N

—+e— | Y+Y+eY =0,
[Gto g@r] ¢ (E16)
Persamaan ini kita tulis kembali menjadi,

2 2 2
0 §+Y+g 2 0T Ly +528—§=0
ot, ot,0t T (E17)

Untuk menyelesaikan ini, kembali kita gunakan teori gangguan
biasa sebagai berikut,

Y(t,,7) =Y +eYV +Y? +...

(E18)
Maka kita peroleh persamaan untuk tiap orde,
Orde nol
oYY o
6—t§ +Y% =0 (E19)
Persamaan ini mempunyai solusi umum,
YO =4 + A (E.20)
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Persamaan orde satu,
are +Y® 4 2—62Y(0) +Y =0

o] ot,0t (E21)
Substitusi solusi Persamaan (F.20) ke Persamaan (F.21) maka

diperoleh,

82Y(])
oty

+YV + L+ A + [21'% +3A47 4, } e {21'% -3434, } e =0
or or

(E22)

Karena e adalah suatu vector, maka persamaan ini akan mem-
punyai solusi jika,

oA L o4, Lo,
ATLHIAA =0, U344 =0 (E23)
Kedua persamaan ini mempunyai solusi,
iéa/}r —igaﬁr
A(r)=ae? . A(r)=pPe ? (F24)

Solusi ini mudah diperoleh jika kita menyatakan Persamaan

(E.23) dalam bentuk matriks, maka Persamaan (F.22) akan menjadi,
2y 3| —afft+t,

OY 7y ) (F.25)

o}

3 —i3 %aﬂ1+t0
_ﬁ e

Ini adalah persamaan osilator harmonis tak homogen dengan
banyak cara untuk mencari solusi. Solusi yang paling elegan adalah
dengan metode fungsi Green. Selain itu, dapat juga diselesaikan
dengan transformasi Laplace atau transformasi Fourier. Karena
bentuk tak homegen merupakan fungsi sederhana, maka solusi juga
dapat diperoleh dengan bentuk tak tentu (lihat buku teks ordinary
differential equation). Singkatnya, solusi Persamaan(F.25) adalah,

3 za T+t 3 Eo( T+t
Y (t,,7)=Be" +B,e™ +%€3(2 ’ J+%e o) (F.26)
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Koefisien B, dan B, ditentukan melalui persamaan orde kedua.
Solusi orde kedua akan menghasilkan amplitudo C, dan C, yang diten-
tukan melalui persamaan orde ketiga, demikian seterusnya. Jika kita
berhenti hanya sampai orde kedua, maka kita memerlukan syarat awal
atau syarat batas untuk menentukan amplitudo B, dan B,. Ekspansi
multiskala juga memberikan wawasan baru, baik secara matematis, di
mana sistem persamaan diferensial nonlinier yang terkopling dapat
diubah menjadi persamaan diferensial parsial linier (lihat Zakia et
Al, 2025).

Apendiks-F 383






Glosarium

Adveksi

Aerosol

Albedo

Angin Darat-
Laut

Angin Timuran

Perpindahan horizontal sifat-sifat atmosfer (sep-
erti panas atau kelembapan) oleh angin.

Partikel kecil padat atau cair yang tersebar di
atmosfer dan dapat memengaruhi cuaca, iklim,
serta kualitas udara.

Rasio antara radiasi matahari yang dipantulkan
oleh suatu permukaan dengan total radiasi yang
diterimanya.

Pola sirkulasi lokal yang terjadi karena perbedaan
pemanasan antara daratan dan lautan, menghasil-
kan angin dari laut ke darat pada siang hari dan
sebaliknya pada malam hari.

Angin yang bertiup dari timur ke barat, umumnya
merujuk pada angin pasat di wilayah tropis.
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Atmosfer

Atmospheric
Soliton

Baroklinik
(Ketakstabilan
Baroklinik)

Barotropik
(Ketakstabilan
Barotropik)

Bidang Beta

Borneo Vortex

Brewer-Dobson
Circulation
Cross Equatorial
Northerly Surge
(CENS)

Cold Surge

Lapisan gas yang mengelilingi Bumi dan bertindak
sebagai fluida dinamis tempat berlangsungnya
pertukaran massa, momentum, dan energi.

Gelombang nonlinier yang stabil dan dapat
merambat tanpa berubah bentuk, terjadi dalam
kondisi tertentu di atmosfer tropis.

Ketakstabilan atmosfer yang terjadi akibat adanya
gradien suhu horizontal, biasanya berkontribusi
pada pembentukan gelombang atmosfer skala
besar.

Ketakstabilan akibat gradien kecepatan angin
horizontal tanpa disertai gradien suhu, umum
dalam dinamika atmosfer skala besar.

Konsep dalam dinamika atmosfer dan oseanografi
yang menggambarkan perubahan nilai parameter
Coriolis (f) terhadap lintang, penting untuk me-
mahami pergerakan gelombang ekuator Kelvin
dan Rossby.

Sistem pusaran lokal yang terbentuk di sekitar
Kalimantan (Borneo), sering dikaitkan dengan
peningkatan aktivitas konvektif dan hujan lebat
di Asia Tenggara.

Sirkulasi besar di stratosfer yang memindahkan
massa udara dari daerah tropis ke lintang tinggi.

Aliran massa udara dingin dari belahan Bumi
utara yang melintasi ekuator menuju wilayah
tropis selatan, memengaruhi pola cuaca dan
sirkulasi angin di daerah tersebut.

Aliran massa udara dingin yang kuat dari daratan
ke laut di wilayah tropis atau subtropis, sering
menyebabkan penurunan suhu dan perubahan
cuaca drastis.
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Coriolis

Convective
Available
Potential Energy
(CAPE)

Dekomposisi
Reynolds

Difusi

Diurnal

Efek Kelemba-
pan

ENSO (El

Nifio-Southern
Oscillation)

El Nifio

Eurasia

Gaya semu akibat rotasi Bumi yang menyebabkan
penyimpangan arah gerak udara dan air ke kanan
di belahan Bumi utara dan ke kiri di belahan Bumi
selatan.

Ukuran energi potensial di atmosfer yang tersedia
untuk konveksi, yang menunjukkan kemungkinan
kekuatan badai atau awan konvektif.

Metode memisahkan variabel aliran fluida
menjadi komponen rata-rata dan fluktuasi untuk
menganalisis turbulensi.

Proses penyebaran partikel atau zat dari daerah
konsentrasi tinggi ke daerah konsentrasi rendah
secara spontan.

Istilah yang merujuk pada variasi atau siklus
yang terjadi dalam rentang waktu 24 jam, seperti
perubahan suhu atau angin harian.

Pengaruh kandungan uap air dalam udara
terhadap dinamika atmosfer, khususnya dalam
pembentukan awan dan pelepasan panas laten.

Fenomena interaksi atmosfer-laut di wilayah Pasi-
fik tropis yang memengaruhi pola cuaca global,
terdiri dari fase El Nifio dan La Nifa.

Fenomena pemanasan anomali permukaan laut
di Samudra Pasifik bagian tengah dan timur yang
mengganggu pola cuaca global, termasuk curah
hujan dan suhu.

Benua terbesar yang mencakup daratan Eropa
dan Asia, berperan penting dalam pola sirkulasi
atmosfer dan iklim regional di Asia tropis.
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Front (Sea
Breeze)

Fungsi Stream

Gelombang
Gunung (Moun-
tain Wave)

Gelombang
Kelvin

Gelombang
Rossby

Gelombang
Gravitasi At-
mosfer (AGW)

Gelombang
Lembah

Geostropik

Gravitasi

Hidrosfer

Garis batas pertemuan antara angin laut yang sejuk
dan angin darat yang lebih hangat, menyebabkan
perbedaan suhu dan tekanan yang memicu angin
lokal di pesisir.

Fungsi matematis yang digunakan untuk
merepresentasikan aliran fluida dua dimensi, di
mana garis-garis kontur menunjukkan garis arus
(streamlines) aliran.

Gelombang atmosfer yang terbentuk saat angin
melewati topografi pegunungan, dapat menyebab-
kan turbulensi dan awan lentikularis.

Gelombang ekuator yang tidak mengalami peru-
bahan bentuk lateral karena efek gaya Coriolis;
penting dalam dinamika atmosfer dan lautan
tropis.

Gelombang planet besar yang disebabkan oleh
variasi gaya Coriolis dengan lintang; memainkan
peran penting dalam sirkulasi atmosfer.

Gelombang yang terbentuk karena gaya pemulih
gravitasi saat udara terganggu secara vertikal;
dapat menyebarkan energi dan momentum ke
atmosfer atas.

Gelombang yang dihasilkan oleh interaksi aliran
udara dengan topografi lembah sempit.

Keadaan aliran udara di mana gaya Coriolis dan
gradien tekanan saling seimbang, menyebabkan
angin bergerak sejajar dengan isobar.

Gaya tarik yang bekerja antara massa Bumi dan
partikel atmosfer, yang memengaruhi struktur
vertikal dan keseimbangan hidrostatik atmosfer.
Seluruh sistem air di Bumi dalam bentuk cair,
padat, dan gas yang berinteraksi dengan atmosfer,
litosfer, dan biosfer.
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10D (Indian
Ocean Dipole)

Indonesian
Throughflow

Interaksi
Atmosfer-Laut

Intertropical
Convergence
Zone (ITCZ)

Intraseasonal
Variability (ISV)

Insolansi

Katabatik

Kelembapan
Relatif

Kelvin Wave
Nonlinier

Fenomena iklim yang ditandai oleh perbedaan
suhu permukaan laut antara bagian barat dan
timur Samudra Hindia yang memengaruhi pola
curah hujan di wilayah sekitarnya.

Arus laut hangat yang mengalir dari Samudra
Pasifik ke Samudra Hindia melalui perairan
kepulauan Indonesia, memengaruhi sirkulasi laut
dan iklim regional.

Hubungan timbal balik antara atmosfer dan
permukaan laut, termasuk pertukaran energi,
momentum, dan kelembapan.

Wilayah sekitar ekuator tempat angin pasat dari
belahan utara dan selatan bertemu, biasanya
ditandai dengan konveksi intensif dan hujan.

Variabilitas cuaca atau iklim yang terjadi dalam
skala waktu antar-minggu hingga bulanan (20-90
hari), seperti Madden-Julian Oscillation, yang me-
mengaruhi pola curah hujan dan sirkulasi tropis.

Jumlah radiasi matahari yang diterima oleh
permukaan Bumi dalam periode waktu tertentu.

Angin yang mengalir menuruni lereng akibat
pendinginan udara dan peningkatan kerapatan,
biasanya terjadi di daerah pegunungan atau kutub.

Perbandingan antara jumlah uap air yang ada di
udara dengan jumlah maksimum uap air yang bisa
ditampung udara pada suhu tertentu, dinyatakan
dalam persen.

Versi nonlinier dari gelombang Kelvin yang
mempertimbangkan efek amplitudo besar dan
perubahan bentuk gelombang.
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Konveksi

Ketakstabilan
Kondisional

Ketakstabilan
Konvektif Jenis
Kedua (CISK)

Lagrangian

La Nifna

Madden-Julian
Oscillation
(MJO)

Meteorologi

Monsoon
(muson)

Pergerakan massa udara secara vertikal akibat
pemanasan diferensial, merupakan mekanisme
utama pembentukan awan dan hujan di daerah
tropis.

Kondisi atmosfer di mana udara menjadi tidak
stabil hanya jika mengalami pemanasan atau
pendinginan, seperti pada pembentukan awan
kumulonimbus.

Mekanisme interaksi antara konvergensi angin
skala besar dan konveksi skala kecil yang mem-
perkuat pembentukan sistem cuaca tropis seperti
siklon.

Pendekatan dalam dinamika fluida yang mengi-
kuti pergerakan partikel individu dalam aliran
udara atau air.

Fenomena pendinginan anomali permukaan laut
di Samudra Pasifik bagian tengah dan timur yang
memperkuat angin pasat dan memengaruhi pola
cuaca global.

Fenomena cuaca tropis berupa gelombang besar
konveksi dan tekanan rendah yang bergerak ke
timur melintasi wilayah tropis dengan siklus
30-60 hari.

Cabang ilmu atmosfer yang mempelajari proses
fisik dan dinamika yang mengendalikan cuaca dan
fenomena atmosferik jangka pendek.

Angin musiman yang berubah arah secara peri-
odik dan membawa perubahan cuaca signifikan,
terutama curah hujan di wilayah tropis dan
subtropis.
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Navier-Stokes

Pandu Gelom-
bang

Pemompaan
Ekman (Ekman
Pumping)

Pola Gill-
Matsuno

Presipitasi

Quasi-Biennial
Oscillation

(QBO)

Radiasi

Semi-Annual
Oscillation
(SAO)

Siklon Tropis

Persamaan matematis yang menggambarkan
gerak fluida seperti udara dan air berdasarkan
hukum kekekalan massa dan momentum.

Saluran alami atau terbentuk di atmosfer atau laut
yang mengarahkan propagasi gelombang, seperti
gelombang Rossby atau gelombang atmosfer lain-
nya, sepanjang jalur tertentu.

Proses naik atau turunnya massa air laut akibat
perubahan arah angin dan efek Coriolis, yang
menggerakkan lapisan atas laut secara vertikal.

Model teoretis yang menggambarkan respons
atmosfer tropis terhadap sumber pemanasan lokal,
seperti konveksi, dengan pola angin dan tekanan
khas di sekitar ekuator.

Proses jatuhnya air dari atmosfer ke permukaan
Bumi dalam bentuk hujan, salju, kabut, atau es.

Perubahan periodik arah angin zonal di stratosfer
ekuator yang berlangsung sekitar 28-30 bulan,
memengaruhi dinamika atmosfer tropis dan

global.

Energi yang dipancarkan dalam bentuk gelom-
bang elektromagnetik, seperti sinar matahari yang
memengaruhi pemanasan atmosfer dan permu-
kaan Bumi.

Variasi musiman dua kali setahun dari angin
zonal di stratosfer tropis, yang dipengaruhi oleh
pemanasan matahari di ekuator saat ekuinoks.

Sistem badai berputar dengan pusat tekanan
rendah yang terbentuk di atas perairan tropis,
disertai angin kencang dan hujan lebat.
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Sirkulasi
Brewer-Dobson

Sirkulasi Hadley

Sirkulasi Walker

Sprinkler

Zona Konver-
gensi Pasifik
Selatan (SPCZ)

Sirkulasi atmosfer besar di stratosfer yang men-
gangkut udara dari ekuator ke kutub, berperan
dalam distribusi ozon.

Sirkulasi atmosfer tropis yang melibatkan udara
naik di ekuator dan turun di sekitar 30° lintang,
mengatur pola angin dan iklim tropis.

Sirkulasi atmosfer zonal di sepanjang ekuator yang
ditandai oleh pergerakan udara naik di Samudra
Pasifik barat dan turun di Pasifik timur, berperan
penting dalam fenomena El Nifio dan La Nifa.

Alat penyemprot air yang digunakan untuk irigasi
atau pemadaman, bekerja dengan menyebarkan
air secara merata menyerupai hujan buatan.

Daerah konvergensi angin di Samudra Pasifik se-

latan yang ditandai dengan awan tebal dan curah
hujan tinggi, memengaruhi cuaca tropis regional.
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mempunyai ikatan erat antara daratan dan lautan. Tanpa BMI maka

ekuator bumi akan menjadi “planet aqua” dengan permukaan rata
dimana atmosfer dan lautan mengalir hampir secara zonal (timur-barat).
Daratan dan lautan di atas Bumi mempunyai rasio luas 3:7 (mirip dengan
rasio darat dan laut di BMI). BMI terdiri dari banyak pulau besar/kecil
dengan garis pantai yang sangat panjang, banyak selat sempit yang
mengontrol sirkulasi lautan global (Pasifik hingga Hindia). Perbedaan
kapasitas panas daratan-laut di sepanjang garis pantai menghasilkan
curah hujan terbesar di dunia dengan siklus diurnal. Siklus ini sangat
dominan bahkan pada musim hujan. Pendinginan daratan yang
disebabkan oleh hujan yang menyerupai alat penyiram membalikkan
gradien suhu trans-pesisir sebelum matahari terbit. Proses-proses ini
menyebabkan terjadinya pertukaran massa udara yang cepat antara
daratan dan atmosfer, sebagai konsekuensi akan menghilangkan polutan
udara lokal karena proses adveksi. Dilain pihak, pada tahun-tahun El Nifio
misalnya, suhu permukaan laut yang lebih dingin menekan curah hujan
pagi hari di pesisir pantai, dan seringkali menyebabkan kabut yang
menyebar dari daratan di sepanjang BMI.

B enua Maritim Indonesia (BMI) adalah miniatur planet Bumi yang

Pemahaman dinamika atmosfer dan laut BMI menjadi sangat penting dan
buku ini menyediakan landasan ilmu untuk memahami fenomena
atmosfer di BMI. Penelitian di BMI sudah berkembang sangat pesat sejak
dua dasawarsa yang lalu, dimana penelitian di bidang ini menjadi sangat
maju termasuk kontribusi dari peneliti Indonesia. Suatu hal yang sangat
membanggakan. Buku ini bukanlah rangkuman dari penelitian yang sudah
ada, tetapi memberikan dasar pengetahuan dinamika yang dapat
digunakan para mahasiswa atau peneliti junior untuk melakukan
penelitian dinamika atmosfer di BMI dalam tingkat lanjut.

Selamat membaca!
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