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In both studies of ancient, as well as modern aeolian environments, an under-
standing of the physical mechanisms involved in aeolian transport is essential.
The aim of this paper is to review the current models of aeolian sand transport,
and outline their limitations. The forces and sub-processes behind aeolian trans-
port are discussed briefly, as well as models that estimate the total sand flux. Over
the last decade numerical modelling techniques and computer simulations have
enhanced the rate of progress towards a more comprehensive and accurate mod-
el of wind blown sand transport. However, major uncertainties still remain in link-
ing natural processes with those described by theory. There is a pressing require-
ment for further field studies involving wide-ranging environmental research. Only
in this way can the relative importance of environmental and anthropogenic fac-
tors which control the initiation of wind erosion be fully understood.
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Eolisilla prosesseilla tarkoitetaan sedimenttipar-
tikkelien liikkeelleldht6d, kuljetusta ja kasautu-
mista tuulen vaikutuksesta. Sana eolinen (britti-
englanniksi aeolian, amerikanenglanniksi eolian)
on periisin Kreikan taruston tuulten jumalan Aeo-
luksen nimestd. Eolisen prosessin osat ovat yk-
sinkertaisesti maanpinnalla oleva sedimentti ja
yldpuolinen ilmavirtaus. Eolisen tutkimuksen tér-
keimpind pddmidrind pidetddn ilmavirtauksen
kdyttaytymisen selvittimistd erilaisissa ympéris-
toissd, kynnysnopeuden médritystd kenttdoloissa
ja tuulennopeuden ja kuljetetun sedimenttimii-
rdn vélisen suhteen tarkentamista (Pye & Tsoar
1990).

Tuulitutkimus on viime vuosina edennyt jétti-
harppauksin. Yksinkertainen tilanne, jossa sedi-
mentti koostuu yhdenkokoisista pallonmuotoisista
rakeista ja tuuli puhaltaa yhdestd suunnasta va-
kionopeudella, on pystytty jotakuinkin mallinta-
maan niin tietokonesimulaatioilla kuin tuulitun-
nelikokeillakin. Silti ollaan kaukana luonnonsys-
teemin ymmartdmisestd. On ddrimméisen vaikeaa
mitata yksiselitteisesti ja luotettavasti prosessiin
vaikuttavat suureet kuten tuulennopeus, sedimen-
tin laatu ja liikkuvan sedimentin madrd. Ristirii-
dat tutkimustuloksissa eivit suinkaan johdu hie-

kan epdjohdonmukaisesta kdytoksestd, vaan suo-
rituksen puutteellisesta madrittelysta.

Askettiin julkaistussa artikkelissaan McEwan
& Willetts (1993) toteavat, ettd nykyisten mallien
parantamiseksi olisi selvitettdvé, kuinka tempo-
raalinen ja spatiaalinen vaihtelu tuulennopeudessa
vaikuttaa eoliseen kuljetukseen. Toisaalta olisi
pystyttdvd médrittelemididn sedimentin lajittunei-
suuden ja pakkauksen merkitys, kuten myd&s kos-
teuden ja kasvipeitteen vaikutus.

Eolisen tutkimuksen lyhyt historia

Tdmén vuosisadan alkuun saakka tuulen merki-
tystd geomorfologisena agenttina pidettiin véhii-
send, eikd aiheeseen paneuduttu lihimainkaan
samalla intensiteetilld kuin esimerkiksi veden ja
jadtikoiden kuljetusty6hon. Yhtend ensimmdisisté
ja varmasti kuuluisimpana tuulen aineskuljetus-
ta tutkineena henkilond pidetddn brittildistd insi-
noorid ja upseeria R.A. Bagnoldia, joka 1930-lu-
vulla Libyassa tekemillddn tutkimuksilla loi pe-
rustan koko myshemmille eoliselle tutkimuksel-
le. Hidn sovelsi von Karmaénin, Prandtlin ja
Shieldsin samoihin aikoihin laatimia puhtaasti
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virtausmekaniikkaan liittyvid oppeja kidytinnon
eoliseen tutkimukseen ja julkaisi vuonna 1941 sit-
temmin klassikoksi muodostuneen kirjansa »The
Physics of Blown Sand and Desert Dunes», joka
lienee edelleen eniten siteerattu alan teos.

Yhdysvalloissa oli samoihin aikoihin herédnnyt
kiinnostus eolisiin prosesseihin, kun Keskilinnes-
sd riehunut dust bow! -ilmi6 puhalsi muutamana
kuivana vuotena hedelmillisen viljelysmaan kir-
jaimellisesti taivaan tuuliin. T4td perua on maan-
pilin (1945a, b) ja Chepil & Woodruffin (1963)
julkaisut osoittavat. Parin vaisun vuosikymmenen
jilkeen eolisten prosessien tutkimus sai tuulta
purjeisiin taas 1970- luvulla. NASAn avaruusluo-
taimien ldhettdmét tiedot raivoisista polymyrs-
kyistd Marsin harvassa ilmakehéssi kdynnistiviit
tutkimuksen ilmanpaineen merkityksestd tuulen
kuljetuskykyyn (esim. Iversen et al. 1976; Whi-
te 1979). Sahelin alueen kuivuuskatastrofit ja sit-
temmin oivallettu ilmaston mahdollinen ldimpene-
minen ja sen vaikutukset ekosysteemiin ovat vii-
me aikoina lisdnneet tutkimustarvetta.

Suomessa eolisen geomorfologian tutkimus on
perinteisesti ollut vilkkaampaa kuin puhdas pro-
sessitutkimus. Varhais-holoseenin dyynikenttien
syntyd ja kehitystd ovat selvitelleet mm. Aarto-
lahti (1967, 1973), Seppéld (1971, 1981), Lind-
roos (1972), Kotilainen (1990, 1991) ja Van
Vliet-Lanoé et al. (1993), ja Suomen eolisia ker-
rostumia ovat kartoittaneet Lumme (1934) ja Aar-
tolahti (1976). Harvalukuisesta prosessitutkimuk-
sesta voidaan mainita Seppéldn (1974, 1984) tut-
kimukset Hietatievoilla, Seppild & Lindén (1978)
tuulitunnelikokeet kareiden synnysti, Heikkisen
& Tikkasen (1987) tutkimukset Kalajoella ja
Kéayhkon (1991) tutkimukset niinikddn Hietatie-
voilla.

Useimmat Suomen dyynikentistd ovat kasvit-
tuneita ja stabiileita, mutta sielld tdilld esiintyy
eolista aktiivisuutta. Prosessitutkimukseen tulisi
kenties kiinnittdd nykyistd enemmin huomiota,
jotta dyynikenttien kehityshistoria kyettdisiin si-
tomaan entistd tarkemmin holoseenin ympiristo-
muutoksiin ja jotta ymmdrrettdisiin nykyisen ti-
lan tausta ja pystyttdisiin ennustamaan dyynikent-
tien tulevaisuus mahdollisesti muuttuvassa ilmas-
tossa.

Ilmavirtaus

Seuraava lyhyt kooste virtausmekaniikan alkeis-
ta on tekniikan alalla jokapéiviistd leipdd. Siksi
viittauksia ldhteisiin ei ole sisdllytetty tekstiin,
paitsi kohdissa, jotka voidaan eolisessa yhteydes-
sd yksiselitteisesti meritoida jollekin henkilolle.
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Suomenkielinen kirjallisuus eolisesta kuljetuspro-
sessista on niukkaa, eiki kaikille kisitteille ole
olemassa vakiintunutta suomenkielistd nime4.
Siksi kirjoitelmassa ehdotetaan muutamia termeji.
Muutoin suomenkielinen terminologia perustuu
pddosin Wuoren (1990) virtausmekaniikan oppi-
kirjaan.

Neste ja sen viskositeetti

Neste on médritelmidn mukaan ainetta, joka ei
pysty vastustamaan pienintdkédédn jatkuvasti vai-
kuttavaa leikkausjinnitystd (shear stress). Ko-
koonpuristuvuuden perusteella nesteet voidaan
jakaa kahteen ryhmién: »varsinaisiin» nesteisiin
seki kaasuihin. » Varsinaisten» nesteiden kokoon-
puristuvuus on niin pientd, ettei sitd yleensi tar-
vitse ottaa huomioon. Suomenkielessi ei ole vas-
tinetta englanninkielen sanalle fluid, jolla tarkoi-
tetaan sekd »varsinaisia» nesteitd ettd kaasuja
(Wuori 1990).

Viskositeetti on mitta sille, kuinka tehokkaas-
ti neste pystyy leikkausjénnitystd vastustamaan.
Helposti juoksevalla nesteelld on alhainen visko-
siteetti, jadhmedlld puolestaan korkea. Viskositeetti
syntyy nesteen sisdisestd kitkasta, 1dhinnd mole-
kyylien vilisestd koheesiosta. [lma ja puhdas vesi
ovat ns. newtonilaisia nesteitd, joiden viskositeetti
ei ole derivaatan du/dz (nopeusgradientin) funk-
tio, vaan leikkausjénnitys on lineaarisesti verran-
nollinen nopeuden muutokseen. Geomorfologisis-
ta agenteista esimerkiksi jddtikkojdsan viskositeetti
puolestaan vaihtelee suuresti, ja se on ei-newto-
nilaista nestetta.

Laminaarivirtaus ja turbulentti virtaus

Kun neste virtaa hitaasti tasaisen pinnan yldpuo-
lella, jokainen nesteen molekyyli liikkuu periaat-
teessa pinnansuuntaisesti. Pinnan ja nestevirran
vilinen kitka hidastaa alimpia molekyyleji, ja hi-
dastusvaikutus vilittyy viskositeetin ansiosta
ylemmiéksi. Nesteen nopeuden huomataan kasva-
van ylospdin lineaarisesti etdisyyden funktiona.
Tillaista virtausta kutsutaan laminaariksi, silld
nestepatsaan voidaan katsoa koostuvan ohuista
kerroksista (laminoista), jotka liukuvat suhtees-
sa toisiinsa (kuva 1). Mitd korkeampi viskositeetti
sitd suurempi voima tarvitaan liikuttamaan nes-
telaminoita tietylld nopeudella toistensa lomitse.
Kahden (hypoteettisen) laminan vilisen viskosi-
teetin voittamiseen tarvittavaa voimaa kutsutaan
laminaariksi leikkausjannitykseksi (laminar shear
stress, T,). Laminoiden vilisen nopeus- ja kor-
keuseron suhde du/dz on samalla nestevirtauksen
nopeusgradientti (velocity gradient). Koko neste-
patsaan aiheuttama leikkausjdnnitys on nopeus-
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gradientin ja nesteen dynaamisen viskositeetin (1)
tulo. Nopeusgradientti on siis suoraan verrannol-
linen leikkausjénnitykseen ja kddntden verrannol-
linen viskositeettiin. Nestepatsaan viskositeetis-
ta johtuva kitkavoima on nesteen viskositeetin
(1), nopeuden (U) ja pituuden (L; matka tai esim.
partikkelin ldpimitta) funktio,

Zuu/L?, (1)

missd Z on empiirinen vakio.

Ilman y on merenpinnan tasolla +15 °C:n ldm-
potilassa 1.78 x 10° kg m™' s™' ja tiheys 1.23 kg
m. Dynaaminen viskositeetti ja tiheys voidaan
supistaa yhdeksi parametriksi jakamalla edellinen
jalkimmdiselld. Nédin pdddytddn kinemaattiseen
viskositeettiin (v), jonka arvo ilmalle on 1.45 x
10° m?s™.

Kun nestevirtauksen nopeus kasvaa, laminaa-
rivirtaus muuttuu turbulentiksi, ja ilma-alkioiden
liikkeen suunta ja nopeus samoin kuin ilmapat-
saan paine vaihtelevat voimakkaasti. Enédi ei ole
yksiselitteistd suhdetta korkeuden ja nopeuden
vililld, vaan ainoastaan keskimé@ddrdinen nopeus
tietylld korkeudella. Turbulentissa virtauksessa
korkeuden ja nopeuden suhde ei endd my0Oskéin
ole lineaarinen, vaan virtausnopeus pysyy suure-
na aivan pinnan ldheisyyteen saakka muodostaen
logaritmisen nopeusgradientin (kuva 1).

Reynoldsin luku

Laminaarivirtauksen kehittyminen turbulentiksi
johtuu kitkavoimien ja massavoimien suhteen
muutoksesta. Viskositeetin aiheuttama kitkavoi-
ma esiteltiin jo ylld. Massa- tai hitausvoima eli
inertia puolestaan on Newtonin I lain mukaisesti
nesteen nopeuden tai liikesuunnan muutosta vas-
tustava tila joka on suhteessa tiheyteen (3), no-
peuteen ja pituuteen:

ZpU?/L, )

missd Z on empiirinen vakio.

Kitka- ja massavoimien suhde on sedimentti-
kuljetuksen tdrkeimpid suureita ja tunnetaan ni-
melld Reynoldsin luku, Re. Supistamalla kitka-
ja massavoimien yhtdlot pdddytddn yhtdloon
pLU/u, ja kun dsken todettiin p/ (i:n olevan yhté
kuin kinemaattinen viskositeetti (v), voidaan Rey-
noldsin luku kirjoittaa muotoon:

Re = LU/M. (3)
Re on nimetty viime vuosisadalla eldneen englan-

tilaisen fyysikon Osborne Reynoldsin mukaan.
Tutkiessaan nesteen putkivirtausta hdn huomasi
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Korkeus Height (z)

0 Virtausnopeus Velocity (u)

Kuva 1. Nesteen laminaarivirtauksessa (harmaat pyl-
viidt) nopeusgradientti on lineaarinen. Turbulentin vir-
tauksen (viiva) nopeusgradientti on logaritminen, miké
aiheuttaa pinnan tasossa suuren leikkausjdnnityksen
(Pye & Tsoarin 1990 mukaan).

Fig. 1. Boundary layer velocity profiles for laminar
flow (grey bars, linear velocity gradient) and turbu-
lent flow (solid line, logarithmic velocity gradient),
plotted on the same scale (Modified from Pye & Tsoar
1990).

laminaarivirtauksen muuttuvan turbulentiksi jos
1) nesteen viskositeetti alenee, 2) nesteen nopeus
kasvaa tai 3) putken ldpimitta kasvaa &killisesti.
Yhtilostd voi myds huomata, ettd Re on dimen-
sioton kun metrit ja sekunnit supistuvat pois.
Kenttidoloissa tehdyissé tuulitutkimuksissa ilma ei
virtaa putkessa, ja silloin pituussuureeksi L vali-
taan esim. dyynien korkeus tai sedimenttipartik-
keleiden ldpimitta, tutkimusongelmasta riippuen.

Kun Re:n arvo on pieni, kitkavoimat ovat val-
litsevia ja virtaus laminaari. Suurilla arvoilla puo-
lestaan massavoimat tulevat tirkeiksi, ja virtaus
muuttuu turbulentiksi. Re:n kynnysarvo pyortei-
selle virtaukselle on putkivirtauksessa noin 2000,
eolisissa kenttdoloissa yli 6000 (Houghton 1986).
Tdmi saavutetaan jo hitailla tuulennopeuksilla (n.
0.1 m s"), ja niinpd eolisessa kuljetusprosessissa
virtaus voidaan aina olettaa turbulentiksi (Bag-
nold 1941; Chepil & Woodruff 1963).

Z

Aivan ldhelld maanpintaa tuulennopeus on aina
nolla. Tuulennopeuden nollapisteen korkeus on
lihes riippumaton tuulennopeudesta: olipa kuin-



280  Jukka Kdyhko Miksi tuuli kuljettaa...

0.1 Y
o
7
o
0.01
B P
= N /7 -
£ : e s
il :k' /, //\)/’
2 0001 s o
© / | // //’
5] / [ -
X r / £ e
& B II //: s
/ // Wid
ooootf-/ 7
II 7 7
I//// |
H 27 !
l'// 1
2y i
ooooO1 L1 1% 1 'y
01 2 3 4 5 6 7 8 91011 12
Tuulennopeus Wind velocity (m's’)

Kuva 2. Tuulen nopeusgradientteja stabiilin pinnan yli-
puolella (katkoviivat) ja hiekan liikkuessa (yhteniiset
viivat). Profiilit osoittavat my®s suhteelliset leikkaus-
nopeudet (u,) von Kdrmédn-Prandtlin logaritmisen no-
peusprofiilimallin mukaan (Bagnoldin 1941 mukaan).
Fig. 2. Wind velocity profiles over stationary (broken
lines) and mobile (solid lines) sand bed showing the
relative shear velocities as given by von Kdrman-
Prandtl logarithmic velocity profile law (Modified from
Bagnold 1941).

ka kova myrsky tahansa, ldhelld sedimenttipintaa
tietylld korkeudella on tyyntd. Toisin sanoen kun
nopeusgradienttisuorat piirretdan puolilogaritmi-
seen koordinaatistoon, ne leikkaavat lihes samas-
sa pisteessd ns. z,-korkeudella, ja vain suorien
kulmakertoimet eroavat (kuva 2). Nikuradse on
médrittédnyt z,:n arvoksi d/30, missd d on pinta-
hiekan keskimédrdinen raekoko, ja Bagnold
(1941) postuloi ajatuksen absoluuttisesta z, kor-
keudesta. z,:n suuruus riippuu kuitenkin d:n lisik-
si sedimenttirakeiden muodosta ja pakkauksesta,
ja Greeley & Iversenin (1985) mukaan z, vaihte-
lee vililld d/8-d/30.

Leikkausnopeus u,

Virtaava ilma aiheuttaa maanpintaan kohdistuvan
pinnansuuntaisen voiman, jota kutsutaan leik-
kausnopeudeksi u, (friction velocity) ja joka on
maanpinnan tasossa vaikuttavan leikkausjdnnityk-
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sen (7)) ja ilman tiheyden funktio:
u=(T,/p)". 4)

Leikkausnopeuden kéyttdminen eolisessa tutki-
muksessa tuulennopeuden sijaan on erittdin perus-
teltua, silld u, médrittyy yksiselitteisesti korkeu-
desta riippumatta, kun puolestaan tuulennopeuden
yhteydessd on aina ilmoitettava my®s, milti kor-
keudelta nopeus on mitattu.

Leikkausnopeus voidaan kenttdoloissa méirit-
tdd mittaamalla tuulennopeus kahdelta tai useam-
malta eri korkeudelta. Nopeimmin nopeusgra-
dientin voi midrittdd asettamalla ylemmén ane-
mometrin korkeudeksi 2.718 x alemman anemo-
metrin korkeus, ja sijoittamalla havainnot puoli-
logaritmiselle asteikolle, jolloin havaintopisteiden
vélinen ero on u, (Pye &Tsoar 1990). Toisaalta
leikkausnopeus voidaan ainakin periaatteessa
médrittdd yhdeltd korkeudelta mitatun virtausno-
peuden ja pinnan karheuden funktiona ns. von
Kédrmédn—Prandtlin logaritmisen nopeusprofiiliyh-
tdlon avulla:

Ulu, = (1/¥)In(2/z,), (3)

missd U on keskimiérdinen tuulenopeus korkeu-
della z, k on von Karménin universaali vakio
(=0.4) ja z, on tuulennopeuden nollapisteen kor-
keus.

Tistd on Nikuradse (cit. Gerety 1985) edelleen
johtanut semiempiirisen yhtdlon kiyttimallad hiek-
kaa pintamateriaalina:

u, = U/[(1/x)In(z/d) + C], (6)

misséd C on vakio 8.48. Yhtilo toteutuu vain kun
pinta on stabiili eli hiekka ei liiku. Eolisessa tut-
kimuksessa kédytetddn usein Reynoldsin luvusta
johdettua Rep—lukua (particle friction Reynolds
number), joka on leikkausnopeuden ja partikke-
lien ldpimitan funktio:

Rep = u,d/v. (N

Jos sedimentti on hyvin hienorakeista (<80 pum),
sen muodostamaa pintaa kutsutaan siledksi (aero-
dynamically smooth) ja Re, on pienempi kuin 5
(Nickling 1994). Aerodynaamisesti sileédn pinnan
yldpuolelle saatta syntyd ohut laminaarivirtauk-
sen kerros (laminar sub-layer), vaikka olosuhteet
muutoin olisivatkin otolliset turbulentin virtauk-
sen synnylle. Téllaisessa tapauksessa ei ylldmai-
nittu leikkausnopeuden yhtélé pidid paikkaansa,
silld nopeusprofiili laminaarikerroksen siséilld on
lineaarinen.
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Kun sedimentti on raekooltaan suurempaa, pin-
taa kutsutaan karheaksi (aerodynamically rough,
Re > 70), virtaus on turbulentti ja ainakin peri-
aafteessa von Karmén—Prandtlin leikkausnopeu-
den yhtild toteutuu. Kidytdnnossd von Kdarmdn—
Prandtlin kaksiulotteinen malli ei kuitenkaan iene
pitevi kuvaamaan kolmiulotteista sedimenttipin-
taa, silld Gillies & Nickling (1994) ovat tuulitun-
nelitutkimuksessaan havainneet hiekkapinnan ta-
sossa vaikuttavan leikkausjdnnityksen esim. 20
mm:n partikkelikoolla olevan jopa 30 % teoreet-
tista arvoa suurempi.

Rajakerros ja virtauksen irtoaminen

Rajakerros (atmospheric boundary layer) on se
ilmakehin osa, jossa ilmavirran nopeus kasvaa
0:sta 99 %:iin vapaasta virtauksesta. Rajakerrok-
sen paksuus riippuu maanpinnan karheudesta ja
on yleensid muutamasta sadasta metristd yli kilo-
metriin. Kun nopeusgradientti on turbulentissa
rajakerroksessa logaritminen, aiheuttaa ilma alhai-
sesta viskositeetistaan huolimatta suuren leikkaus-
jannityksen maanpinnan tasossa (vrt. kuva 1).

Virratessaan alle 50-60 m:n sekuntinopeudel-
la, eli useimmissa alailmakehin tapauksissa, ilma
liikkkuu ldhes kokoonpuristumattomana. Tdma tar-
koittaa, ettd tormitessiin esteeseen ilma ei puristu
kasaan vaan viistdd. Silloin on voimassa Bernoul-
lin yhtilo, eli staattinen paine (joka tunnetaan pin-
nalla, jonka yli neste virtaa) ja dynaaminen pai-
ne (joka syntyy nesteen kineettisestd energiasta)
muodostavat vakiosuuruisen kokonaispaineen.
Tistd puolestaan seuraa, ettd nestevirran tielle
osuvat kappaleet aiheuttavat virtaviivojen taipu-
misen ja kokonaisenergiamiérin tasapainoilua lii-
ke-energian ja staattisen paineen vélilld. Jossakin
kohdassa kappaleen ylédvirran puoleisella pinnal-
la on ns. patopiste, jossa nopeus on nolla ja staat-
tinen paine = kokonaispaine. Alavirran puolella
puolestaan saavutetaan kohta, jossa virtauksen
suunta muuttuu negatiiviseksi ja syntyy pyorre ts.
virtaus irtoaa. Tdmé havaitaan sadnnollisesti dyy-
nien suojanpuoleisella sivulla; virtauksen irtoami-
nen ja dyynien muoto toimivat siis vastavuoroi-
sina toisiaan séételevina seikkoina (Pye & Tsoar
1990).

Levossa olevaan sedimenttipartikkeliin
vaikuttavat voimat ja tuulen kynnysnopeus

Turbulentti nestevirtaus kohdistaa horisontaalisel-
la pinnalla levossa olevaan partikkeliin kaksi voi-
maa: virtauksen suunnassa vaikuttavan painevoi-
man (drag force, F) ja pystysuunnassa vaikutta-
van nostovoiman ([ift force, F,) (kuva 3). Paine-
voima koostuu partikkelin virtauksen puoleiseen
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ILMAVIRTAUS
AR FLOW

Kuva 3. Levossa olevaan sedimenttipartikkeliin tuu-
len puhaltaessa vaikuttavat voimat. F, on nostovoima,
F, painevoima, F painovoima ja M momenttivoima.
CG on massakeskipiste ja P tukipiste (Pye & Tsoarin
1990 ja Nicklingin 1994 mukaan).

Fig. 3. Forces acting on a stationary grain, where F,
F, F,ja M are the lift, drag, weight and moment forc-
es, respectively, on the grain; CG and P are the cen-
tre of gravity and pivot point (Modified from Pye &
Tsoar 1990 and Nickling 1994).

sivuun kohdistuvasta positiivisesta paineesta, suo-
jasivulle virtauksen irrotessa syntyvéstd negatii-
visesta paineesta ja partikkelin lakea sivuavasta
tangentiaalisesta leikkausjannityksestd (skin fric-
tion drag). Kokonaispainevoima F, voidaan esit-
tdd yhtdloni:

F = CpUA, 8)

missd A on kappaleen suurin poikkipinta-ala vir-
tauksen suunnassa ja C, on dimensioton vakio,
jonka arvo riippuu lukuisista seikoista kuten par-
tikkelin muodosta, Re:sta ja pinnan karheudesta.

Nostovoima syntyy partikkelin yld- ja alapin-
nan vililld vaikuttavasta paine-erosta, joka tun-
netaan myos nimelld Bernoullin ilmi6. Puolipal-
lon muotoiseen kappaleeseen vaikuttava turbulen-
tin virtauksen nostovoima F', on:

F, = (C,pUA)2, ©)

missid C, on dimensioton vakio.

Niiden voimien summan tulee ainakin hetkel-
lisesti ylittdd partikkelia paikallaan pitdvien voi-
mien summa, jotta partikkeli ldhtisi liikkeelle.
Paikallaan pitdvit voimat ovat painovoima, par-
tikkelien viiliset koheesiovoimat ja momenttivoi-
ma M. Malleissa hiekanjyvit oletetaan pallon-
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Kuva 4. Neljin mallin ennustamat virtauskynnys-
nopeudet (u,) ldpimitaltaan (d) eri kokoisille kvart-
sirakeille (Pye & Tsoar 1990).

Fig. 4. Threshold friction velocity (u,) curves for
quartz grains of different diameter (d) (Pye & Tsoar
1990).

muotoisiksi ja keskenddn yhtdsuuriksi (vrt. kuva
3), jolloin edelldkuvatut yhtdlot voidaan ratkais-
ta. Luonnon sedimenteissd ndmi ehdot toteutuvat
vain harvoin, ja siksi ei ole mitdin syyti olettaa
mallien olevan absoluuttisesti oikeassa. Partikke-
lien liikkeen kdynnistdvin tuulennopeuden kyn-
nysarvo on kuitenkin eroosiotutkimuksen tirkeim-
pid kulmakivid, mistd syystd asiaa on tutkittu run-
saasti.

Kun hiekkapinnan yldpuolella puhaltavan tuu-
len nopeus kasvaa, saavutetaan lopulta nopeus,
jolla ensimmdiset jyviset ldhteviit liikkeelle. Bag-
nold (1941) kutsui tdtd tuulenopeutta nimellé fluid
threshold velocity. Kiyhko (1991) on ehdottanut
termille suomenkielistd nimed virtauskynnysno-
peus, joka kuvaa liikkeelleldhtotapahtumaa ni-
menomaan virtaavan nesteen vaikutuksesta. Se-
dimentin pdédllimmdisten jyvisten altistuessa pai-
ne- ja nostovoimille ne ovat vapaita liikkumaan
vain ylospdin, silld naapurirakeet rajoittavat nii-
den sivusuuntaista liikettd. Liikkumaan pyrkivin
rakeen on pyorihdettdvd naapurinsa ylitse, ja sil-
loin kriittiseksi seikaksi muodostuu liikkuvan ra-
keen massakeskipisteen ja rakeiden kontaktipis-
teen vilinen kulma (@) (kuva 3), joka médrid pyo-
rihdykseen vaadittavan momentin. Romboedri-
sessd pakkauksessa pallonmuotoisilla rakeilla
tdmé kulma on 30 astetta. Mitd pienempi on kul-
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ma sitd helpompaa on pyorihdys.

Bagnold (1941) madritteli virtauskynnysnopeu-

den (u.,) horisontaalisella alustalla seuraavasti:
u,=A[l(p,g d)/p ]'?, (10)
missd A = (6)'?, missd puolestaan 6 on ns.
Shieldsin vakio (Miller et al. 1977). Kun Re;
(particle friction Reynolds number tuulen kynnys-
nopeudella) on suurempi kuin 1, on A:n arvo li-
kimain 0.1. Pienemmilli Rep arv0111a A ja sen
myotd kynnysnopeus kasvaa. Kdytinnossi timi
merkitsee raekokoa noin < 75 um (kuva 4). Yh-
distdmalld ylldoleva kaava yhtdloon (5) voidaan
kynnysnopeus ilmoittaa tuulennopeutena U kor-
keudella z:
U,=(1/x)Al(p, & d)/p ]""In(z/z,). (11)
Kuvassa 4 nidkyvit erot eri tutkijoiden maéritti-
missd kynnysnopeuksissa johtuvat todennikoises-
ti eroista tutkimuksessa kdytetyn sedimentin laa-
dussa (koko, lajittuneisuus, tiheys, muoto, pak-
kaus) ja mahdollisesti myos liikkeen alkamisen
erilaisesta médrittelystd. Toisekseen on mittaus-
tekniikan kehittyessd useaan otteeseen havaittu
(ks. esim. Anderson et al. 1991), ettid leikkaus-
jdnnitys vaihtelee turbulentissa virtauksessa mel-
koisesti, ja ettd partikkelien liike saattaa alkaa ni-
menomaan sopivan pyorteen vaikutuksesta, vaik-
ka keskimédrdinen virtausnopeus pysyttelisikin
kynnyksen alapuolella. Liséksi on huomattava,
ettd sedimentin pintakerroksen rackokojakauma
voi poiketa huomattavasti koko sedimenttifasiek-
sen rackokojakaumasta. Esimerkiksi Logie (1981)
huomasi tuulitunnelikokeissaan hiekan liikkeen
tyrehtyvin tuulen puhallettua jonkin aikaa vakio-
nopeudella. Hidn katsoi ilmion johtuvan tuulen
lajittelusta: alhaisimman kynnysnopeuden fraktio
lentdd pois ja jéljelle jad karkeampi residuaalise-
dimentti. Sarre & Chancey (1990) puolestaan se-
littdvit tuulen lajittelun voivan tapahtua myds si-
ten, ettd hienoaines varisee suurempien rakeiden
alle saltaatiopommituksen kineettisen energian
aiheuttamassa tdrindssd. Kynnysnopeuteen vaikut-
tavat partikkelikoon lisdksi muutkin seikat. Rin-
nekaltevuuden vaikutusta ovat selvitelleet esim.
Howard (1977), Howard et al. (1978) ja Hardis-
ty & Whitehouse (1988). Periaatteessa kynnysno-
peus on korkeampi tuulen puhaltaessa ylimékeen
ja alhaisempi tuulen puhaltaessa alamékeen. Ho-
ward (1977) esitti seuraavan yhtidlon kynnysno-
peuden ja rinnekaltevuuden vilille:

u,, = F?d[(tan’a cos’O-sin’y sin’6)"~cosysin6], (12)

missi F=B(p g/p,)"”, ja
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B on vakio (0.13), ¢ on sedimentin lepokulma, 0
on rinnekaltevuus ja % on tuulensuunnan ja rin-
teen kulun vilinen kulma.

Koheesiovoimat kohottavat virtauskynnysno-
peutta etenkin pienilld fraktioilla, kuten yhtéldissd
10 ja 11 esiintyvén vakio A:n madrittelyssd todet-
tiin. Koheesiovoimia aiheuttavat van der Waal-
sin voimat, sdhkdvaraukset ja partikkelien pintaan
adsorboituneet kalvot, kuten vesi ja suolat. Kos-
teuden vaikutusta eoliseen kuljetusprosessiin ovat
tutkineet mm. Belly (1964), Bisal & Hsieh (1966),
Svasek & Terwindt (1974), Boréwka (1980), De
Ploey (1980), Knottnerus (1980) ja Sarre (1988).
Useimmin kiytetty lienee Bellyn (1964) Bagnol-
din kynnysnopeuden yhtélostd johtama malli kyn-
nysnopeudelle kostealla pinnalla (u,, ):

M*

L= u*t(].8 + 0.6logW), (13)

1

missd W on sedimentin kosteus-%.

Jadtymisen vaikutusta tuulen aineskuljetukseen
on selvitellyt McKenna Neuman (1989, 1990).
Hin on havainnut sublimaation irroittavan jaity-
neestd sedimentistd pddllimmaisid jyvédsid mah-
dollistaen jonkinasteisen aineskuljetuksen. Suo-
messa asiaa ei ole joitakin satunnaisia havainto-
ja lukuunottamatta tutkittu (esim. Seppild 1971,
1974), vaikka ilmastomme antaakin aiheen poh-
tia seikan mahdollista merkitysti.

Suolojen vaikutus eoliseen kuljetukseen voi
olla merkittdvi etenkin merien rannikoilla ja voi-
makkaan haihdunnan alueilla. Sedimentin pinnal-
le kiteytyvit suolasaostumat ovat erittdin tehok-
kaita kuljetuksen estdjid, elleivit ne tuhoudu sal-
taatiopommituksessa. Gillette (1994) on raportoi-
nut polymyrskyisté, jotka ovat seurausta suojaa-
van suolakuoren tuhoutumisesta saltaation vaiku-
tuksesta Owens Lakella Kaliforniassa. Muita tut-
kimuksia suolojen vaikutuksesta eoliseen kulje-
tukseen ovat tehneet mm. Nickling & Ecclestone
(1981), Nickling (1984) ja Dijkmans et al. (1986),
joista ohessa esitetddn Nickling & Ecclestonen
(1981) empiirinen yhtdlo suolaisen sedimentin
kynnysnopeudelle (u.,,):

Mﬁ

=u,(0.97 exp 0.10315), (14)

“1.

missd S on sedimentin suolapitoisuus mg/g.
Viimeisend kynnysnopeuteen vaikuttavana
seikkana voidaan mainita partikkelien muoto.
Koska muoto siilyy vakiona kuljetusprosessissa
(lyhyelld aikavélilld) ja se vaikuttaa myos partik-
kelin lentdessd, on muodolla vaikutusta kynnys-
nopeuden lisdksi myds partikkelien lentoradan
muotoon ja kokonaiskuljetusmiddridn. Muodon
vaikutuksesta eoliseen kuljetukseen ei vallitse
yksimielisyyttd. Williamsin (1964) kokeet lasi-
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kuulilla, kvartsihiekalla ja murskatulla kvartsii-
tilla osoittavat muodon vaikutuksen muuttuvan
tuulennopeuden mukaan. Hiljaisilla tuulilla pal-
lonmuotoiset partikkelit liikkuivat kulmikkaita
vihemmin, kovilla tuulilla taas kulmikkaita
enemmin. Vaikka Williamsin tulokset liittyviit
enemmén kuljetusmidrddn kuin kynnysnopeuteen,
voidaan tuloksista ekstrapoloida pallonmuotoisilla
partikkeleila olevan kulmikkaita suurempi kyn-
nysnopeus. Willetts et al. (1982) saivat saman-
suuntaisia, mutta eivit yhtd selvid tuloksia kuin
Williams. Willetts (1983) ja Jensen & Sgrensen
(1986) puolestaan huomasivat, ettd partikkelin
muodolla on merkitystd enemmaénkin saltaatiotor-
miyksissd kuin liikkeelleldhdossd. Mazzullo et
al:n (1986) tutkimuksen mukaan nimenomaan
pallonmuotoiset partikkelit litkuvat helposti tuu-
len mukana kulmikkaiden jyvisten jdddessid pai-
kalleen residuaalisedimentiksi. Willetts & Rice
(1983) ottavat kantaa partikkelin muodon méérit-
timisen vaikeuksiin ja suhtautuvat hieman epéil-
len esim. Williamsin (1964) tulkintoihin partik-
kelien pallonmuotoisuudesta ja pydristyneisyy-
desti. Williams (1966) ja Baba & Komar (1981)
pitdvit raemuotoa (form) pyOristyneisyyttd
(roundness) ja pintatekstuuria tirkeimpéni seik-
kana partikkelien liikkeessa.

Partikkelien liike ja kuljetustavat

Kun paine- ja nostovoimat ylittdavit partikkelia
paikallaan pitdvien voimien summan, partikkeli
lihtee liikkeelle. Kappaleen koosta riippuu, kuin-
ka se timin jilkeen kdyttdytyy. Bagnoldin (1941)
mukaan voidaan tuulen kuljetuksessa erottaa kol-
me kuljetustapaa, jotka vallitsevat pddasiassa par-
tikkelikoon mukaan. Pienimmit, alle 70 pum:n
kokoiset jyviset lentdvét tuulen mukana pitkid
matkoja putoamatta vililld maahan ns. suspensio-
na. Suspensio on ilmassa huomattavasti harvinai-
sempaa kuin vedessi, koska hiekanjyvéd on noin
2000 kertaa tihedmpéé kuin ilma, mutta vain noin
kaksi ja puoli kertaa tihedmpéé kuin vesi. Hiekan-
jyvd putoaa siis ilmassa huomattavasti nopeam-
min kuin vedessd pienemmén nosteen vuoksi.
Suuremmat rakeet aina noin 1000 pwm:iin saak-
ka liikkuvat hiekkapinnalla pomppimalla, saltaa-
tiona. Koska nopeusgradientti du/dz on suurim-
millaan aivan hiekkapinnan tuntumassa, vihenee
nostovoima eli paine-ero partikkelin yld- ja ala-
puolella varsin nopeasti jyvidsen kohotessa ylem-
miksi. Nidin ollen partikkelin aluksi ylospéin
suuntautunut liike kddntyy nopeasti tuulensuun-
taiseksi. Jyvidsen horisontaalinen nopeus kasvaa
painevoimien vaikutuksesta jopa n. 70 %:iin il-
mavirran nopeudesta (Greeley et al. 1983), ja nos-
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tovoiman kadottua painovoima vetdd jyvisen ta-
kaisin maanpinnalle. Bagnold (1941) ja Chepil
(1945a) mittasivat saltaatiofraktion partikkeleil-
le ldhes pystysuoria ldhtokulmia (75°-90°), kun
taas White & Schulz (1977) valokuvasivat 350—
710 um kokoisten lasikuulien lentoratoja noin 0.4
m s leikkausnopeudella ja totesivat kuulien ldh-
tokulman olevan keskimédrin 50° ja torméyskul-
mien keskimiirin 14°. Todenndkoisesti White &
Schulzin havainnot ovat oikeampia, silld he pys-
tyivit seuraamaan partikkelien liikettd muutaman
mm:n péddssd hiekkapinnasta, kun taas 1930-lu-
vulla tehdyissd kokeissa havainnot tehtiin kauem-
paa. Lasikuulien ldhtonopeudeksi White & Schulz
(1977) mittasivat keskimdirin 70 cm s ja tor-
mdysnopeudeksi 160 cm s”'. Anderson & Hallet
(1986) puolestaan raportoivat, ettd yleensd par-
tikkelit iskeytyvét takaisin sedimenttipintaan 3—
5 kertaa ldhtonopeudellaan eli noin 10-20 kertai-
sella kineettiselld energialla. Joskus saattavat sal-
taationa lentédvit rakeet saada ylimaérdistd potkua
ilmavirtauksen pyorteisyydestd, jolloin niiden len-
toradasta tulee mutkitteleva. Hunt & Nalpanis
(1985) ja Nalpanis (1985) kutsuvat téllaista lii-
kettd nimelld modified saltation, erotuksena »oi-
keasta» (frue) suoraviivaisesta saltaatiosta. Myos
suspensio on jaettu kahteen alaluokkaan: lyhyen
ja pitkdn matkan suspensioon (long-term vs.
short-term suspension) (Tsoar & Pye 1987).

Hiekanjyvin lentdessd ilmassa siithen vaikuttaa
painovoiman, painevoiman ja nostovoiman lisiksi
vield neljds voima, ns. Magnus effect. White &
Schulz (1977) havaitsivat hiekanjyvisten kohoa-
van saltaatiopompuissaan jopa 25 % korkeammal-
le kuin niiden teoreetisesti pitdisi. He havaitsivat
myds, ettd ndin tekivit etenkin sellaiset rakeet,
jotka pydrivit nopeasti (100-300 kierrosta sekun-
nissa). Nopea pyorimisliike taivuttaa virtaviivat
partikkelin ympdirilld epdsymmetrisiksi ja synnyt-
tdd rakeen yld- ja alapinnan vilille Bernoullin il-
midtd vastaavan paine-eron ja ylimddrdisen nos-
tovoiman etenkin yli 100 um:n fraktioilla.

Kaikkein suurimmat tai huonosti tuulen pai-
neesta osallisiksi pddsevit rakeet eivit pysty edes
nousemaan ilmaan, vaan vierivét pitkin maanpin-
taa, etupddssd saltaatiopartikkelien tyrkkimini.
Tatd vierimisliikettd kutsutaan nimilld contact
load, surface creep ja reptation.

Partikkelin iskeytyessi takaisin hiekkapintaan
koko kuljetusprosessi jarkkyy. Nyt eivét hiekan-
jyvéset endd liiku pelkidstddn tuulen paineesta,
vaan myos takaisin maahan iskeytyvien jyvésten
heittdimind. Samoin tuulennopeus muuttuu, kun
ilmavirtaus onkin yhtékkid sakeana lentdvistd jy-
visistd, joiden inertia jarruttaa ilmavirtausta. Hie-
kankuljetusprosessi on huomattavasti tehokkaam-
pi nyt kun tuuli voi kdyttdd lentdvid jyvdsid vili-
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kappaleina energian siirtoon sedimenttipinnalle.
Tidstd aiheutuu, ettd tuulennopeutta voidaan itse
asiassa hiljentdd noin 80 %:iin virtauskynnysno-
peudesta ennen kuin hiekan liike taas tyrehtyy.
Bagnold (1941) kutsui tédtd uutta, alempaa kyn-
nysnopeutta nimelld impact threshold osoittamaan
partikkelipommituksen — merkitystd. Kdyhko
(1991) on ehdottanut suomenkieliseksi termiksi
tormédyskynnysnopeutta.

Leikkausnopeussuureen hyoddyllisyys tuulitut-
kimuksessa tulee esiin, kun tutkitaan, kuinka tuu-
lennopeuden kiy saltaatiotilanteessa. Kuvassa 2
katkoviivat kuvaavat tuulen nopeusgradienttia eri
leikkausnopeuksilla kun pinta on stabiili. Kun hie-
kan annetaan liikkua tuulen mukana, huomataan,
ettd tuulennopeuden nollapiste z, katoaa, ja no-
peusgradienttisuorat yhtyvit uudessa, korkeam-
malla sijaitsevassa pisteessd k' (Bagnold 1941).
Gerety (1985) tosin on suominut Bagnoldin aja-
tusta absoluuttisesta &’ korkeudesta (focal point)
liian yksinkertaisena mallina. Pistemiisen &k’ kor-
keuden sijaan pitdisi puhua k’ korkeusvyohyk-
keestd, silld gradienttisuorat eivit leikkaa yhdes-
sd pisteessd, vaikka ne piirtdmistarkkuuden rajois-
sa saattavat ndyttdd niin tekevinkin (kuva 2). Til-
14 korkeudella tuulennopeus vastaa sedimentin
tormdyskynnysnopeutta. Kun verrataan tuulenno-
peutta jollakin korkeudella ennen ja jilkeen hie-
kanliikkeen alkamisen, huomataan, ettd tuulenno-
peus on hidastunut. Leikkausnopeus sitdvastoin
on ennallaan, koska nopeusgradienttisuoran kul-
makerroin ei ole muuttunut. White & Schulz
(1977) esittavit leikkausnopeuden yhtdlon hiekan
litkkuessa (vrt. yhtilo 6):

u, =(U~-10.79u,)/((1/x) In (z/d) — 2.29), (15)

missd U on tuulennopeus korkeudella z, u, on tor-
miyskynnysnopeus, ¥ on von Kdrménin vakio
(=0.4) ja d on partikkelien ldpimitta.
Leikkausnopeuden pysyttely tormédyskynnysno-
peudella k’-korkeudella perustuu hiekanliikkeen
ja ilmavirtauksen nopeuden vuorovaikutukseen.
Jos tuulennopeus kasvaa, saltaationa lentédvit jy-
viset saavat suuremman nopeuden ja niiden tor-
madys takaisin hiekkapintaan lennéttdd suuremman
médrédn uusia jyvisid ilmaan. Pomppaavien jyvés-
ten kasvanut midrd hidastaa tuulennopeutta, kun-
nes saavutetaan jdlleen tasapaino. Kun tarkastel-
laan tuulennopeutta k’-korkeuden alapuolella
(kuva 2), huomataan, ettd leikkausnopeuden kas-
vaessa tuulennopeus alenee. Chepil & Woodruff
(1963) selittdvat tdmén siten, ettd suuremmilla
leikkausnopeuksilla esiintyvd suurempi hiekanjy-
visten konsentraatio hidastaa tuulennopeutta. Vii-
meaikaisissa tutkimuksissa (esim. Gerety 1985;
McEwan & Willetts 1993) on ymmdrretty, ettd
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saltaatiopilven sisdinen tuulennopeus on erittdin
mutkikas asia, eikd leikkausnopeus olekaan va-
kio kaikilla korkeuksilla. Tdmé johtuu siitd, ettd
saltaatioratansa eri vaiheissa partikkelin suhteel-
linen nopeus ympérdivddn ilmavirtaukseen nih-
den on erilainen. Kohotessaan ilmavirtaukseen
partikkelin nopeus on ympéristod pienempi, mutta
pudotessaan takaisin pintaa kohti kappale tunkeu-
tuu hitaammin liikkuvaan virtaukseen. Toisin sa-
noen partikkeli muuttaa nopeusgradienttia eri
suuntiin eri korkeuksilla (ns. grain borne shear
stress), ja periaatteessa nopeusgradienttikidyrd on
kupera ylospdin (McEwan & Willetts 1993).

Kuljetusméaara

Kuljetusméérdn arviointi on yksi eolisen tutki-
muksen tdrkeimmistd tavoiteista. Lukuisat tutki-
jat ovat laatineet matemaattisia malleja tuulenno-
peuden ja liikkuvan hiekan méérédn vilisen suh-
teen kuvaamiseksi. Useimmat mallit perustuvat
virtausmekaniikan teoriaan, mutta ne sisdltdvét
empiirisid vakioita. Yksinkertaisimmat yhtdlot
kuten O’Brien & Rindlaub (1936), Williams
(1964) ja Boréwka (1980) eivit sisdlld hiekan
rackokoparametria, ja niin ollen niiden kdyttokel-
poisuus rajoittuu tiettyyn fraktioon. Bagnoldin
(1941) esittdiméssd hiekankuljetusyhtdlossd on
parametri rackoolle, ja se on ollut tienndyttdjand
myOhemmille malleille. Yksinkertaisena sitd on
ollut helppo soveltaa erilaisissa tutkimuksissa:

q = C(d/D)"*(plg)u.?, (16)
missd g on kuljetusméérd aikaa ja portin leveyt-
td kohti, d on partikkelikoko, D on ns. standardi-
partikkelikoko 0.25 mm, p on partikkelin tiheys,
g on painovoiman kiihtyvyys, u, on leikkausno-
peus ja C on vakio, joka saa eri arvoja hiekan
raeckoon heterogeenisuuden mukaan: Idhes homo-
geeninen hiekka 1.5, normaali dyynihiekka 1.8 ja
hyvin heterogeeninen hiekka 2.8.

Yhtidlon mukaan liikkuvan hiekan méérd on
periaatteessa leikkausnopeuden kolmannen po-
tenssin funktio, jota partikkelin ja sedimenttipin-
nan ominaisuudet tarkentavat. Vakio C:n eri ar-
vot johtuvat siitd, ettd karhealla pinnalla saltaa-
tio on paljon tehokkaampaa ja liikkuvan hiekan
médrd suurempi kuin siledlld pinnalla.

Bagnoldin mallissa on yksi vakava puute, sil-
14 se ei sisdlld kynnysnopeusparametria, vaan
olettaa hiekanliikkeen vihenevin tuulenopeuden
myotd véhitellen nollaan. Hsun (1973) mallista
puuttuu myos kynnysnopeus, mutta siind liikku-
van hiekan mddrd ilmoitetaan Frouden luvun
funktiona:
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q=10°K,(10Fr)’, (17)
missd Fr = u/(gd)"”? (massavoimien ja partikelin
painon suhde) ja In K, = -0.47 + 4.97d.

Kawamuran (1951) yhtdlo olettaa Bagnoldin
tavoin kuljetusmiidrin olevan leikkausnopeuden
kolmannen potenssin funktio, ja hdnen mallinsa
sisdltdd myos kynnysnopeusparametrin:
q=K.(p/g) (u,~u.) (u. +u,), (18)
missid K, on empiirinen vakio 2.78.

Kawamuran (1951) yhtélossd raekoolle ei an-
neta suurta painoa, silld tdimi esiintyy ainoastaan
kynnysnopeuden maéritelméssa.

Lettau & Lettau (1978) pyrkivit yhdistiméédn
Bagnoldin ja Kawamuran mallien parhaat puolet
sisdllyttdimalld yhtdloonsd niin kynnysnopeus-
kuin raekokoparametrin:
q=C (d/D)”(p,/g)u’ (u.—u,), (19)
missd C, on vakio 4.2.

White (1979) puolestaan laati mallinsa tut-
kiessaan eolisia prosesseja Marsin ilmakehdssi,
ja hédnen yhtédlonséd ennustaa hiekan liikkeen kai-
kissa ilmanpaineissa:

q=2.61(p, /g u’(l—u,/u)(l+u?/u?). (20)

Sarre (1987) vertasi eri hiekanliikemalleja keske-
nddn ja totesi niiden ennustavan varsin erilaisia
tuulennopeuden ja hiekanliikem#drdan suhteita.
Kenttdoloissa tehdyt kokeet osoittavat myos mal-
lien kehnon ennustavuuden: vain harvoin ylletdén
mallien ennustamiin méériin. Hiekanliikeyhtilot,
jotka on laadittu horisontaalisille pinnoille, nédyt-
tdvit estimoivan liikkuvan hiekan midridn liian
suureksi. Kenttdoloissa kasvipeite ja topografia
vaikuttavat hiekan liikkeeseen, joten tuulennopeus
ja hiekan liike ovat vain harvoin tasapainossa kes-
kenddn. Osa mallien ja todellisuuden ristiriidas-
ta saattaa johtua myos siitd, ettd kenttdoloissa on
erittdin vaikeata mitata liikkkuvan hiekan maaraa.
Pyydystdminen on tdlld hetkelld yleisimmin kdy-
tetty mittausmenetelmd, mutta pyydykset eivit
kerdd kaikkea liikkuvaa hiekkaa, jolloin mddrd
arvioidaan todellista pienemmiksi.
Viimeisimmit yritykset tuulen aineskuljetuk-
sen kvantifioimiseksi on tehty kdytinnon kokei-
den sijaan numeerisena mallintamisena. Ndiden
avulla voidaan vilttdd kdytdnnon mittauksiin vaa-
jdamattd vaikuttavat eroavaisuudet koeolosuhteis-
sa, kiytetyssd sedimentisséd ja mittausmenetelmis-
sd. Esimerkkind numeerisella mallinnuksella saa-
duista tuloksista on kuva 5, jossa McEwan & Wil-
letts (1991) ovat simuloineet hiekan liikettd 25
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Kuva 5. Leikkausnopeuden ja liikuvan hiekan méérin
suhde McEwan & Willettsin (1991) numeerisen mal-
lin mukaan. Simulointiaika 25 s neljélle leikkausno-
peudelle; u, = 0.31, 0.38, 0.44 ja 0.49 m s\

Fig. 5. The variation of total mass flux with shear ve-
locity as calculated by the model of McEwan & Wil-
letts (1991). The mass flux was calculated at t = 25 s
for four shear velocities; u, = 0.31, 0.38, 0.44 and 0.49
ms.
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sekunnin ajan neljdlld eri leikkausnopeudella.
Liikkuvan hiekan madrdd kuvaavan suoran gra-
dientti logaritmisessa koordinaatistossa on 3.0,
miké osoittaa Bagnoldin ennustaman kuutiollisen
suhteen 10ytyvidn my06s numeerisen mallin avul-
la. Koska malli voi vapaasti hakea tasapainotilan
annettujen reunaehtojen vallitessa, lienee hyvéi
ennustavuus osoitus siitd, ettd eolisen kuljetuspro-
sessin fysikaalinen tausta tunnetaan nykyiselldén
kohtalaisen hyvin.

Yhteenvetona eolisesta kuljetusprosessista voi-
daan esittdd McEwan & Willettsin (1993) laati-
ma kaavamainen diagrammi saltaatioon vaikutta-
vista seikoista (kuva 6).

Maaliskuussa 1994 jérjestetyssd »Response of
Eolian Processes to Global Change» -kokouksessa
kdvi selvédsti ilmi, kuinka valtava kuilu on puh-
taasti matematiikkaan kuuluvan numeerisen mal-
lintamisen, insinddritieteisiin perustuvan virtaus-
mekaniikan ja luonnon/ympéristotieteisiin kuulu-
van eolisten prosessien kdytinnon tutkimuksen
vililld. Tarvitaan paljon tyotd, jotta tietokonemal-
lit, tuulitunnelitulokset ja ulkosalla pollydva hiek-
ka saadaan edes samoille kertaluvuille. Jos koh-
ta tietokoneiden avulla voidaan laatia yhi tarkem-
min luontoa simuloivia malleja, tulisi kuitenkin
muistaa, ettei tdydellistd yhteensopivuutta mallin
ja todellisuuden vélilld voida siitdkd4n huolimatta
odottaa. Tutkimuksen eteenpdin viemiseksi tarvi-

MUUTOKSET
TUULEN- .
Ulz NOPEUDESSA » U(z)
(2) ,
< WIND
MODIFICATION
T,(0) I | )
U'KK%EJBfELQHT © PARTIKKELIN &
U(z)=2.5u.In(z/zy) |  vAKUTUKSESTA . RATA to
> AERODYNAMIC 4 TRAJECTORY > 29
x
ENTRAINMENT CALCULATION £ 5
S
A\ 4 \/| fé
TORMAYS =
HIEKKAPINTAAN
SPLASH
FUNCTION

Kuva 6. Kaavamainen esitys saltaatioprosessin neljisti osatekijéstd ja niiden suhteista McEwans & Willettsin (1993)
mukaan. N_on tuulen voimasta liikkeelle ldhtevien partikkelin mdéré pinta-alayksikkod kohti, T ) on pinnan tasossa
vaikuttava leikkausjannitys, V, ja V saltaatiopartikkelien nopeuksia ja U(z) tuulen nopeus korkeudella z.

Fig 6. A schematic diagram linking the four saltation sub-processes. N is the number of aerodynamically en-
trained grains leaving the bed per unit area, T, is the fluid shear stress at the surface, V. and V, are the veloc-
ities of saltating grains and U(z) is the wind velocity at height z (McEwans & Willets 1993).
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taan henkil®diti, jotka ymmairtavit riittdvisti kaik-
kia osa-alueita pystyidkseen vilittdmain tietoa
matemaatikon, insindorin ja sedimentologin vi-
lilla.
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