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INTRODUCERE

Natura i caracteristicile sistemului ocean-atmosferi

Cursul are drept cAmp de studiu sistemul atmosferi-ocean care in ultimele
decenii a devenit tema de interes 1n lumea fizicienilor, geofizicienilor, meteorologilor,
oceanografilor §i a altor cercetitori din domenii conexe. Asemdénator altor sisteme,
sistemul atmosferd-ocean constd In esen{d din elemente distincte §i verigi intre aceste
elemente, el reglandu-si comportarea prin acfiunea mecanismelor inteme §i de
feedback. S-au facut si se fac eforturi serioase in cunoasterea si inelegerea sistemului
ocean-atmosfera, pentru ca "Oceanul Lumii" a devenit din ce in ce mai mult teatrui
operafiunilor de tot felul, a ciror desfagurare depinde de comportarea oceanului §i a
atmosferei: aspectele de vreme, prevederea valurilor, propagarea sunetului sau
radiatiei etc. Interacfia atmosferd-ocean se regaseste intr-o mulfime de cadmpuri
aplicative i reprezinta elementul esential in studiile de circulatie generald a atmosferei
si, In consecinti, de variabilitate climatic3. } _

Un aspect foarte important legat de acest sistem foarte complex este cel al
poludrii oceanului, care a devenit, din pacate, un depozit de materiale si substante
poluante; transportul atmosferic §i oceanic al poluantilor atinge tot globul. In ultima
vreme s-a vorbit mult despre mare, ocean, ca sursd de alimentatie a populafiei, dar
poluarea apare ca punct nevralgic. Resursele vii care ar putea hrani sunt contaminate,
iar uleiuri sau substanfe nedegradabile plutesc pe suprafata oceanelor.

Este paradoxal ci OMUL luptd pentru infelegerea sistemului
ocean-atmosfera ca sa-1 poatd folosi §i, in acelasi timp, interferd nefast cu
ecosistemele, zadamicind aceastd ambifie.

Natura sistemului o precizam prin caracteristica fundamentald: interacfiunea
dintre diferitele scari spatio-temporale.

In legaturd cu interconexiunile sistemelor de sciri diferite, care constituie
sistemul ocean-atmosferd, terminologia stiinfificd subliniaza transferul de energie
cinetica intre curentii oceanici §i atmosferici de dimensiuni diferite. Astfel, coexistenta
in fiecare mediu a mai multor sciri de interactie a migcarii, de la curen;i mici la
rotafia planetara care schimbd si retransportd energle cupleazi verigi in interiorul
lanturilor stabile sau instabile.
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Natura principalelor interactii §i importanfa feedback-ului in sistemul
ocean-atmosferd sunt subliniate de rezultatele lucrdrii lui White si Bamett (1972).
Astfel, la latitudini medii deasupra Oceanului Pacific de Nord s-au observat variafii
mari temporale i spatiale (de ordinul anilor gi sutelor de kilometri) pentru parametri
anuali §i lunari care descriu circulafia generald a atmosferei. Scirile meteorologice
sunt scurte in comparafie cu aceste vanafii §i, ca urmare, oceanul joacd rolul
important de mentinere a acestor variafii. El influenfeazi atmosfera prin efectul
circulatiei oceanului asupra schimbului de caldurd intre cele doud medii fluide.
Schimbul de caldurd afecteazi in mod semnificativ sistemele de vant din atmosfera.
Reciproc, circulatia in straturile superioare ale oceanului este dirijati de sistemele de
vant. Aceastd interacfie mutuala poate fi ganditd ca un mecanism de transmisie care
actioneazi ca si cupleze cele doud fluide. Acest mecanism de transmisie este un
sistem feedback de control.

Sciri in miscarile atmosfrice si oceanice

(dupa Roll, 1972)
Tip scala Caracteristici Dimensiuni Dimensiuni
temporale spafiale
Microscald migcare turbulentd | peste citeva minute | peste 100m
(schimb molecular
la suprafata marii)
Scala migcare verticald de la cateva minute | 100m pani la
convectiva pronuntati la 0 ord 10km
Mezoscald tendinta citre mai multe ore 10 la 100km
migcarea organizatd
Scala sinopticd | vortexuri ciclonice | mai multe zile 100 la 1000km
si anticiclonice in
jurul axelor
verticale
Macroscala circulatia saptimani, decenii 1000 kin la intreg
cvasistafionars, oceanul
unde planetare,
fluctuatii climatice

Dupa cum se poate observa din tabelul cu scirile miscari, in general,
turbulenta din atmosfera, si in special in troposfera joasi, este identicd cu cea din
straturile superioare ale marii, dar trebuie s3 se find seama de densitatea apei de mare
care este de sute de ori mai mare ca a aerului din apropierea suprafetei marii. Exista
astfel. o diferentd intre scirile spafio-temporale pentru fenomene similare din
aumosfera si ocean.

6
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De exemplu: fronturile oceanice au dimensiuni de cateva procente din corespondentele
lor din atmosferd, dar se mentin citeva siptaméni, spre deosebire de cele atmosferice
care activeazi doar céteva zile.

Lahmﬁaaer-mareslmstranﬂatmosfmcdmunedlataveunatate,mde
atmosfera i oceanul schimba energia au loc procese microscalare ca de exemplu:
transport de impuls, de caldurd, procese de evaporare. Aceste procese sunt de
importanfd fundamentald in generarea §i menfinerea circulafiei atmosferice §i
oceanice. Cum toate aceste procese de transport au loc in stratul limit3, acest strat este
foarte important prin implicatiile asupra climei.

Prin stratul limitd oceanul cigtiga impuls de la atmosfera, dar pierde o
cantitate importantd de apad, ceea ce determind cresterea salinitdfii la suprafafi.
Transferul de impuls §i modificarea densitifii oceanului sunt responsabile pentru
circulafia oceanica.

Pe de alti parte, arculapa oceanici influenteazi atmosfera prin transportul
cildurii dintr-o parte in alta a globului, cel mai important transport fiind cel zonal, la
limita coastelor meridianale.Pentru c3 atmosfera nu are "coaste”, cel mai putemic
schimb intre masele de aer are loc la limita uscatapad, acest fenomen determinand
modificAn ale vremii si climei deasupra continentelor §i oceanului.

Asadar este greu de separat efectele oceanului sau atmosferei, incit trebuie si
fie discutat sistemul,ocean-atmosfera in intreaga sa complexitate.

Interactia ocean atmosferd cu toate procesele directe sau de feedback se
petrece In cea mai mare parte in stratul limitd planetar. Ca urmare, este foarte
important studiul proceselor fizice 1n acest strat, dar este si foarte dificil din cauze atit
conceptuale, cat §i observafionale: .

- stratul limit3 planetar este turbulent; i

-interfaga ocean-atmosfera este o suprafafa in migcare complexa, care necesitd
invmtjgam serioase.

Deci, 1n oceanul superior §i stratul atmosferic din vecinitatea lui, procesele nnpdttante
care vor face subiectul cursului sunt:
- transportul de impuls;

- transportul de caldurd;

- transportul de substange solide sau gazoase, suprafata marii acfionand ca o
membrand care regleazi circulafia materiei la nivelul planetei;

- implicafiile acestor procese.

* Fluxurile de masi, caldurd, impuls sau energie contribuie la modificanle
chmatme si, In consecintd, studiul lor constituie o permanentd preocupare. Schimbul
energetic deasupra oceanului domina climatul pentru ci oceanul ocupd o suprafata de .
doud ori mai mare decét a uscatului.-

Rezumam cele spuse despre natura sistemului ocean-atmosfera,
parafrazandu-1 pe Benton (1963): atmosfera i oceanul constituie un singur sistem
mecanic §i termodinamic a doua fluide cuplate si care interacfioneaza atat de complex
incat este foarte greu si deosebesti cauza de efect.
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CAPITOLUL 1

SISTEMELE CIRCULATIEI ATMOSFERICE $I OCEANICE

Cauza de bazi a tuturor fenomenelor meteorologice rezumate in esentd la
producerea de energie cinetici prin vant, variatii de energie interna a maselor de aer,
prin oscilatii termice i transfer de energie intre componentele sistemului fizic foarte
complex Pamantul, este energia de la Soare. Transmisd spre Pimant, ea actioneazi
mai ntdi asupra atmosferei. Considerarea Pamantului in interactia®sa cu Soarcle, ne
releva atmosfera terestrd ca pe o uriagd magind termica cu sursa termicd energia
solara si avand drept rezervor de energie imensitatea spatiului cosmic (Fig 1.1.).

Radaiatja solard refieotal3 da Q
nor, suprafats Pamantubii gi
Radialia solarll Radiabia IR ca
\ oa pdinnde in atmosferd picSsasta stmosfora
[ Radistja n Gutuv'aru de enempie crelcd ENERGIE
de U+Ep Disparea energwi crelcs " CHETICA
stmosferi o fracam l
I N}y Cildura Lolants prin <
Radiatia IR condans ara
&:bnh‘rlh 5 N Acines
oreala ¥ y
, A A Fradinti & CALDRA v,'ﬂuu_ .
et e . LATeNTA anpra mini
Mm»s“;i ﬂ
F}m ’jf Fhe de c3i3.73 'alerts
el 2 d2 evapreare

Fig. 1.1 Atmosfera masina termica (100 unitifi reprezinti fluxul de energie care intrd in atmosfera,
toate valorile reprezinta medii anuale pentru atmosfera)
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Diferenta dintre energia primit3 §i cea cedatd este transformati in lucrul
mecanic al giganticei misciri in care sunt antrenate continuu atmosfera §i oceanele
Terrsi.

1.1. Radiatia solari, terestri si atmosferici
L.L.1. Radistia solars

CmmalmarepaneamergtaamsedeSoare,slmdeuwmpam
procesele din atmosfera infericard, este purtat! de radiafia electromagnetici.
Compozifia spectrald a radiafiei solare relevati de analize spectrometrice satelitare
dincolo de limita atmosferei indicd o densitate maximi de energie in domeniul
lungimilor de und3 mici. Aproape jumatate (48%) din energia totald a radiaiei solare
este transmis3 prin radiafiile domeniului vizibil (0,40 - 0,76pum). Radiatiile ultraviolete
(A< 0.4um) dau aproximativ 7%, pe cand cele infrarogii (A >0.76pm) 43% din
energia totald a radiafiei solare, urmand sub raport energetic dupa cele vizibile.

Analizele spectrometrice efectuate la sol au pus in evidentd modificini ale
tabloului de distribufie energetica a radiatiei solare fai de cel de la limita superioard a
atmgsferei, ceea ce mdlrd inter?cﬁa atmosferei terestre cu radiatia solara (Fig 1.2).

. (Wm’tly.m)
EERE

1200

Pulerea radiantd

600
400
200
0 0.4 0.8 1.2 1.6 20 24 28 32 36 40
Lungimea de unda-  [um)
(03,0807 054 11 138 167 27 32
03 O3 Op MO W0 H0 W20 H0-CO2  H0

Fig.1.2 Curbele de distribufie ale iradianfei q)eclrale (A) iradianta solard observatd la limita
superioard a atmosferei (dupd Thekaekara 1976) si (B) iradianta solard la nivelul marii Ariile
hasurate reprezinta absorbfia datoriti unor gaze din atmosferd.
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Principalele legi ale radiafiei, stabilite de Kirchhoff, Stefan §i Boltzmann,
Wien s Planck, au o largd aplicabilitate in calculul schimburilor radiative dintre
Soare, atmosfera i suprafata terestrd (fie ea uscat sau apd). Distribufia energiei cu
temperatura (T) si lungimea de und3 () pentru un corp negru se obfine din leg& lui
Planck:

-5
k= ng (1.
. AT '

unde E; este energia emisi in unitatea de timp pe unitatea de arie, in intervalul
[A,A+dA], iar C; si C; sunt constante. Lungimea de unda a maximului energiei emise
Ama €Ste datd de legea Wien:
: A o ' T =2,897 pmK (1.2)
Observatiile au aritat ci spectrul solar extraterestru este caracteristic unui corp negru
care radiazi la o temperaturd de 6000K, Ams. fiind 0,47um. Constanta solard S
reprezinta fluxul de energie care cade normal pe suprafata unitate la limita superioard

a atmosferei.

Spectrul solar §i constanta solard au fost multd vreme investigate in mod
serios, dar dupd o serie de misuritori s-a determinat valoarea de 1350Wm™ pentru
constanta solara.

Mai recent au fost acceptate valorile propuse de Johnson si Nlcolet , de 1396 si
1380Wm?™, valori determinate ca urmare a masuratorilor realizate pe platforme de
mare Inalfime. )

Spectrul solar standard este prezentat prin curba continui in Fig.1.2. In
aceastd figurd este reprezentatd iradianfa spectrului solar la nivelul méri intr-o
atmosfera clara. Ariile hasurate reprezinti absorbfia de diferitele gaze, in primul rand
H.0, CO;, O; si O,. Soarele emite energie de 6,2x10’"Wm™ sau 9x10%cal min”em?
Pe baza principiului conservarii energiei, energia emisa de la Soare trebuie si rimani
aceeasi la orice distanta de la Soare. Astfel,

F-4nR*=4nd}?-§ (1.3)
unde F reprezinta emitanta solar (densitatea fluxului), R, raza soarelui §i d,, distanfa
medie dintre Soare §i Pamant. Astfel, constanta solard poate fi exprimata prin:

o &2
S_F.(d ) (1.4

Energia totald interceptati de pdmantul de razi R, este SzR,”. Daci aceastd energie
este impragtiata uniform pe toata suprafafa PAméntului, cantitatea primit3 de unitatea
de suprafafa in unitatea de timp la limita superioard a atmosferei este dat3 de:

10
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— .87 sz S '
Qs = 47:sz =2 (1.5)

Ca si se estimeze temperatura efectivd a Soarelui presupus ca un corp negru, se
foloseste legea Stefan-Boltzmann:
F=0-T*

(4]
I'= (Rs p (1.6)

inlocuind valorile lui S, o §i d, in ecuatia (1.6) se obfine o temperaturd efectivi de
aproximativ 5800K pentru Soare. -

Insolatia, care este definitd ca fluxul radiafiei solare pe unitatea de arie
orizontala, depinde putemic de unghiul solar zenital §i de distanta de la Soare la
Pamant. Variafia zilnicd a insolafiei este foarte important3 in studiile de bilant radiativ
Soare-Pimant.

Densitatea fluxului la limita superioard a atmosferei se exprima prin:

F =F, cosd, 1.7
unde F, reprezintd densitatea fluxului solar la limita superioard a atmosferei cand
distanfa instantanee dintre Soare §i Pamant este d §i 6 reprezinti unghml solar

zenital,
d 2 s
F =S(7") cos @, (1.8)

Daci inclzrea de la soare la limita superioard a atmosferei, pe unitatea de
suprafati este Q, atunci densitatea fluxului solar este:

60
F= 5 . (1.9)

Astfel, insolafia pentru o perioada de timp este:
0= F(t)ar (1.10)

H
Energia solard totald, primitd de unitatea de suprafati intr-o zi poate fi evaluatd
integrand pe o zi lumind. Daca substituim ecuatia (1.8) in ecuapa (1.10), se determina

insolafia zilnica: .
2 q
0= S(%'—) Tcosﬁo(t)dt (1.11)

fimctie de latitudine §i timpul anului prin unghiul zenital solar.

11
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1.1.2. Radiatia terestra

Sistemul Pimént-atmosfera reflectd aproximativ 30% din radiafia solard
la limita superioard a atmosferei §i absoarbe restul. Absorbfia §i impragtierea
radiatiei solare au loc in atmosfera (Fig.1.2). :

O mare parte din radiafia solard incidentd este absorbit3 §i de suprafata
Pimantului, care este aproximativ 70% apd §i 30% uscat. Pentru o pericadi
climatologici, de exemplu un an sau mai mult, nu existdi o modificare
semnificativd in temperaturile globale ale Pimantului. Aceasta inseamnid c3,
energia radiant3 emis3 de la Soare si absorbitd de sistemul atmosferd-Pamant va
fi retransmisd in spafiu, aga mmt sd poatd fi menpnuta o stare de: echlhbru
energetic.

Pentru descrierea interactiei atmosferei terst:e cu radiatia solari este
necesard cunoagterea structurii atmosferei sx compozifiei acesteia. Toate gazele
sunt responsabile in procsele de absorbfie si imprastiere a radiagiei solare , dar
dintre ele CO,, vaporii de apa §i O; sunt cele: mai importante (Fig.1.2).

Spectrele de absorbfie datoritd tranzifiilor electronice ale oxngenulw
azotului si ozonului molecular i atomic, seobfin in principal in domeniul UV, in
timp ce acelea datorita tranzfiilor de vibrafie §i rotafie ale moleculelor triatomice
ca H,0, O; si CO, se intind pe domeniul infrarosu. Cea mai mare parte din
Radiatia UV este absorbita in atmosfera superioard:de speciile de oxigen §i azot.
Cel mai important absorbant in infrarogul apropiat, cum se observa:si din
Fig.1.2, este reprezentat de vaporii de api. CO, are de asemenea banda de
absorbtie in spectrul solar, banda de 2,7um fiind cea mai importanta. Banda de
4,3um este mai importantd in regiunea radiafiei termice decit in. domemul solar
pentru ci ea confine foarte pufind energie solard.

Particulele de aerosol, fie ele solide sau lichide, au de asemenea un rol
foarte important In absorbtia §i imprastierea radiafiei solare direct sau prin nori §1
precipitafii. Incilzirea atmosferei de la soare prin absorbfia radiafiei este, in
pnnmpa] generatd de vaporii de apd (de menfionat cd norii joaci un rol esenfial
in incdlzrea de la Soare).

"Ca si Soarele, Pamantul emite radla]:e electromagneticid care acoperd
toate frecventele. Totusi, temperatura globala medie a sistemului
atmosferd-Pamant este mult mai mic3, decit a fotosferei Soarelui. Daci
Paméntul este considerat ca un corp negru, atunci folosind legea
Stefan-Boltzmann (cu 6=5,67x10"mWem K ™) temperatura lui este de 250K.

Distribufia spectrald a radiatiei emisi de un corp negru la diferite
temperaturi din domeniul terestru este reprezentati in Fig.1.3 in funcfie de
lungimea de unda. '
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Fig.1.3 Spectrul terestru infrarogu si diferitele benzi de 'anbsorbtie

in aceasti figurd este de asemenea prezentat spectrul de emisie al
atmosferei, masurat cu IRIS (Ifrared Interferometer Spectrometer) de la bordul
satelitului Nimbus I'V (dupd Kunde i al., 1974). Curba care imbraca spectrul de
emisie este foarte apropiatad de spectrul emis de un corp negru cu o temperatura
de 288K, care este temperatura suprafefei Pimantului. In mod clar, anumite
domenii ale radiafiei infrarogii sunt marcate de absorbfia unor gaze din
atmosfera. Dintre aceste gaze, dioxidul de carbon, vaporii de apd §i ozonul sunt
cei mai b}mi absorbanti (Fig.1.4).
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Fig.1.4 Curbele de absorbfie pentru vaporii de apd, CO; §i Os pentru curba de radiatie
corespunzitoare temperaturii de 283K.

Alfi constituienfi, cum sunt monoxidul de carbon, oxizi de azot, metanul care nu
sunt prezenfi in Fig. 1.3 si 1.4 sunt absorbanfi neimportan{i cu excepfia cazurilor
in care se consideri bilanful de cildurid Pimant-atmosferd. CO, absoarbe radiafia
infrarogie in mod semnificativ in banda de 1.5 pm, de la 600 la 800 cm™. Aceasta.
regiune spectrald corespunde de asemenea maximului intensitafii funcfiei Planck
din domeniul numerelor de unda.

13
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Vaporii de api absorb in regiunea de 6,3um de la 1200 la 2000cm™ i in
banda de rotafie (<500cm™). Cu exceptia ozonului care are o banda de absorbie
in regiunea 9,6um, atmosferd este relativ transparenta de la 800 la 1200cm™.
Aceasta regiune se numeste “fereastra atmosferei”. in plus fati de banda de
15um, dioxidul de carbon mai are o band3 de absorbfie in domeniul lungimilor
de undi scurte de 4,3 pm. Distributia dioxidului de carbon este aproape uniforma
in spafiu, desi existd rezultate observafionale care indicd cresterea continud
datoritd combustiei. Aceasti crestere a condus la ideea schimbdrii climatice. Desi
nu ca dioxidul de carbon, totusi vaporii de apd si ozonul sunt foarte variabile atat
in timp, cit si cu locul geografic. Aceste variafii sunt vitale pentru bilangul
radiativ al sistemului pdmént-atmosfera si pentru schimbdrile climatice pe termen
lung. T :
intr-o atmosferd curatd, firi nori si aerosol, o mare parte din energia
solard (~50 %) transmisa prin atmosferd este absorbitd de suprafaja pamantului
(Fig. 1.2). Energia emisd de la Pamant, din contrd, este absorbitd de dioxid de
carbon, vapori de apa si ozon (Fig. 1.3 §i 1.4).

Captarea radiatiei terestre de citre gazele atmosferice este un proces tipic

atmosferei si. de aceea se numeste “efect atmosferic”. Uneori acest efect se
numeste “efect de serd” pentru ci, asa ca §i sticla care acopera o serd, atmosfera
transmite radiafia solard de undd scurti §i absoarbe radiafia termicid de
unda-lunga. ~ :
Radiafia solard este numitd “radiatie de undd scurtd” din cauza ca
energia solara este concentratd la lungimi de undd scurte cu maximul la
aproximativ 0,5um. Radiatia termici de la atmosfera Pimantului este cunoscuti
ca “radiatie de undd lungd” din cauzd ci maximul energiei sale este pentru
lungimi de unda mai lungi, la aproximativ 10um. Spectrele solar si infrarogu sunt
separate in domenii spectrale deasupra §i sub 4pm, §i suprapunerea lor este
relativ nesemnificativa. Aceastd deosebire face posibila tratarea celor doud tipuri
de transfer radiativ §i funcfille surse separat si simplificd astfel problema
transferului radiativ.

1.1.3 Bilant radiativ

Pe Pamant, temperatura este astfel incat energia pe care planeta o emite
este echilibrata de energia solard pe care ea o absoarbe. Energia generatd in
interiorul Pamantului este atdt de micd incit nu are efect sesizabil asupra
temperaturii de la suprafajd. Cel mai simplu model climatic determini
temperatura terestrd medie-globala prin punerea in ecuafie a energiei solare
absorbite i energia emisd de Pamant. Fluxul de energie de la Soare pe unitatea
de arie, la distanfa medie Soare-Pamant reprezinti constanta solard
S=(1367+2)Wm™. Din aceasti cantitate aproximativ 30% este reflectati de
14
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planetd. Fracfiunea reflectatd este numitd albedou planetar §i notat de obicei cu
a.

Echilibrul energetic pentru planetd poate fi scris3 dupa cum urmeazi:
energia solara absorbita =energia ter&stré emisa:

—(1 a)=oT} (1.12)

cu 7T, temperatura de emisie. Facxorul 1/4 din ecuafia (1.12) reprezinta raportul dintre
aria care emite §i ania suprafete: sferice a planetei.
Calculand T, pentru «=0.3 se gaseste valoarea 255K care este mai mica decit cea
observata de 288K. Diferenta dintre temperatura de emisie necesard pentru
echilibrul energiei globale i temperatura reald se poate explica si piin “efectul de
serd”. Intr-adevar, prin “efectul de serd atmosferic”, energia tevestrd este
impiedicatd sa treacd ugor de la suprafafa Pamantuului prin atmosfera aproape
opaca pentru aceastd energie.

Fie o atmosfera reprezentata printr-un strat subfire care acopera planeta.
Acest strat aflat la aceeagi temperaturad absoarbe toata radiafia emisa de suprafata
i emite ca un corp negru la temperatura ei. Fluxurile termice sunt reprezentate in
Fig. 1.5.

Efectul de serda

4
S 46T 45m
-4-( 1-a1)
Atmosferd
4
oT'y v T o
\ Suprafaf3

| |

Fig. 1.5 Diagrama schematica a fluxurilor radiative globale medii cdnd atmosfera este modelata
ca un strat care este transparent la radiatia solara si opac la radiatia terestra.
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in Fig. 1.6 este prezentat3 o diagram3 energeticd pentru atmosfera.
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Fig.1.6 Diagrama care aratd schimburile radiative si neradiative dintre sufrafayi, atmosfera si
spatiu. Unitatile sunt procente din insolatia medie-globald (100%=342Wm™).

Valorile numerice date pentru fluxurile energetice sunt procente din
insolatia globala medie la limita superioar3 a atmosferei (342 Wm™). Din energia
solara disponibild la limita supericard a atmosferei, aproximativ 50% atinge
suprafata §i este absorbitd acolo, 30% este reflectatd si 20% este absorbitd de
atmosfer. In ciuda transmisiei eficiente a energiei solare prin atmosfera, aproape
de doud ori mai multd energie atinge suprafaja sub forma de radiafie de la
atmosferd decat de la Soare. Mai putin 10% din emisia de energie radiativa de
la suprafata trece in spatiu fard sd fie absorbitd de atmosferd. Atmosfera este un
emitor efectiv de energie §i emite 50% mai multd energie sub forma de radiatie
terestrd decat absoarbe.

Atmosfera pierde aproximativ 30% unititi de energje (aproxiimativ 103Wm'2) in
mod continuu prin fluxuri radiative, in timp ce suprafata Pamantului cistigd o
cantitate egald. Dezechilibrul radiativ este contrabalansat prin fluxul ne-radiativ
de la suprafata Pamatului la atmosfera. Din cele 30 unitifi de flux ne-radiativ de
la suprafatd, 25 unitdfi sunt justificate de transportul cildurii latente. Cand apa
care este evaporatd de la suprafaf, datoritd energiei solare, condenseazi §i
precipitd, caldura latentd de evaporare este eliberatd In atmosferd. Astfel fluxul
vertical de cdldurd determind convecfia din atmosferd §i se manifestd
concomitent cu "efectul de serd".
16
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Din cauzi ci o fracfiune mare din energia solard refinuti de planeti este
absorbitd la suprafafd, incilzirea continuid determind aer mai pufin dens in
apropierea suprafefei. Aerul incalzt se ridicd §i este inlocuit cu aerul care fusese
racit in troposfera superioard. Acest schimb vertical pistreazi troposfera bine
amestecatd §i dirijeazd un ciclu hidrologic in care apa este in mod continuu
circulati intre :oceane, atmosfera §i uscat.

Circulatia aerului i apei este vitald pentru cele mai multe forme de viata
care au evoluat pe Pimant.

In medie existd un excces de radiafie tropicald si un deficit la latitudinile
medii §i inalte. Astfel, va exista un transport de energie citre poli pentru a
echilibra surplusul si deficitul de energie (Fig.1.7)

o~ &
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o 4 L . . L L . L >
0 10° 20° 30" 40° s50° 60° 70° 80° 90°N
Latitudine
Fig. 1.7 Variatia bilanfului radiativ cu latitudinea
Schimbul de energie in sistemul Pidmantatmosferd implicd un numadr de

mecanisme ale ciror transfer radiativ reprezintd numai o componentd a bilanfului
total de energie. )

Pentru suprafata Pamantului §i atmosfers, bilanful radiativ comun este
poztiv de la ecuator la latitudinea de 38C si negativ in rest (Houghton 1954,
Malkus 1962). Intruct latitudinile joase nu sunt uniform incilzite, iar latitudinile
inalte nu sunt uniform ricite, are loc o advecfie orizontald de energie (Fig. 1.8). -

-
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Fig. 1.8 Transportul citre poh a caldurii necesare prin radiafie pentru a mentine conditiile
climatice pe glob

Aceasta advectie se realizeazi prin sistemele de vant din atmosfera §i prin
sistemele curentilor oceanici din ocean. Despre aceste procese in paragrafele care
urmeaza.

1.2. Circulatia generald a atmosferei

Circulatia generald a atmosferei reprezintd totalitatea curenfilor cu
caracter permanent sau periodic care se produc l1a scara planetara.

Campul neomogen al bilanfului caloric §i radiativ al suprafetei terestre, datoriti
unor cauze astronomice §i geografice, transforma atmosfera terestra intr-o magind
termicd uriasa, care dirijjeaza in continuu energia cinetica si potenfiald. Energia
cinetica generata este disipatd prin frecare, fiind transformat3 in energie termici
sau transferatd oceanelor sub forma energiei cinetice a curentilor, in asa fel incat
este mentinut la scara intregii atmosfere un regim cvasistationar al migcirii.

Fluctuatiile regulate, cu caracter sezonier, in distribufia §i intensitate:
surselor termice, determind variafii sezoniere ale circulafiei atmosferice, pestt
care variabilitatea intemna a sistemului §i diverse anomalii neperiodice suprapur
variatii cu caracter mai mult sau mai pufin aleator, care la scara deceniilor §i ¢
globului pot fi asimilate cu un zgomot . De aceea, metoda de analizi a circulatie
generale constd in folosirea operatonlor de mediere spafio-temporald.

18
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1.2.1. Structura observati a atmosferei

a) Reprezentarea cimpurilor medii

Campurile medii nu pot reprezenta toate elementele circulafiei generale a
atmosferei, dacd sunt rezultatul numai a statisticii spafiale a variabilelor
caracteristice. Sunt necesare reprezentdri care s reuneascd dinamic, spafiul si
timpul.

Fie F=F(4, ¢,z,f) o variabili meteorologica caracteristic unui cAmp §i T 0
perioadd caracteristici in evolufia acestei variabile. Pentru cid este vorba de
circulafia generala cel mai adesea va fi luna sau sezonul. Desemnim prin:

F=F(p,z)
media temporal3 2 variabilei F pe perioada t §i prin : F' = F(p,A,2) deviafia de
la starea medie:

=~I Far

"I]

F'= F'=
in incercarea Ge a dezvolta o teone pentru circulafia generald a fost util
sa se izoleze acele procese care menfin curgerea medie zonald, adicd curentul
mediat in jurul unm cerc latitudinal. Ca urmare se introduce un operator de
mediere zonala:
< F>=F(p,z,t)

<F>= L Janx
2 0
si deviafia de la starea medie - abaterea de la media zonala:
F¥*=F-<F> cu<F*>=0 .
Datd fiind structura tridimensionald a campului F sau <F>,
vizualizarea graficid este dificild. Se recurge atunci la un set de reprezentar
bidimensionale - cel mai adesea pentru z sau ¢ constante. Un caz simpiu, dar
foarte important i constituie reprezentarea variabilelor 7 §i < F> la nivelul
suprafetei terestre, adici pe suprafata z=z,(\,9), unde z, este inilfimea suprafefei
terestre fatd de nivelul marii. Astfel vom avea campurile temperaturii §i presiunile
nivelului z,: 7, = 7,(A.¢,1) § P, = p,(A,0,7)
Din .
{F=F+F" F=(<F>)+F* <F'>+F*
rezulta
F=<F>+F*

F=<F>+F*<F> +F*"
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Ecuafiile reprezinti descompunerea campului F in componente
spatio-temporale distincte. Corespunzitor fiecirui termen, se pot individualiza
patru clase de caracteristici ale circulaiei atmosferice (Lorenz). Exemplul cel mai
tipic din categoria < F > il constituie alizeele, iar din categoria F* musonul
asiatic de vara si de iama. Ca exemplu tipic pentru < ¥ >’ mentiondm situafiile
de circulatie zonald intensd, cele de blocaj i de activitate meridianala intensi.
Categoria cea mai complexd F * permite o descriere a ciclonilor §i anticiclonilor
mobili care sunt privifi ca perturbafii in raport cu structurile de baza ale
circulatiei generale a atmosferei.

in multe privine, descompunerea este incompletd, curentul jet -
manifestare de esenta a circulatiei generale, nu este bine descris de niciuna dintre
cele patru componente. Deci aceastd descompunere trebuie privitd numai ca o
modalitate simpla de abordare rationald a diagnozei circulafiei generale.

b) Campul temperaturii la suprafata terestra

Cea mai gererald trisiturd a campului T7.=T(A,9) o constituie
vanabilitatea meridianaid - sciderea temperaturii cu cresterea latitudinii,
asociata cu variata cu latitudinea a radiafiei totale §1 a bilanfului radiativ al
suprafefei terestre. Gradientul meridianal este de aproximativ 1°C/1° latitudine -

jama §i aproximativ 0,5°C/1¢ latitudine vara; la sud de paralela de 30°N
gradientul termic meridianal este mult mai slab, legat de atenuarea zonalitafii
bilantului radiativ din aceastd zona latitudinala.

In banda latitudinilor temperate, indeosebi iama, se remarcd deformatii
putemice ale orientdrii izotermelor fatd de zonalitate. Aceastd variabilitate
termicd zonald se coreleazd bine cu succesiunea longitudinald a uscatului §i a
marilor intinderi de apd. In cazul variabilititii zonale, semnul gradientului se
schimbd cu anotimpui. Asfel, talvegurile reci se gasesc deasupra uscatuiui in
timpul 1emi1 §i deasupra oceanelor in timpul verii, iar dorsalele calde deasupra
oceanelor 1ama §i a uscatului, vara. Undele termice corespunzitoare, descrise de
izoterme, nu se centreazi totusi exact pe ocean §i continente, ci axele lor se
deplaseazi usor catre est, tinzand sa se alinieze la coastele continentelor, care au
intdmplator o orientare aproape meridianald. Astfel, talvegurile reci ocupi estul
Asier §i Amenicii de Nord, iar dorsalele calde estul Pacificului §i Atlandcuiui
(vestul Americii de Nord si Europei).
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Fig. 1.9 Izotermele anuale. Temperaturi reduse la nivelul mérii (dupi Hann-Siring)

Aceastd configurafie se datoreaza curentilor calz direcfionafi dinspre SV
catre NE, care induc anomalii- de temperaturd pozitive ale suprafefei marii in
zonele NE ale oceanelor temperate. Vara talvegurile reci igi menfin localizarea in
vecinatatea coastelor estice ale Americii de Nord §i Europei, dar dorsalele calde
sunt centrate pe continente. Anomaliile (abaterile de l1a medii zonale) nu mai au-
insd aceeasi amplitudine, dovadi ci efectul caloric al curenfilor calzi in
modificarea climatului, este mult mai putemic decit diferenfa de capacitate
caloric uscat-ocean 12 latitudini medii. In consecinti, in zona latitudinilor medii
si inalte in media anuald, oceanele sunt mai calde decat uscatul.

In banda intertropicali, temperatura suprafefei oceanelor §i a aerului
marin este permanent mai coboritd decit pe coniinente datoritd capacitafii
calorice mult mai mari, iar in Atlantic i Pacific prezintd un gradient zonal, apele
de la marginile estice fiind mai reci decit cele din zonele vestice, efect datorat
upwellingului, care favorizeaza aparifia unor curenfi reci la marginile estice (C.
Azorelor, C. Perului, C. Benguelei).

Pe continente in zonele degertice tropicale apar cele mai mari temperaturi
de vari, dar si cele mai mari valori medii, anomalia negativd din timpul iemii’
neputdnd compensa pe cea pozitivd din timpul verii, care depaseste 12°C in
Sahara occidentalid. Cum suprafata acoperitd de uscat in zona tropicald boreald:
este mai mare decit in cea australd, rezultd o temperatura medie zonald pe
aceeasi paraleld mai ridicata in N, iar ecuatorul termic, linia celor mai ridicate
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temperatun de pe un mendian (lnia maximelor mendianale) este situat in
emisiera nordica. abatandu-se spre Tropicul Raculw, in Sahara.

Mawumele termuce absolute. pe anile continentale nu coincid cu maximele
biiantulw radiauv al suprafeter terestre continentale, care se intind in zonele

ecuatonale (exemplu 60Kcal/cm=an, Sahara, fata de 90Kcal/cm2an in America
de Sud Amazomani) Cauza o reprezintd miscanle descendente, asociate cu
remul antiaclonic tropical, mai intens iama deasupra zonelor continentelor,
care dau o incilzire adiabatuci. mai putemica 1ama, ce compenseaza deficitul
raaiauv mediu anual.

¢t Campul p( 4, @) - presiunea la nivelul marii

Cea ma1 pregnantd trasiturz a campulw barnc de sol, p,, o constituie
exisienta a patru benz latitudinale distribuite alternanuv de la ecuator catre pol -
ma: intdi o centurad depresionara. urmatd de una anuciclonicd §i din nou una de
presiune scazuta §i aita de presiuni ridicate (Fig 1.10) Aceste patru centuri care
se numesc ecuatorniald. (sub) tropicald. subpolard (extrapolard) §i polard sunt
separate prin zone de interacpe. in care presiunea are valon mtermediare.
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aerului la nivel global

In timpul iemii boreale. curbura ecuatoriald de presiune joasa este mai
bine marcatd la sud de ecuator (5-10°S). Banda anticiclonilor subtropicali,

boreali , centratd in jurul paralelei de 30° N are nuclee bine individualizate in
zona insulelor Azore (anticiclonul Azoric) §i deasupra Pacificului de est
(anucicionul Hawai). La longitudini asiatice, centura subtropicald prea ridicatd

este practic mascatd de un enorm anticiclon rece centrat la 499N, 959E. care
aepaseste 1035hPa la valorile medii Acest anticiclon se extinde citre est in
vartez arcucd a Oceanulws Pactfic Astfel. sistemul asiatico-arcuc de presiune
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ndicatd nu perrite formarea unor centuni subpolare depresionare in emisfera
nordicd. in schimb la N-V si la E de imensul Anticiclon Siberian existi doui
mari zone ciclonice: Depresiunea Islandeza (~ 62°N, 30°V) si Depresiunea
Aleutinelor (~ 519N, 1709E). Valorile medii ale presiunii in centrele acestor zone
sunt in jur de 990hPa, iar braul de presiune atmosferica ridicata care le separa
peste zona artica are o valoare medie la centru de peste 1020hPa.

in emisfera sudicd in cursul iemii australe se distinge o distribufie mult
mar regulatd a zonelor de presiune ridicata: anticiclonul din sudul Oceanului
Atlantic, din sudul Oceanului Pacific (Insula Pastelui), din Oceanul Indian de
Sud (Mascarenelor) dar §i nuclee continentale In Africa §i Australia. Braul
depresionar subpoiar austral este continuu §i mai adanc decat cel local, cu valori
la centru de 985hPa. In timpul veri borezle, banda intertropicala de presiune
coborati se centreazi la N de ecuator (100 -15°N). In timpul verii australe,
centura anticiclonicd tropicald se menfine usor slabitd la 300S, pierzind
continuitatea doar in zonele continentale, unde se dezvolti slabe depresiuni
termice (America de Sud, Africa de Sud - Madagascar, Australia) ca talveguri
ale zonei depresionare ecuatoriale. centura subpolara australd se menfine si ea cu
valori ale presiunii medii la centru, apropiate de cele hibernale.
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Fig.1.11 Tlustrarea variabilitafii zonale a temperaturii (°C), presiunii (mb) pentru latitudinea de
45°N. Curbele continuie- ianuarie, cele punctate- julie.

O modalitate convenabild de evidenfiere a distribufiei meridianale tipice a
campurilor termice, barice, de umezeald la suprafafa terestrd, o constituie
reprezentarea grafica a acestora, mediate temporal §i zonal, <7g>,<pg>.

in distributia temperaturii se remarci influenta decisivi a variafiei cu
lautudinea a radiafiei totale solare i a evolufiei ei in timp, in diverse puncte ale
globului: migrafia sezonierd a ecuatorului termic (de la 59S in ianuarie la
150.200N in iulie) §i faptul ci, in general, regiunile polare din emisfera nordica
vt mult mar calde decat cele corespunzitoare din emisfera sudicd. De fapt,
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intreaga emisferd nordici are o temperaturd medie mai ridicatd decét cea sudici
datorita:

- distributiei asimetrice a uscatului in raport cu ecuatorul geografic, .

- unor cauze care fin de dinamica atmosferei nordice §i a circulafiei oceanice.

1.2.2. Organizarea circulatiei generale

Speculafia teoreticd asupra naturii circulafiei generale are o istorie hunga.
Cea mai importantd lucrare cu acest subiect a fost a englezului George Hadley
din secolul al XVIHI-lea. Hadley, ciutand o cauzi pentru circulafia alizeelor, a
realizat ci aceastd circulatie trebuie si fie o formd a convecfiei termice
determinatd de incilzirea diferiti de la Soare la- ecuator si poli. El a vazut
circulatia generald ca rezultat al unei celule zonale simetrice in care aerul
ecuatorial incalzt se ridici si se migca cdtre poli unde se riceste §i coboard spre
ecuator. Acest tip de circulatie este acum numit o circulafie Hadley sau celula
Hadley. N

Desi circulatia Hadley este o circulatie posibild matematic in sensul c3 ea
nu violeazi nici una din legile fizicii, nu s-a observat a fi primordiald pentru
atmosferd Pamantului. Rezultatele observate asupra unui numar mare de studii
aratd ci in condifiile care exista in atmosferd o circulafie Hadley simetrica ar fi
baroclin instabild. Circulatia generald observati poate fi ganditi calitativ ca s-ar
dezvolta in felul urmator:

in medie energia solard neta absorbiti prin atmosferd si de Pamant
trebuie sd egaleze energia infrarosie radiatd in spatiu de la Pamant (radiapia
indirectd). Totusi, incilzirea solard este putemic dependentd de latitudine cu un
maxim la ecuator §i un mimim la pol (Fig. 1.7). Radiafia infrarosie (indirecta )
este, pe de.altd parte, slab dependenti de latitudine. Astfel, existd un exces de
radiapie in regiunea ecuatoriald §i un deficit in regiunea polard. Aceastd incalare
diferentiatd creeaza un gradient de temperatura pol - ecuator §1, astfel, produce o
acumulare crescitoare de energie potenfiald medie zonald Dar in unele puncte
zonale vantul termic devine instabil baroclin si undelele barocline care rezuiti
transporta caldurd catre poli. Aceste unde se vor intensifica pana cand transportul
lor de céldura este suficient si echilibreze deficitul de radiafie in regiunile polare
asa incét gradientul de temperaturd pol - ecuator si nu mai creasci. in acelasi
timp aceste perturbafii transformd energia potenfiald in energie cinetici, prin
aceasta menfinand energia cinetici a atmosferei in functie de efectele disiparii
prin frecare.

Din punct de vedere termodinamic, atmosfera poate fi priviti ca o
masind termica care absoarbe cildurd de la un rezervor la temperaturi mare la
tropice §i o elibereazi (cedeazd) unui rezervor de temperaturd joasa in regiunile
polare (Fig. 1.1). In acest fel radiapa genereazi enegie potentiala utila, care
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partial este convertitd in energie cineticd care nu efectueazi lucru mecanic prin
frecare. Totugi, numai o mic3 fracfiune din inputul energiei solare este convertitd
in energie cinetici _

. Agadar, circulafia generala, in mod simplificat se reduce !a un schimb de
masd §i energie intre sursa caldd interiropicald §i sursa rece de la latitudinile
inalte. Acest schimb se efectueaza intr-un mod foarte complex, sub constringerile
termice §i dinamice date de rotafia terestr3 si condifiile pe frontiera ale sistemului
atmosferic. O sintezd a circulafiei meridianale in conversia energeticd la scara
globala poate fi faicutd pomind de la troposfera consideratd din punct de vedere
convectiv . Astfel, in interiorul’ troposferei se pot distinge patru moduri
fundamentale de convecfie - schema de migcdri verticale organizate in celule
astfel incit este posibild o transformare continud a energiei poteniale in energie
cinetica.

Scald mic& (microscald) - convecfie aproape verticald, intretine
troposfera joasd cu energie, parfial prin cildura sensibild, parfial prin cildura
latentd a apei evaporate §i adesea se manifesti ea insdgi sub formd de nori
cumulus.

Convectia cumulonimbus este mai profundd decit convecfia
microscalard §i la latitidini joase este principalul mod prin care cildura este
distribuita in intreaga troposfera.

Prin contrast, macroscala, convectia oblicd, conduce cildura atat vertical, cit §i
orizontal la latitudinile joase §i inalte prin depresiunile i anticiclonii latitudinilor
medii. In acest tip de convectie migcarile aerului sunt aproape orizontale §i spre
deosebire de cele de convecfie microscalari sunt sub influenfa efectului de rotafie
a Pamantului. .

Convectio la scara intermediard, pe de altd parte are asa cum scria
Ludlam: “dimensiuni orizontale de continente §i constd din circulafie baroclind”
asociatd cu distribufia neregulatd a convecfiei microscalare impusi de
caracteristicile topografice ale suprafefei subiacente. El a citat ca un exemplu
obisnuit circulatiile de brizi de mare §i brizd de munte.

Circulatia generald a atmosferei, care poate fi privitd ca sintezd a
acestor migcari convective a fost descrisi cu luciditate in multe lucriri de
meteorologie si a format subiectul unei monografii impresionante a lui Lorentz
(1967).

O schematizare corespunzitoare vom face in cele ce urmeazi. Pe scurt, circulatia
generald poate fi redusd la trei celule distincte, dar coloborative: celula Hadley,
celula Ferrel, celula polara (Fig 1.12).
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Fig.1.12 Reprezentarea schematici a circulatiei generale a atmosferei, in sectiune verticald de
la regiunile polare la ecuator (dupa Palmen gi Newton, ).

Celul _ Polar
polard -~
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Aproape de ecuator, cdldura este transferatd de la nivelele mai joase, la nivelele
mai inalte ale troposferei prin convectia cumulonimbus. Pe latura sudici a acestel
celule este antrenant aer mai cald, intr-o migcare ascendenti, in timp ce pe latura
nordica coboard aer mai rece. Din punct de vedere termodinamic aceasta este o
circulatie termicd directd, care prin coborarea centrului de greutate al intregului
sistem, creeazi condifii pentru o generare importanti de‘energie cinetica.

La suprafati, alizeele de la nord - est in Emisfera nordici si de la sud -
est in Emisfera sudicd, completeaza celula. Alizeele celor doud emisfere converg
in zona din apropierea ecuatorului, ITCZ (zona de convergenti intertropicali)
unde activitatea cumulonimbiior de profunzime este foarte intensi.

2) La iatitudini medii opereazi o celula Ferrel - mult mai modestd ca
intensitate §i extindere decat celula Hadley. Astfel, iarna masa totald circulatd in
celula Hadley este de aproximat.iv 230x10%/sec, in t_:imp ce In celula Ferrel este
numai de 30x10%/sec. Vara, in Emisfera nordici, intr-o celuldi Hadley se
transportd mai pufin de 30><106t/sec in timp ce in celula Ferrel cam aceeasi
cantitate ca iama.

Sensul de circulafie in celula Ferrel este termodinamic indirect, adica
aerul relativ mai rece de la latitudinile de 60 - 65°N, fiind deplasat 1in sus, in timp
ce aerul relativ mai cald de la latitudini de 50°N, coboard. Catre poli, la toate
nivelurile din troposferd, vanturile sunt dominant vestice.

3) In regiunile polare, racirea radiativd determind contracfia aerului in
contact cu suprafaga Pimantului, aceasta determinind o tendin{a anticiclonica in
troposfera joasd. Cureniii de aer, care pomesc de la poli sunt deviafi de citre
forta Coriolis i obligafi sd devini estici. Aceste caracteristici ale celulei polare
tind s3 fie nedistincte §i intermitente §i numai prin mediere este relevat caracterul
estic §i presiunea ridicata.

in esenfdi, configurafia circulafiei revine la un vartej ermsfenc a carui
axa de rotafie este coliniard cu axa polilor teregtri (la fel pentru emisfera sudica).
Peste acest turbion planetar sunt suprapuse unde stafionare (Fig. 1.13)
reprezentdnd caracteristici permanente ale circulafiei atmosferei.

In cadrul acestor unde stationare evolueazi perturbafii tranzitorii de o
mare diversitate, acestea fiind cele care determin3 intr-o buna masurd varietatea
aspectelor de vreme.

Nu trebuie uitate elementele de bazi ale circulafiei: jetul subtropical, jetul polar
§i frontul polar care contribuie la circulafia generala. Dar circulafia generald a
atmosferei, mentinerea ei nu poate fi discutatd fard a considera in detaliu
aspectele energetice. Studiile efectuate incepand cu Lorenz (1953) au dus la
cristalizarea unei scheme energetice a circulafiei generale a atmosferei, bazata pe
imparfirea energiei in doud componente:

- energia (cinetici si potengiald disponibild) a cAmpurilor zonale;

- energia (cineticd si potenfiald disponibild) de perturbafie.
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Intre aceste tipuri de energie au loc mereu conversii. Vanturile zonale §i migcarile
perturbatoar: suprapuse sunt legate de distribufia de impuls §i, respectiv,
distributia de masd care poasdd energia potenfiald disponibild. Sistemele de
vanturi nu se pot mentine multi vreme far3 sistemele barice care le genereaza si
invers. De aceea pentru 0 mai buni infelegere a circulafiei generale este necesar
sa se urmdreasca schimburile de energie cinetici §i potenfiald disponibila,
laolalta.

Conversia energiei potentiale disponibile zonale in energie cinetica zonala
este rezultatul migcarilor ageostrofice, fiind produsa de lucrul mecanic al fortei
de gradient baric meridianal. Ea se produce de obicei la latitudini joase (celula
Hadley). Conversia enesgiei potenfiale disponibile zonale in energie potenfiald
disponibild de perturbapie depinde in primul rind de transportul orizontal §i
vertical de cildurd sensibiid. Procesul este intim legat de mecanismul instabilitafii
barocline.

In esenti putem rezuma mecanismul circulafiei generale al atmosferei in
felul urmator: incalzirea neti a atmosferei la latitudini joase §i ricirea ei netd la
latitudini inalte genereazi in mod continuu energie potentiald disponibild (EPD)
zonald. Aceastd energie este convertiti in cea mai mare parte in EPD de
perturbatii, de citre vartejuri, iar o mici parte direct in energie cinetici zonala.
EPD de vartej este convertitd in energie cinetici a vartejului prin miscin
descendente in zonele reci §i ascendente in cele calde. O parte din aceasta energie
este disipatd prin frecare, restul este convertiti in energie cinetici zonald
(vartejuri mari). Cea mai mare parte a acestei energii este disipatd prin frecare .
O parte redusd este convertiti in EPD zonald, prin circulafia meridianala
indirectd (celula Ferrel) de la latitudini medii si inalte, dar rata acestei conversii
nu poate schimba sensul global al conversiei, de la energia potenfiald disponibila
la energia cineticd zonala (celula Hadley). Rotafia terestra define rolul major in
aparifia vartejului circumpolar emisferic.

Sub aspectul interactiei mecanice cu Pimantul in atmosferd se manifesti
doua tendinfe opuse: una datoratd frecdrii, care tinde si antreneze atmosfera
intr-o migcare solidarda cu Pamantul si difuzia turbulenti care tinde si
uniformizeze cAmpul migcarii absolute.

N

1.3. Curentii oceanici §i interactia lor cu atmosfera

Caracteristicile generale observate la circulafia de suprafati a oceanului
este reprodusd in cele in cele mai multe cirfi de ocenografie §i ¢ imagine a

diferitelor mecanisme de dirijare pot fi gasite in ultima editie a monografiei lui
Stommel (1965) despre Gulf Stream.

Curenfii oceanici primesc practic toati energia lor prn interfaja
aer-mare, in principal de la vant.
28
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Circulafia apei oceanice depinde in principal de doi factori atmosferici:
vantul si incdlzirea de la suprafafa oceanului.

Au existat mai multe teorii §i controverse in legaturd cu circulafia
oceanicd §i cu originea curentilor oceanici. Cand in secolul al XVII-lea s-a
recunoscut cd existi o similitudine izbitoare intre configuratia curentilor majori
din oceanul superior §i comportarea vanturilor dominante din atmosfer, a fost
acceptatd teoria conform cdreia vantul este cauza curentilor oceanici. Ferrel a
fumnizat acestei teorii un suport dinamic.

A aparut §i s-a dezvoltat §i ideea dupd care, curenfii oceanici sunt
rezultatul diferentelor de densitate dintre apele ecuatoriale §i polare (circulatia
termohalind). Lucrarea experimentala a lui Sandstrom (1908) si tratarea teoretica
lui V. Bjerknes (1916) au aritat, totusi, ci circulafiiile termohalinice (sau de
suprafafd) sunt slabe in oceanul de suprafatd, fiind caracteristice circulafiei apelor
adanci.

1.3.1. Circulatia hctivati de vint

Sistemul de vénturi descris anterior, prin presiunea pe care o exercitd
asupra suprafegei oceanului, genereazi circulafia oceanica.

Curgerea apei in oceane tinde sa fie concentrati in curentii ingusti, bine
definifi care se gdsesc cel mai mult de-a lungul marginilor continentale sau
aproximativ de-a lungul cercurilor latitudinale. Nici un curent oceanic major nu
curge meridianal prin centrul unui ocean deschis.

Miscarea alizeelor, continud si constantd, impinge spre vest masele de
apd oceanica, citre coastele vestice ale continentelor, dand nastere la doi curenti
ecuatoriali paraleli, cite unul in fiecare emisfers.

In partea vesticd a bazinelor oceanice, intalnind fie coastele continentelor,
fie insulele cu suprafefe intinse curentii ecuatoriali se impart in doua ramuri:

a) Una dintre ele, cea mai importanta, se deplaseazi citre nord (in emisfera
nordicd) si citre sud (in emisfera sudicd). Sub impulsul forfei Coriolis, aceasta
ramurd principald desprinsa din curentul ecuatorial se abate intai citre nord - est
(in emisfera boreald) si citre sud - est (in emisfera australd) pentru ca apoi sub
influenta vanturilor de vest, din zona latitudinilor medii, si inainteze de la vest
spre est in ambele emisfere.

b) Circuitul apelor oceanice este inchis pe latura vesticd de curenfi reci, formafi
de apele ce se deplaseazi dinspre zonele polare in adancul oceanelor i care
ajungind treptat la suprafad, scaldd irmurile vestice ale continentelor
(Fig.1.14).
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in afara acestor circuite grandioase ale apelor Oceanului Planetar mai
existd in zona ecuatoriald un circuit mai restrans. Curentul Ecuatorial Contrar pe
care-| formeaza ramura secundari ce se desparte din suvoiul curentului ecuatorial
in dreptul {Ermurilor rdsdritene ale continentelor §i care se deplaseazi de la est
spre vest. Este un curent de compensafie, ce vine sd restabileasci nivelul apelor
oceanice pe farmurile vestice ale continentelor. Dintre tofi curenfii oceanici, cel
mai impunator ca dimensiuni, dar §i prin consecinjele deosebite asupra climei
planetei §i a raspandirii viefuitoarelor in Oceanul Atlantic este Gulf - Stream.

Acest curent este un curent cald care ia nagtere In dreptul Capului
Hatteras din estul S.UA format prin unirea Curentului Floridei, care se
desprinde din Curentul Ecuatorial al Adanticului de Nord, ocolind pe la vest
Golful Mexic, i Curentul Antilelor, ce scalda insulele din partea rdsaritean a
Mirii Caraibelor. Gulf - Stream este impunitor prin proportiile saie, avind la
inceput cam 500k lafime, o vitezi medie de deplasare de 10km /h §i riscolegte
apele oceanului pana la 2500 - 3000m adancime. Acest guvol uriag transportd un
volum de apd de aproape 10°m’/s, adicii, este de 100 de ori mai mare decit
debitul tuturor apelor curgitoare de pe glob. Apele sale au temperatura medie de
20 -25°C, depasind cu 6 - 7°C pe cea a maselor oceanice §i au un colorit albastru
siniliu, in contrast cu culoarea verde - albastru a oceanelor.

Din dreptul Capului Hatteras, Gulf Stream se abate datoma fortel
Coriolis citre nord .- est, traversand Atlanticul citre Insulele Azore, unde se
desparte in doud ramuri inegale ca dimensiuni. Ramura mai micd, ce nu
depaseste 50km lafime (Curentul Azorelor), pomegte spre farmurile vestice ale
Afficii, in timp ce ramura principald mult mai latd (250km), ce poartd numele de
“ Curentul Atlanticului de Nord”, se imparte In mai multe parfi: o ramurd
patrunde prin Marea Manecii in Marea Nordului §i apoi, ocolind Peninsula
lutlanda, se pierde in apele vestice ale Marii Baltice; altd ramurd se indreapta
spre nord - vestul Europei, unde se imparte din nou in alte cateva ‘ramuri
secundare care scaldd jarmurile Islandei (Curentul Irminger), Scandinavia
(Curentul Norvegiei §i Curentul Capului Nord), ajungind pana in vestul Insulelor
Spitsbergen (Svalbard §i Novaia Zemlia).

Intre ramurile curentilor din Atlanticul de Nord se desfagoara peisajul
atat de nefiresc-la prima vedere-al Mirii Sargaselor-botezata astfel de navigatorul
portughez Sargazo al cirui nume inseamnd “buruiani”. Numele i se potriveste
pentru ci acest spafiu oceanic de 45x10’km’ limitat spre vest de Insulele
Bahamas, iar spre est de Insulele Azore, cu adancime medie de 4000m - numit
impropriu mare, este aproape in intregime acoperit cu Sargassum natares §i
Sargassum flutares, alge de culoare verde - deschis. Marea Sargaselor reprezintd
un “ pustiu biologic” (C.S. Antonescu, . - ). Nu acelasi lucru se intampla insa, in
dreptul insulei Terra Nova, unde Gulf Stream intilneste apele reci ale Curentului
Labrador, care se deplaseazd dinspre nord, printre Groelanda si Peninsula
Labrador. Diferenta termici dintre cei doi curenfi oceanici, de aproape 20°C,
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determini moartea planctonului §i astfel, pestii intdlnind o hrand abundentd
populeazi intens aceastd zond. Acelasi lucru se intampld §i ceva mai la nord - est,
in apele Islandei, unde Curentul Groelandei, dupd ce stribate strimtoarea
Danemarcii, isi amestecd apele sale reci cu apele calde ale Curentului Irminger.
Apele reci ale curentilor Labradorului §i Groelandei pitrund pe sub apele mai
calde ale Atlanticului de Nord, unde formeazi Curentul Canarelor, care
ihainteazi citre sud, §i unindu-se cu Curentul Ecuatorial inchide circuitul apelor
oceanice din Atlanticul de Nord.

in Atlanticul de Sud, distributia curenilor oceanici este mult mai simpl3
datoritd conturului mai regulat al cortinentelor. .

In Oceanul Pacific situatia este asanénétoare cu cea din Oceanul
Atlantic, dar mai simpld. Sub influenfa alizeului de nord - est se formeazi
Curentul Ecuatorial de Nord, un suvoi putemnic de ap3, care pomeste de pe
tarmurile vestice ale Americii Centrale, avind temperaturi care nu coboara sub
25°C. In dreptul coastelor risiritene ale Insulelor Filipine, Curentul Ecuatorial de
Nord se imparte in ramuri inegale ca dimensiuni. Ramura principald (nordicad)
care 1nainteazd spre nord - est, stribate partea vesticd a Pacificului de Nord si
poartd numele de Kuro-Shivo (curentul cald in limba japoneza). Kuro-Shivo se
abate sub influenfa vanturilor vestice spre est, luind numele de Curentul
Pacificului de Nord. Se imparte apoi in apropierea firmului apusean al S.U.A. in
Curentul Alaska (spre nord) si Curentul Californian (spre sud).

in bazinul vestic al mérii Bering se formeazi Curentul Kamceatka cu ape
foarte reci (9°C). In Pacificul de Sud, ca si in Oceanul Atlantic de Sud, curentii
oceanici auo desfagurare mult mai simpla.

In Oceanul Indian circulafia curenfilor oceanici este ceva mai

complicatd, intervenind §i influenta circulafiei musonice care schimbd sezonal
sensul de deplasare al curenfilor de apa din aceastd parte a oceanului.
In semestrul- cald al anului, musonul de vard care sufla dinspre sud si sud - est,
imprima curenfilor oceanici o directie in sensul acelor de ceasomic, in timp ce in
sezonul rece musonul de iamna, care sufld din sector nordic medificd directia de
deplasare a curentilor care vor circula, ca urmare, in sens contrar aczlor de
ceasomic. latd, asadar o dovadi a interactiei dintre ocean si atmosferd care se
manifestd pe spafii geografice largi, cu consecinfe evidente atit asupra condifiilor
climatice cat si asupra configurafiei oceanice.

Curentii oceanici realizeazi deci, pe intinsul Oceanului Planetar, cinci
circuite de apd, carora li se adauga si cel de-al saselea-Curentul Antartic-care
dirijat de vanturile vestice di ocol “Continentului Alb”. Curentul Antarticei - cel
mai rece curent oceanic (2 - 4°C) - se deplaseazi tot anul intre aceleasi
coordonate §i mai poartd numele de “Curentul Vanturilor de Vest”.

Circulatia ocenicd este activatd de vant si determinati de diferenge ale
presiunii apei §i pentru explicarea ei au fost create o serie de modele teoretice.

32
https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



Diferentele de presiune iau nagtere ca rezultat al variafiei densitifii marii
(D. Ross, 1980) si al schimbirilor de pante ale suprafefei mirii sub influenta
vantului. Masele de aer in migcare la suprafata apei, determind deplasarea apei si
acumularea sa (ridicarea nivelului) pe direcfia de deplasare.

_a) vedere in secfiune b) vedere in plan
Fig.1.15 a) Suprafata marina inclinata datorita véntului care sufla
deasupra marii; : : :

b) Gradientul presiunii §i curentul geostrofic rezultant (pentru
Emisfera Nordicd) pentru situatie din (a)

Diferenfa de presiune genereazi o forfa care tinde s3 impinga indpoi apa
deplasatd, citre regiuni cu presiune mai scizuti. Datorita forfei Coriolis, curentul
de apa care tinde si se deplaseze pe panta in jos, este deviat spre dreapta (in
Emisfera Nordic3) de la direcfia sa inifiald. Daca forta Coriolis este in echilibru
cu forta de gradient baric, se creeazi un curent care poarti numele de curent
geostrofic (Fig.1.15). Cunoscand distribufia orizontald §i verticald a densitafii
apei, oceanografii pot calcula curentul geostrofic. Cea mai mare ‘parte a
curenfilor oceanici de suprafati sunt geostrofici.

Pe scurt: forta vantului dirijeazd curenfii in ocean. La latitudini medii,
vanturile de vest care cresc cu latitudinea determini un drift lent catre ecuator 3l
apelor de suprafad. Oceanul Atlantic si Pacific intorc apa citre latitudini inalte,
pentru conservarea vorticitafii, prin generarea curenfilor vestici de coasta. Atat
Gulf Stream cét §i Kuroshivo transportd cantitdfi mari de apa calda, si sdrata,
contribuind substantial la fluxul polar (catre pol) al caldurii prin oceane (Von der
Haar i Oort, 1973). Forta vantului este responsabild de temperaturile oceanului
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relativ scazute de-a lungul ecuatorului §i la marginile estice ale oceanelor
subtropicale.

1.3.2. Circulatia termohalina a eceanelor

Studiu! fizic al oceanului aratd ci acesta are trei componente: stratul de
amestec, circulana activati de vant §i circulafia termohalind de adancime. Aceste
componente interacfioneazi putemic pentru a determina fluxul net §i transportul
caldurii in ocean (Fig.1.16).

Stratul de amestec este cel mai de suprafafa strat al oceanului in contact
cu atmosfera (Fig. 1.16). Din cauza agitatiel prin vant, temperatura, salinitatea
si densitatea sunt independente de adancimea in stratul superior al oceanului.
Eficienta muscarii din stratul de amestec 1i permite s2 rispund3 relativ repede la
vanaiiile in bilangul de cdldurd de la suprafafi.

o
63 6 ¢ 12 15 18 2l 0
i - Stramul de suprafata
O eosbmimlesstos ot -SSR

i / Stratul termoclinei
1000 |-rm=rormemnmmone / -----------------------------------------------------------------
2000 + /
/ Apa de adincime
/
3000 +
(m) ¥

Fig. 1.16 Structura termica verticala in ocean.
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Din cauzi ci stratele adanci ale oceanului raspund la scdn de timp mult
mai lungi, este rezolvabild intr-o prima aproximatie si se foloseascd un strat de
amestec care si reprezinte capacitatea termica a oceanului la sciri de timp mai
scurte decét un secol. La o adancime de citeva sute de metri, un gradient termic
mare - termoclina principald separd apele de la suprafata oceanului, in care
temperatura este reglatd prin advecfia maselor de apa si prin procesele diabatice
de suprafatd, de apele reci de adancime (Fig.1.16). Aceasta regiune este stabila i
impiedica miscdrile verticale. Apa de adancime este izolata termic de atmosfera,
exceptand latitudinile inalte unde de fapt, termoclina principald nu exista.

Circuldtia termohalind, in general un proces de apd adinci, este
generatd, in principal, de varatiile densitdfii apei. De cele mai multe ori
diferentele de densitate care determind aceastd circulafie apare la interfafa
apa-aer. Prin urmare, sistemele circulafiei oceanice generate de vant si sistemele
circulafiei termohaline sunt legate intre ele. Studiile cu trasori au ardtat ci
circulatia de adincime este foarte lentd, recircularea apelor de adincime
necesitind 500 de ani sau chiar mai mult, depinzind de loc. Complexxtat&
circulafiei de adancime este ilustrata in Fig. 1.18.
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Fig. 1.18 Sectiune transversala a circulatiei termohaline din Oceanul Atlantic indicind tipuriie
de mase de apa si directiile deduse (dupa Dietrich si alfii 1980).
Din cauza curentilor foarte slabi in adincime, curgerea indicatd de sagefi
a fost dedusi nu din observatii, ci din temperatura, salinitate §i confinut de
oxigen. Oceanele tropicale si de la latitudini medii (temperate) sunt acoperite de
un strat de api caldi, care este menfinutd prin insolafie. Apa din straturile
intermediare §i adanci ale oceanului este formati la latitudini inalte, unde ea
poate fi racitd, iar salinitatea crescuti prin evaporare sau prin excluderea sarii din
gheata de pe mare. Cel mai mare volum de ape intermediare §i de adancime al
tdanticului este ocupat de apa care pitrunde din apropierea de 60°N. Aici apa
caldi, sdrata, transportata catre poli prin Gulf Stream intfinegte aerul rece, uscat
din America de Nord in timpul iemii. Schimbul de cdldurd care apare i
evaporarea produce api care este destul de rece §i sdratd ca sa patrunda la

adincime. La temperaturi in apropierea lui 0°C, densitatea apei de mare este
controlatd In primul rand prin salinitate (Gill, 1982). Apa care atinge fundul
Oceanuiui este formata in jurul Antarcticii, unde densitatea apei de mare este
crescuta in timpul formérii sezoniere a ghefii.

Fig.1.19 Sectiune
meridianali ilustrind cele
mai importante mase

de ape de profunzime din
Atlanticul de Nord

Se observa (Fig.1.19) ci apa de adincime formata in Artica curge citre
sud si apoi iese la suprafatd in apropiere de 60ON. Aceasta ascendentd
(upwelling) a apei de adancime din jurul Antarcticii joacd un rol important in
raspunsul la incalzirea prin efect de serd. Apa rece urci de la adincime in aceasti
regiune, fumizand legatura cu marea capacitate calorici a oceanului adanc. Din
3¢
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cauza ascendenfei continue la coastd (upwelling) a apei reci din adancime, apa de
suprafatd din Antarctica nu poate si se incilzeasci la fel repede ca in zonele
unde oceanul adinc este izolat de conditiile de suprafa;a printr-un strat de apa
caldd i densitate micd la suprafafa.

Circulatia termohalind este in esentd un proces de convectie in cadrul
cdruia apa densa §i rece de la suprafad formata la latitudini inalte, pitrunde in
adincime §i se deplaseazi lent citre ecuator. Intoarcerea prin termohalini la
stratele de suprafa{d este foarte lentd, se realizeazi printr-un proces mecanic care
are loc pe spafiu foarte larg si tot timpul anului.

1.3.3. Interactia ocean - atmosferd prin implicatiile circolatiei

Sistemul ocean - atmosfera privit acum, dupi prezentarea circulatiei
generale in atmosferd §1 ocean, apare inci odatd ca un sistem deosebit de
complex, interacfia dintre componente fiind foarte strinsd. Dacd ne gandim
numai la influenta deosebitd a Guif Stream - lui nu in navigatie, ci pentru clima
Europei i tot ar fi un argument suficient de important pentru interactie. Maury
spunea: "Influenta acestei curent asupra climatului face Insule de smarald, pe
mare i imbraca fdrmurile Atlanticului in rochii vegnic verz, in timp ce la aceeasi
latitudine, coastele Labradorului sunt ferecate in gheati. Gulf Stream s-a dovedit
ca influenteazi climatul nu numai prin apa sa caldi, dar mai ales prin rolul in
generarea formatiilor barice care se apropie de Europa de Vest.

Despre Gulf Stream se poate spune ci este " superagentul” unei zone puternic
barocline. Pe de alta parte, meandrele §i vartejurile caracteristice Gulf Stream-lui
care apar §i dispar pe intinderi mari, sunt manifestiri ale rispunsului partii
vestice a oceanului la modificirile de frecventd joasd in presiunea exercitata de
vant asupra intregului ocean. Ciclonii tropicali i extratropicali nu rhodifica
structura find a Gulf Stream-ului in mod vizibil, dar fluctuatiile sezoniere §i
climatice o fac.

intre sistemele circulatiei generale atmosferice §i oceanice existd
similitudini evidente, dar scirile spafio- temporale le diferentiaza. Astfel, in
miscarile convective, ascendenta este rapida si concentratd spafial in atmosfera si
lentd in oceane. De exemplu: ascensiunea aerului din troposfera joasd in cea
superioara este de 20 - 30min in convectia de tip cumulonimbus i de 2-3 zle in
depresiunile extratropicale; descendenfa este mai lentd, astfel cd in troposfera
joasd, in anticiclon poate si aiba loc in 2 -3 saptdmani.

In oceane, presupunind un transport mediu de apa de 45x10m 3sec‘1
perioada circulatiei termohaline este de aproape 1000 de ani. in Oceanul Atlantic
perioada tinde catre 500 de ani, iar in Pacificul de Nord catre 2000 ani. Cuplajul
ocean - atmosferd este sensibil la perturbatiile destul de mari ca sd determine o
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tranzitie de la o stare climatici la alta 51 citeva aspecte le prezentdm in cele ce
urmeaza.
a) Curentul Somaliel i musonul :
Schimbarea sezonierd a putemicului Curent Somalez de-lungul coastei vestice a
Oceanului Indian a constituit obiectul de studiu al multor oceanografi.
Dezvoltarea acestui curent vara este insofitd de o ascendentd verticald intensd
(upwelling) si o racire foarte important3 a suprafefei oceanului. Existenta acestei
zone de tranzifie de apa rece nu numai ci face Marea Arabiei de Vest foarte
productivd biologic, dar are repercusiuni importante §i asupra circulafiel
atmosferice.

Vinturile din regiunea apei reci somaleze au viteze mari pe perioade de
luni. Se poate argumenta ci maximui vitezei vantului deasupra suprafefei reci §i
de asemenea forfa' curentului oceanic sunt asociate cu un efect de feedback
secundar. Upwelling-ul inifial determini un gradient termic de suprafatd cu
temperaturi mai ridicate pe partea dreaptd a direcfiei vantului §i un curent
descendent (al vantului). Varafia care rezultd in flixul ascendent de cdldura
poate afecta dinamica circulatiei atmosferice pe o cale care determind accelerarea
vantuiui de la suprafaa §i o deflectie departe de coastd. Aceasta, la randul e,
favorizeazi o ascendenti, deci local temperaturi la suprafata marii mai coborate.
O analiza cantitativd a acestor doud fluide care interacfioneazi ar putea duce la
rezultate interesante.

b) Circulatia Walker - Bjerlmas a Pacificului ecuatorial
Anomaliile termice ale Pacificului la tropice nu sunt caracterizate prin aceleasi
2rad de regulantate sezonierd ca acelea din Oceanul Indian, dar ele acoperd o
ane mult mai intingd. La ecuator, alaturi de coastele Amencii de Sud,
temperatura suprafefei oceanulu tinde si aibd aproape 8°C sub temperatura
medie de la acea latitudine. O fAsie de apa de suprafagd anormal de rece se intinde
de obicer deda vest de-a lungul ecuatorului pe o distan{d mai mare de 1000km.
Latimea, lungimesa §i temperatura acestel fAsii ecuatoriale de apd rece sunt
variabiie. Aceastd variabilitate §i variafia in transferul de cidldurd care rezulti
l-au facut pe Bjerknes (1970) si realizeze un model al efectelor de feedback
pentru cele doua fluide 1n interactie

Apa rece urca spre suprafaté in interiorul tropicelor pentru ci alizeele din
cele dous emisfere determini un transport Ekman orizontal divergent. in
Pacificul de est, apa rece este advectatd de oceane citre ecuator din sursele mai
sudice prin curentul rece Humboldt. Temperaturile suprafeter reci inhiba
suplimentarea de calduri de la ocean la atmosferd; convectia este inabusita local
si ca urmare norii lipsesc de-a lungul ecuatorului. Prin contrast, temperaturile
suprafetel oceanului sunt intotdeauna relativ ridicate printre Insulele Indonezei §i
vestul Pacificului.

Contrastul termic est - vest tinde sd accelereze o circulatie atmosfericd in
olan ecuatorial cu vamturi de est in apropierea suprafetei §i vanturi de vest in
3¢
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troposfera superioard. O celuld secundara peste Oceanul Indian la vest, produce o
circulafie in sens opus, cu o ramurd descendentd deasupra apelor reci de la
coastele Somaliei §i o accelerafie la nivel jos de la vest la est de-a lungul
ecuatorului din Oceanul Indian (Figl.20).
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Fxg. 1.20 Diagrama schematica a circulatiei normzle Walker

Bjerknes a propus pentru aceste circulafii atmosferice ecuatoriale numele
de "Circulafie Walker". Ambele celule Walker convertesc energia potenfiald
intr-o crestere a energiei cinetice. In celula Pacificului energia transportati de
vanturile estice de suprafatd in zona ecuatoriala tinde s reintareasca alizeele la
latitudini joase. Ca urmare apars o crestere a intensitdfii vantutui, o divergenti
suplimentard in stratul Ekman oceanic si un curent ascendent rece la coasti.

Anomalia termica la suprafafa este, asadar, autoamplificata. Totusi, cand
fasia de apa rece devine mai latd si mai lungi, aria acoperitd de alizee devine maj
mic3 §i cantitatea de cdldurd latentd pe care o advecteazi alizeele citre ITCZ este
redusd. Aceastd reducere va fi in particular pronungati daci ea coincide in faza
cu declinul sezonier al véanturilor de est- Dupd un timp, reducerea eneigiei in
crculafia Hadley, la care alizeele de suprafatd constituie ramura inferioara,
trebuie s& determine in mod automat o reducere a ascendentei verticale de coastd
in ocean.

Acestea, ca urmare, nue;orwmgrammtultmmcoowncat -vest de-a
lungul ecuatorului §i descreste asadar inputul energetic in circulatia Watker
esticd. In consecin{d, are loc o descrestere mai rapida a vanturilor de est care
poate si determine in final inlocuirea lor prin vanturi variabile predominant siabe

sau caim de-a lungul ecuatorului. incetarea ascendentei verticale care rezulta,
permite o crestere radiativd a temperaturii suprafe;i ecuatoriale de apd. Inputul
energetic din celula Hadley va oreste atunci inca o data §i intreg ciclul se poate
repeta. Bjerknes argumenteazi cd variafiile transportului de cildurd in atmosfera
ecuatoriald, care sunt asociate cu aceste fluctuafii, pot avea consecinte
neasteptate pentru circulatia generald deasupra unei parti mari ale globului.

c) Efectele extratropicale §i globale de feedback
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Anomaliile termice din Pacific au fost considerate de Namias (1969, 1970) ca
fiind legate cauzal cu sistemele de vreme de deasupra Americii de Nord. In
explicatie, Namias a aritat ¢a ariile cu anomalii calde ale suprafefel marii au fost
si aril de ciclogeneza atmosfericd §i cd aceasta a afectat, in consecinfd, faz
undelor planetare lungi cvasistafionare, din atmosfera superioard de deasupra
conttnentulul american.

Aceastd afirmatie este plauzbild, dar este mul: mai dificil sa se inteleagi
argumentele ulterioare care leagd sistemul forfei vantuly: rezultant de perpetuarea
fortatd a anomaliel initiale calde a suprafetei marii. De fapt, activitatea ciclonici
poate si determine o divergenta in stratu!l Ekman 1n mare §i, ca urmare,
ascendenta verticala la coaste si ricire. Este posibil ca alte procese ca evaporarea,
nebuloztatea §i radiatia sd joace un anumit rol, dar orice mecanism de feedback
care implica asemenea procese trebuie considerat cu atenfie.

Perturbatiile sinoptice de la latitudini temperate 1si obtin energia, in
principal de la sistemele planetare de scard mare de vant instabile inertial si de la
variatille de temperaturd §i densitate orizontald care sunt baroclinic instabile
Efectul temperaturii suprafetel marii asupra dezvoltari acestor perturbafii este de
natura secundara; el nu este localizat la tropice §i de aceea este ugor de stabilit
prin analize observafionale. Este ispititor sa se explice anomaliile termice ale
suprafetei marii ca fiind determinate de variafiile in advectia caldurii prin curenfi
marini dirjjap de vant.

Amplitudinea transportului mediu meridianal prin curenfii oceanici este
de acelasi ordin de marime ca §i cel produs prin atmosfera la latitudini joase §
medii. Aceasta a fost aritatd de Palmen §i Newton (1969). Cum cele doui
transporturi nu sunt independente unul de altul, existd posibilitatea unei varietif
de instabilitafi si de efecte de feedback. S-a sugerat ci sistemul atmosfera-ocean
poate fi capabil sd opereze intr-un numdir de stin climatice cvasistabile a
tranzifii intre ele produse IntAmplator prin perturbafii particulare. Marea inertie &
oceanelor §i regularitatea impusa de functiile de forcing prin variatiile sezoniere
§1 prin contrastul apa-uscat sustin acest punct de vedere.

Pe de altd parte, se poate considera cd modificirile relativ minore in
nebulozitate sau advecfia termicd oceanicd pot produce modificiri mari in
extinderea ghetii polare. Intr-adevar, chiar un strat subtire de gheata poate afecta
transferurile de energie la scard mare intre cele doud medii, conducand la w
proces de feedback poztiv care ar putea amplifica modificarea inifiald. Explicafi
schimbdrilor climatice ca un rezultat al interactiei atmosfera - ocean este una din
problemele actuale majore ale stiintelor mediului.
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CAPITOLUL 2

PROPRIETATILE FIZICE ALE MATERIEI LA
INTERFATA OCEAN-ATMOSFERA

2.1. Caracteristica generala a suprafetei marii ca strat limita

in atmosfera marin, stratul limit3 este marcat de suprafafa marii, care
fatd de uscat se caracterizeazi prin proprietifi particulare. Pe continente, forma si
dimensiunile elementelor de rugozitate sunt clar definite §i destul de usor de
determinat. In general, natura si locul lor sunt cunoscute §i nu variazi in timp asa
cum nici nu depind putemic de vant. De asemenea li se cunoagte aerodinamica.

Contrar condifiilor de deasupra uscatului, suprafaja marii este compusa
dintr-o varietate de unde oceanice, migcdn ample care sunt de dimensiuni diferite,
de forme gi wviteze diferite §i supuse In mod continuu transformirilor:
Dimensiunile, distribufia spafiald §i variafia temporald a undelor oceanice sunt
guvernate de legi statistici in care caracterul §i viteza curentului de aer joacd un
rol decisiv. Curentul de aer inﬂum;md de asemenea curentul de drift §i migcariie
turbionare din mare.

in final, formarea spumei §i a sprayulm marin, odati cu cresterea
intensitafii vantului, implici dezintegrarea suprafefei mdrii, afecteazi arii largj si
se intinde la oanuxmta inilfime, crwndastfelozmadetranzmeunreaersl
mare.

. Trebuie, a;adar s3 admitem wmstiozonahmltaaer-mareext:em de
variabild §i greu de definit §i greu accesibild unde cuplajul intre atmosfera si
ocean se face de o maniera foarte complicata.

Astfel de procese dinamice la suprafaga mdrii cresc in mod considerabil
dificultitile inerente oricirei cercetiri gtiinfifice care se ocupd de proprietiile
acestui strat aer-mare. :

Pe de altd parte, nu trebule s3 uitim ci atmosfera marin3 oferd avantaje
remarcabile pentru studii experimentale care si fie comparate cu conditiile de
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deasupra continentelor . Diferentele locale care domind deasupra uscatului sunt
aproape absente deasupra oceanului. Condifiile deasupra oceanului sunt muit
mai uniforme in stratul de aer de deasupra apei si uniformitatea se extinde §
asupra surselor de pierderi sau cigtig in cdldurd 5i umiditate.

In plus, intrucit variafiile diume §i anuale sunt mult mai reduse decit
cele de pe uscat, existand o pronmtata omogenitate temporald a marii, oceangle
pot fi considerate ca un cidmp ideal pentru cercsiare meteorologlca Acaste
trasaturi generale ale suprafefei marii vor servi -2 zhid in discufiile despre
procesele fizice §i dinamice de la interfata aer-apa. '

2.2. Proprietitile fizice ale apei de mare

Orice substantd sau amestec de substante, care ocupa un volum definit, dar nu i
mod necesar constant are o temperatura 7, o presiune p §i 0 compozfie car
poate fi complet descrisé la orice moment de timp prin fazele din sistem. Fazelsin
sistemul termodinamic variazi pand cand in sistem se stabileste echilibrul
Aceasta implicd un schimb de energie si substant intre fazele inifiale. Daci
sistemul este izolat de influenjele exteme, procesul acesta de schimb de energie §i
substanta determind o crestere a entropiei. De fapt procesul de amestec genereazi
entropie din cauza existenfei gradienfilor. Dacd gradientii sunt intensificaf
datoritd fluxurilor din sens opus, atunci in sistem ordinea poate sd creasca
entropia, local, se diminueaza.

In natura, aceasta se intdmpld prin cuplarea si transportul diferitelor
proprietafi ale sistemelor. Potenfialul de schimb, care existd intr-un sistem fizic
este subiectul termodinamicii proceselor ireversibile. Oceanul si atmosfera sunt
sisteme deschise si pot schimba materie cu vecinitifile lor. Totusi, sistemul pe
care 1l formeaza impreund se poate considera inchis - cel pufin pentru scala de
timp care se foloseste, dar este neizolat, adicd permite schimbul de cdldura cu
mediul inconjurator (universul).

Pentru acest sistem consideratiile termodinamice sunt complicate, pentru
cd atat oceanul cat §i atmosfera sunt neomogene si politerme. Termodinamica
prin principiile I §i II ne permite sd prognoziam statistic stirile de echilibru §i
sensul evolufiei in regiuni limitate care interacfioneazi lent §i numai cu
vecinatatile lor.

2.2.1. Densitatea

Proprietdfile care caracterizeazi termodinamic o fazi nu sunt
independente intre ele. Oricare dintre ele poate fi exprimati ca o funcfie de toate
celelalte printr-o ecuafie de stare. In lichid, sta.ea este putemic afectatd de
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imteractiile moleculare. Apa purd, de exemplu, nu este un agregat de molecule
H,0 individuale, separate, ci constd din grupuri mici (clusteri). Aceasta
polimerizare a apel este o functie de temperaturi §i creste cu descresterea
temperaturii. Ecuafia de stare care ar rezulta este asa de complicatd cd nu se
poate deduce teoretic, nici pe baza mecanismelor statistice. Forma ei este
consecinta rezultatelor empirice.

In apa de mare complicafiile apar datoritd prezentei sirurilor dizolvate,
planctonului, nimolului organic, prafului §i, in special, bulelor de aer sau gaze
din apropierea suprafetei. Sub suprafafa ins3, salinitatea impreuna cu presiunea si
temperatura sunt proprietafile care influenfeazd semnificativ densitatea. Ecuatia
de stare o putem scrie astfel:

_ p=p(T,s,p) @1
Salinitatea s definitd ca raportul dintre masa molard a tuturor substantelor
dizolvate §i masa probei de apa de mare, se di in procente. in general, salinitatea
oceanului lumii variaz3 intre 33 si 37%o.

g
Q
39103_ -6=38 %o
Q .
’—-—m
’—_W \
102}
Fﬁ_zo*\
- \;s
\3 ~
(=9
Lotk 5\%
ALY
[ ra:) \.;
E4
1.00 F 0
!
r
I . ! | 1 | | |
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F1g.2.1. Densitatea p a apei cu diferite salinitafi ca functie de temperaturd

Densitatea apei cu diferite salinitifi este reprezentatd in Fig.2.1., ca
functie de temperaturd. Se observa temperatura pentru care apare cea mai mare
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densitate. Apz purd are densitate mare la temperaturd de 3,98°C - temperatura
straturilor mai adénci din toate lacurilor din zonele reci. Prin contrast, densitatea
apei de mare, cregte monoton pe masurd ce ricirea tmde cétre punctul de inghef.
Coeficientul de dilatare la presiune constanti:

e iﬂ) , “
e p(ﬁl’ : @2

P
esteoﬁmcpedetempemtwa cre;temmwmeratum Efectulvanapel
presiunii asupraglmsttapxapudemaresenegluazimﬂndnﬂedemtmcpe
aer-api

Tabel 2.1. Coeﬁclenmdcdlhtuehprenmeoonm('c’xlo‘)nqpademhpm
atmosferica (dupd Knndw'[‘:bele hidrologice)

Temperatura (°C) . 12 10 15 10 |15 120 |25 |30
Apa proaspati -105 | 67 | 17| 88 | 151 | 207 | 257 | 303
Apa de mare (s=35 %) | 23 | 51 | 114 | 167 | 217 | 257 | 297 | 335

Se poate ca si se precizeze valoarea numerici a densitifii apei de mare
prin anomalia densitafii:

=(p-1)x10* : 23)
sl s3 se exprime ecuafia de stare sub forma:
: o, =o(T,s,p) @3

2.2.2. Presiunea vaporilor (presiunea de vapori)

Apa ne intereseazi i in fazi de vapori (faza gazoasd). Comportarea vaporilor de
apa in apropierea suprafefei marine se apropie de cea a gazului ideal cu ecuatia
de stare:

R :
p.=pT7~ = p,=e=plIR (2.4)
unde indicele v se referi la vaporii de apa, iar R, reprezinta constanta universald a
gazelor pentru vaporii de apa i este definitd astfel:
R 25)
| M, TkgK ;
Lichidul §i vaporii séi vor fi in echilibru dinamic cind numdrul mediu de
molecule care se deplaseaza la interfata de la aer la apa si invers este acelasi.
Presiunea vaporilor in stare de saturafie, p., E, in raport cu apa (suprafaji plani)
este:
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17,67t°C :
=0 1’22""(243 5+t°C) 26)
Presiunea vaporilor saturafi creste cu cresterea temperaturii. Ecuafia
Clausius-Clapeyron:
L=T@L(1_1)=ﬂﬂ=1@l
- dr\r, r,)” p, dT "r, dT

\4

@7

L =(2,501-0,00237-£°C) x10° é 2.8)
Cildurile specifice ale apei §i ale vaporilor de apé la presiune constanti pot fi
considerate constante in condifii meteorologice si oceanice.

Cand apa este in contact cu vaporii saturanfi, evaporarea unui gram de
api necesit o cildurd de L calorii. Cand vaporii sunt nesaturanti aceasti cilduri
poate fi fumizatd parfial prin reducerea cildurii din lichidul care se evapora.
Acest proces depinde de tendinfa moleculelor de apa ca si treaci spontan de la
lichid in vapori sau invers. Aceastd tendinjd este mdsuratd prin diferenta
potenfialelor chimice ale celor doua faze.

Din termodinamic3 se stie cd potenfialul chimic al unui gaz ideal intr-un
amestec de gaze ideale este:

u,=p»+RTInp, (2.9)

unde 4°, este funcfie numai de temperaturi, p, este presiunea partiala, iar R, este
constanta gazului pentru cel de-al n-lea component din amestec.
Cand apa purd este in echilibru cu vaporii de apd la aceeasi temperatura,
moleculele din fiecare fazd au aceeasi tendintd de a traversa interfata. Aceasta
inseamnd ¢ potentialele chimice s, §i /. ale celor dous faze trebuie si fie egale.
Ca urmare, potenfialul chimic 44 al vaporilor nesaturanfi cu presiunea parfiala
pi=e, difer3 de la cel al vaporilor saturanfi 4, sau de la cel al apei lichide . la
aceeasi temperatura prin:

. e

unde % este umiditatea relativi.

Pentru vaporii nesaturanti diferenfa s4-4, Se numeste uneori afinitatea
de vaporizare si este negativd. Ea defineste energia implicatd intr-o destindere
izoterma a vaporilor cind presiunea scade de la E la e. Indici de asemenea
cantitatea de energie care este utild pentru evaporarea apei lichide care nu este
incilziti din afara sistemului §i care este in contact cu vaporii nesaturanfi.
Presiunea vaporilor saturanti E, deasupra apei sirate este mai coboratd decit
deasupra apei pure. Aceasta este inci o proprietate a solufiilor.
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Legw&;mﬂtleagarapomﬂEJEdeﬁaqlmeamolamaapapuremapa
de mare. Un gram de api purd confine (1-s)/AM, moli de apd si c- s/M, moli de
sare, mdeMmmaaamolaramedxeasamnlorchmlvam,xarcstefaaom
van’t Hoff, care este coeficientul de disociere. .

Deci:
E, 1-s -5 c-s i M ot i
=—|— 1 g iy .
E-M M M)" M )
Pentru sare in apa de mare cM,/M;=0,527. L o salinitate de 35x10” ecuafi
2.11 determind o reducere a preciunii de “aproximativ 2%. Afinitatea de
vaporizare deasupra marii poate fi obfinuti din ecuafia 2:/10 prin substituirea lu
EcuE,. e ;

Ly

2.2.3. Gazele atmosferice in selutie

Solubilitatea g, a unui gaz este definiti ca, concentrafia (exprimatd in fracfic
molari) care ar fi in echilibru la presiunea sa pariiali p, in aerul inconjurator.
Ea este datd de:

s _ P
» g a P . .12
unde P, este presiunea vaporilor saturanfi a gazului in faza sa condensatd la
temperatura mediului 7. Concentrafia actuald g, a gazului nu este in mod
necesar in echilibru la presiunea parfiald a mediului. Gazul va avea tendinfa si
treaca in solufie sau invers dacd g, este mai mare sau mai mic decit q'.,. Aceasti
tendin{d este misurata prin diferenfa potenfialelor chimice, analog cu 2.10.

W, ~Wn=RTIn q——R,,Tlnp"

unde £, este potentialul chimic actual al constituentului n din amestecul gazos in
solufie si ', este potentialul in echilibru la presiunea mediului p,. Mérimea p'y0
presiune parfiald din mediul care ar putea fi in echilibru cu concentrafia care
exista g,-ea este adesea interpretatd ca presiunea gazului in lichid.

Presiunea vaporilor saturanfi P a tuturor gazelor atmosferice l2
temperaturi de la nivelul marii este foarte ridicati-aproximativ 36000atm. in
cazul oxigenului. Ca urmare din ecuafia 2.12. se vede ca solubilitatea lor in
aceste condifii este mica. ' :

Presiunea vaporilor saturanfi a oricirui gaz creste cu cregtered
temperaturii.

(2.13)
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sSolubilitatea descregte de aceea cu cregterea temperaturii. Descresterea cantitifii
de oxigen util pegtilor §i altor organisme este unul din efectele poludni termice a
apelor de coastd §i a raurilor.
sSolubilitatea descregte de asemenea cu cregterea salinitifii din cauzi ci prezenta
moleaﬂdorgreledesareooboaxi(sade)mmodaﬂomatﬁacﬁmmolarﬁa
gazelor dizolvate.

Atatd‘ectdetanpaannumt@salnutim sunt confirmate de datele din
Tab. 2.2. Oxigenul liber este cel mai adesea de origine biologici. El s-a acumulat
prin fotosinteza in plantele verz, care elibereazi oxigen:

CO, +H,0+hvo-> CH,0+0, (2.14)
AoeastidxbaaredeOn—aob}mutmmhmmsﬂahnﬂedesuprafaﬁale
oceanului §i mult mai tirziu pe pimént.

Pentru o scald temporald redusi, wcareseluamd,ogsedeplasmzépnn
interfata aer-mare in toate direciile.

in plus, oxigenul este fumizat prin fotosinteza in straturile luminate de
Soare. El este transferat pe toate ciile prin respirafia organismelor §i prin
oxidarea materiei moarte. In combinatie, aceste procese diferite tind si produci
maximum de oxigen in oceanul superior, de obicei 10-20m sub interfagd.
Cregterea concentrafiei de oxigen cu adicimea pani la 10m determini in mod
necesar un transport ascendent, din cauzi c3 solubilitatea cregte, de asemenea, cu
cresterea presiunii sau a adincimii cum se vede din ecuafia (2.13). Un minim
secundar al concentrafiei de oxigen este adesea gisit la citeva sute de metri
adancime in apropierea termoclinei.

Tabel 2.2. MMM(mde(hwksbﬂm)ﬁﬂmmmm la
presiunea w(loumm 100% umiditate relativi (dupd Troesdsle, Downing,).

Temperamra(‘C) -2 0 10 |20 30 35
Api proaspati 14161092 {884 1753 |[7,04
Apidemare - [12,88 [11,82[874 [717 [6,10 ' [563
5=35%0) :

CO; are un punct de fierbere mult mai mare §i o presiune de saturafie mult mai
coborita decit O, sau N,. El poate de asemenea si interacfioneze chimic cu apa
de mare. Acesti factori determindi ca CO, mcunutwaltegazeaunost‘moesé
fie de aproximativ 6 ori mai abundent in ocean decit in atmosferd.
Omlummmamwwdempldwm
temperaturii.
Vanapﬂedtmahcedefrecvmﬁyoas&potﬁasouatcmumqlﬂe
instabile intre evolutia biologici §i cildura oxigenului sau CO, prin sistemul
planetar. Interactiile aer-mare pot stabili un echilibru local intre condifiile in
oceanul superior § atmosferdi in timpul a cifiva ani sau mai mult. Mecanismul
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particular al schimbului aer-mare nu influenfeazd variafiile acestea pe termen
lung. '

2.3. Interfata lichid-gaz
2.3.1, Transferul de materie

Turbulenta este intotdeauna reprezentatd Intr-un strat subfire de-a lungul unui
perete rigid, prin viscozitate. Difuzia intr-un astfel de fluid marginit de o
suprafatd rigid3, impune transfer molecular. Suprafaga mirii nu este rigidd si se
considerd ca ar exista un substrat sub suprafafi in care si aibd loc astfel de
fenomene. Grosimea substratului din aer, substrat molecular, este de ordinul:
v, v
3, =—"=~752
ku,
unde u;, reprezintd viteza vantului la aproximativ 10m deasupra suprafetei apei;
u+ viteza de frecare, iar k este constantd von Karman. Raportul dintre grosimile
substratelor moleculare in aer si in apa este de ordinut:
8 _ % |P ~ ! 2.16
8, v, \p, 2 (2.16)
Raportul dintre difuzivitatea cinematica v §i dimensiunea substratului este pentru
aer §i, respectiv, apé:

(2)-5),
(2] -6y

Se observa ci acest raport care caracterizeazi difuzia prin straturile moleculare
pe fiecare parte a interfefei are dimensiune de vitezi. Din valorile date in Tab.2.3
se poate vedea imediat ca aceastd vitezi de difuzie este mult mai mici in apd
decat in aer.

(2.15)

2.17)
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Tabel 2.3 Coeficientii de transport (cm” s™*) in spa 1a presitmea de 1000 hPa

Api3 purd Apd de mare, salinitate
"35%0
Temperatura (°C) | 0 20 0 20
v 0,01787 0,01004 0,01049 0,01049
k 0,00134 F 0,00143 0,00139 | 0,00149
difuzivitatea 0,0000074 { 0,0000141 0,0000068 | 0,0000129
NaCl .
difuzivitatea N, 0,0000106 0,0000169
difuzivitatea O, 0,000021
.} Aer-la presiunea de 1000hP2
Temperatura (°C) | -10 0 10 20
v 0,1259 0,1346 0,1437 0,1529
kp 0,177 0,189 0,202 0,215
0,211 0,226 0,241 0,257

Comparand timpii medii de viagi pentru molecule de H;O in atmosfer3 (~10 zle)
§i pentru molecule de CO, (5-10ani), Bolin (1960) a sugerat ci valorile mult mai
mari pentru CO, se datoreazi trecerii lente a moleculei de CO, prin substrat, in
apd. Pentru aceeagi rafiune se acceptd ci gazele dizolvate in straturile de
suprafafd ale oceanului cel mai adesea nu sunt in echilibru cu aerul de deasupra.
eSuprasaturatiile nu sunt obignuite. :
eDifuzivitatea variazi cu speciile moleculare care difiizeazi.
eDrumul (lungimea drumului) in substratul de ap3 este diferit.
oStudii numerice (Quinn & Otto, 1971) indic3 lungimea de drum molecular de la
0,04cm pentru difuzia CO; de Ia interfad in ocean. ‘
Rezuitatele lui Kanwisher au prezentat valori ale drumului molecular
intre 0,001 §i 0,02cm pentru difuzia CO,, in condifii normale in ocean. El a
obfinut valori peste 0,1cm cind marea era calmi. Aceste rezuitate sunt in acord
cu o valoare medie pentru ocean de 8(COy),.= 3,510 cm care a fost determinati
din masuratorile pentru timpi de viati (Bolin, 1960). '
Fluxul difuziv, perpendicular la interfajd trebuie si fie continuu. Daci
(Aq)). §i (Aqn), reprezinta variafia concentrafiei care traverseaza cele2
substraturi, fluxul se va scrie:

) (e

@.18)

a w
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Daci se evalueazi raportul (Aq,)./{(AG,)w cu ajutorul ecuatiei (2.17) §i valorile din
Tab.3.3 si 3.4 se obfine (AQy). = 0,02 (Agy).. Aceasta aratd tendinfa ca gradientul
concentratiei pe fafa de aer la interfafd s3 fie mai mic decat pe faja de apd.

in procesul de evaporare, ca urmare, interfafa acfioneazi ca ¢ sursi de
vapori de apé in atmosferd §i salinitate in oceane. Vaporii difuzeazi destul de
ugor prin aer, dar difuzivitatea moleculard a sirii in apd (vez Tab. 3.3) este
foarte mica. Asta face ca sprayul marin sd fie mai sirat ca apa de mare.

2.3.2. Tensiunea guperﬁciala

Transferul gazelor intre atmosferd §i mare depinde de presiunile parfiale din cele
doud medii si de rapiditatea trecerii de la ¢ fazi la alta. '

Considerand fazele separate printr-o suprafafi definitd geometric A,
lucrul mecanic pentru mirirea elemenuiui de suprafa}a dA, de citre forjele de
tensiune superficiald va fi:

oL =odA (2.19)

unde o se mai numeste energie liberd specificd superficiald. Ea masoard lucrul
mecanic necesar s se formeze interfata.

Dacd un sistem termodinamic este marginit de suprafefe libere sau
interfete, energia liberd superficiald este o parte din energia sa internd. Aceasta
determina suprafete libere sau interfefe care se comportd ca suprafefe elastice sau
membrane. Desi tensiunea superficiald i energia liberd superficiald sunt concepte
diferite, dimensional §i numeric ele sunt egale cu excepfia fluidelor cu o
vascozitate ridicata.

Proprietafile elastice ale suprafetei limitd dmtre dous ﬂmde determma 0
crestere a presiunii Ap la concavitatea oricirei suprafefe curbate a interfetei. Din
geometria analitici se deduce ca deformatiile unei suprafe;e curbate in care este
1mphcata variafia in aria sa sunt;

5(dA) = & - (—+1)44~-V2_§}1A (2.20)

£ direcfia normalei la suptafafd, r; §i r, razele suprafefelor curbate, ortogonale si
normale la interfatd. Ultima aproximafie este justificata la interfatd care poate fi
reprezentata printr-o suprafatd z = £(x,), care se abate usor de la planul z = 0
Combinatia ultimelor trei relatii duce la formula Laplace:

Ap=a-(—l-+;l- xoV3E (2.21)
: ‘

h
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Cand ry i r, sunt pozitive, 4p este de asemenea pozitivi. Aceasta
inseamnd c3 existd intotodeauna o presiune suplimentard pe fafa concavi a
interfetei. Diferenta de presiune este zero cind interfaja este pland (r, = r2->oo)

Tensiunea supetficiald 1a o suprafad de separare aer-apa este mai mare
decit la suprafefele de separare dirstre aer cu cele mai multe dintre fluidele care se
gisesc in mediul inconjurdtor. Ea descregte cu cregterea temperaturii. Aceasta se
datoreaza slabirii atracfiei moleculare prin cregterea agitatiei termice.

Pe.de altd parte, prezenfa sirurilor in solufie creste valoarea medie a
atracfiei intermoleculare §i, ca urmare, tensiunea superficiala 2 apei de mare este
usor mai mare dect a apei proaspete la acecasi temperaturi.

Fleming si Revelle (1939) au sugerat pentru tensiunea superficiald o
expresie empirica de forma:

Orpademare = 1963—0,144T +0,225 (2.22).
unde 7'in °C §i s in pirfi pe mie (%o).

2.3.3. Coptaminarea apei de mare Ia suprafatd

Apa care se afld ia suprafafs mirii este Intotdeauna contaminati prin diverse
materiale organice, praf transportat de pe continente §i, din ce in ce mai mult prin
deseuri §i gunoi datoritd activitifii umane.

Tensiunea superﬁcialé a apei contaminate este mai mici decit aceea a
apei de mare. Micgordri mari se obfin local, pe suprafefele de ulel side substa;e
organice.

- Imprastierea unei pxcﬁtun de ulei insolubil pe suprafaja apei 1mplica
plutirea uleilui pe suprafafi si mterac;la dintre cele trei substante: uleiul, apd si
aer. Aceast3 situafie este prezentatd in Fig. 2.2.

Fig.2.2 Teasiunile superficiale care actioneazi la prezenfa unei lentile de ulei
Marginea lentilei de ulei este impinsi in afari daci tensiunea superficiald
aerapd este mai mare decdt suma tensiunilor superficiale aer-ulei §i ulei-apa.
De aceea imprigtierea unei pelicule de ulei depinde de semnul
coeficientului de impragtiere:
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S, = 0 pr/apt — Cnerrici — Outetjaps 2.21)
Impristierea se obtine dacii S, este pozitiv; daci el este negativ, efectele
plutirii datoritd diferengei dintre densitafile uleiului §i apei pot totusi si impingi
marginea petei de ulei in afar3, dar tensiunea superficiald o trage in interior.
De exemplu, 1a 20°C tensiunea superficiald aer-apd este de 0,0728N/m;
tensiunile superficiale ale celor tipuri de ulei la aceeagi temperaturd sunt:

Cuatielm) | Ga/m)

ulei de masline 0,032 10,0206

ulei de parafind 0,0265 0,0484

Se constatd din ecuatia (2.21) ci uleiul de parafind se va impriigtia pe
apa curati in timp ce uleiul de masline tinde si formeze lentile de grisime.

Daci S, >0, uleiul continuj si se imprigtie pind cind e se distribuie
intr-o peliculd subfire ca un strat monocelular pe apad. O peliculd poate fi definiti
ca o foaie de material destul de groasi molecular ca 53 aibd doud interfege
independente una de alta.

Straturile moncemoleculare sau monostraturile augrosum egale cu
diametrul efectiv al unei singure molecule si sunt formate din materiale active la
suprafafi. Ammaxbﬁan;dealemmdeaﬂempnakp!mhdmﬁle
cat §i hidrofobe. - ‘

Mﬂtesubstanpmsolubﬂe,mdee:mpluaamgxas:sdzfumalcooh
care se gisesc in apa de mare intr in aceastd categorie. Blesewrunpristnape
suprafata de api g tind s3 formeze un strat monomolecular cu grupuri
hidrofilice-COOH sau OH orientate citre faze de apd §i lanfuri hidrofobice de
hidrocarburi tare ies afard din apd. St.ratmlemamoleaﬂmreducta&um
superficiala.

Un monostrat din asemenea substan{, alcool etilic, de exemplu, poate
preveni trecerea moleculelor de api in faza de vapori. Depinzind de condifiile de
vreme, acesta poate reduce evaporarea de la cantitdfi mici 1a mai multe decét
50%. La suprafaa mérii, in particular, monostraturile §i peliculele organice, desi
nusmnprezauepeammmmm:nmmdemde Efectul lor
asupraevaporammagadar destul de nesemmificativ.

hnpramwpd:qﬂdede\na,depotammnmed’ewe,m asupta
fluctuafiilor temperaturii la suprafai g, astfel, asupra convectiei in atmosfera de
deasupra §i din mare. Ele pot, de asemenea, influenfa migcarea in stratul limita.
Contaminarea nu incetinegte intotdeauna vitezele de schimb local prin interfafi.
Ele pot avea efect opus. De exemplu, se pare ci trecerea moleculelor de CO,
printr-un substrat molecular din ap3 nu este afectat3, in general, prin reaciile
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chimice, dar ¢3 rexcfiile sunt accelerate cand sunt prezenfi catalizatori potrivifi
(Berger si Libby, 1969). S-a aratat (Quinn §i Otto, 1971) ca acesta poate sa
mareasca rata de schimb prin interfat3 printr-o cantitate considerabila.
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CAPITOLUL3

ECUATI FUNDAMENTALE PENTRU SISTEMELE OCEAN
st ATMOSFERA

Atmosfera §i- owmnﬂ au asamﬁepmprie:ia &mmEMM‘m
studiul unui sistem imbogateste infelegerea noastrs asupra celuilalt Experienta a
arbtat, ammmdrmmmmwmmmm
mhm@imghmmma@npmdeﬂmemmﬂd
fiecanua.

3.1. Notatii utilizate

Pentru discutia generaid. pmtrum aproxii tro
wnvmbxlsémaleganmnam&mmwamwmgeumx, (l
2.3). cu x5(2), de-a lungul verticalet locului in sus, x,(x),citreats:x;(y)dm)at
catre nord.

Va fi valabil¥in mmnotznapmm

2 s 2
v, =vy, =V +v] #v]

Daci un simbol contine 'doi sau mai mulfi indici, insedmr
tensor. in particular tensorul mume(Kronecka)estedcﬁm’taStfd

3 Oizk
*“Wi=k’

rep?eami un
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Daci avem un simbol cu tre1 indici, ca tensorul permutare atunci:
1 cind indicii sunt ciclici
€, =|—1 cind indicii nu sunt ciclici
0 cand i = j # k (doi indici coincid)

Vectorul vom'citatee’ste definit prin
o . av av av
K (VXV) ¢ gglﬁsﬂa Eéx—_ax
Conditiile in apropierea suprafejei mérii sunt de ob:ca anizotrope §i de aceea se
face deosebire intre directiile orizontald §i verticala.
Astfel: V - vectorul vitezi orizontal cu componentele u § v pe

direcfiile x §i respectivy
dz
w ~ vectorul vitezi verticald (a-)
Simbolurile operatorilor vectoriali vor fi folosifi ca si reprezinte numai operatorii
din planul onzontal.
De exemplu:
& &

A AT
a'y

if (Vxl’)té,‘—‘a;“é'

ace deosebire intre variagiile loale ¢ vanafile
i element de fluid in miscare. in primul caz variagia poate f
misuratd printr-un e §i este reprezentatd prin derivata partiald in timp.
Variafiile unor parametri ai particulei de fluid in deplasare nu pot fi misurate
decat printr-un senzor legat de elementul de fluid i care se deplaseazi odati cu
acesta.

O astfel de variafie se va reprezenta prin diferenfiala totald in timp:

; :; v,g—!g-+l’v+w% G.1)

Vomcms:deramodeceunneazammulooean-aunosferipentmmrevom
scrie_ecuafile de bazi ca rezultat al aplicini celor trei principii fizice:
conservarea masei, impulsulw §i energiei.
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3.2. Conservarea materiei

Consideram un clement de fluid de masd unitate i fx; ,£) un camp
oarecare. Daci dV/(X) este volumul elementului de fluid, atunci pentru ci mas
se conserva in timp,

1 d ldp 1 d
e = §j ——+4——FW=0
éMdr(éM) 0 adicd pdt"&?"n-*
Dar X
1 d A
lim ;E(W)]=VV+ %
1ldp ow op
+VV+*——-O —+—{pv;)=0 32
pdr v T Ty 6x,(p )= £4

Ecuatia (3.2) aratd c3 variajia locald a masei in unitatea de timp este egald o
divergenta lui pv; - care reprezintd fluxul de substan{i pe unitatea de arie §i &
numegte de obicei impulsul fluidului.
Daca f este o proprietate oarecare (un camp) al umui element de fluid, din
(3.1) 51 (3.2) putem scrie imediat, Ca:
a 7
—‘—“(Qf) —'—‘(/29"’; (EX)

Ecuapa (3.3) va fi des folositd in cele ce urmeazi.

in cazul undelor sonore §i perturbatiilor care implici deplasan verticale de
profunzime, v ¥ este foarte mic §i atunci ecuafia (3.2) se simplifici.
Intr-adevar, dacé consideram ca pentru perturbafia cu extensie mare pe orizontali
este satisfacutd ecuafia echilibrului hidrostatic. dp = -pgdz, analiza scalard 2

o 5#’
ecuatiei (3.2) aratd cd VI este de acelagi ordin de mirime cu ; §i ca urmare;

e

ow o,
VW+—=—=0 34
= ox, . (34
sau, plemnd de la undele sonore, caracterizate, devrtmc., putem scrie ci:
c;:ig,iarw:E:—i
dp ds pgd?

ldp _1dp dp _ g)“g_ w_ow i
pdt pdp dr Sdp) @ & D, '

Cu Ds se noteaza, adancimea si reprezinti parametrul de scald al mediului. In
atmosfera Dy este aproximativ 8 km, iar in mare trebuie si fie mult mai mare
decat cea mai mare adancime a oceanului.
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%‘:—mdeordmm " mdehmdq)lasamvemalémamm( 10%™).

1dp ow _ w 1dp

ke it i dadiraponulm ———0, i

ot Dy ng mic, >t §i ajungem la
ecuatia (3.4). '

Relafia aproximativa (3.4) este umversal aphmblli mérii §i se pistreazi in aer
cu condifia ca deplasirile verticale s3 fie mult mai mici decit Ds. In stratul limit3
marin aceastd condifie este satisficuta.
Atunci, dac () este viteza medie (orizontal3) intr-un fluid incompresibil
de adincime D, limitati, integrarea pe verticald a ecuafiei (3.4)determin ecuatia:
‘ V<r7>+i32-o (3.6)
D dr

Vitezele moleculelor individuale afecteazi masa curentului numai pnn viteza lor
medie, care este identicd cu viteza fluidului ca un continuum.

Dacd majoritatea moleculelor se migcd intr-o anumit3 direcfie, aceastd
miscare se observd ca un flux de substanfd. Dimpotrivd, orice constituient
individual dintr-un amestec poate difuza in spatiul ocupat de fluid, far3 si existe
un flux net de masd determinat de ceilalfi constituienfi care se migcd in sens
contrar. Aceste fluxuri pot fi create sau distruse, de exemplu spume in atmosfera
marind , care se creazi dar §i dispare prin evaporare.

S3 considerim g, - concentrafia specificd sau fracfiunea masic a celui de-
aln-lacmshmalmmamestec

p.=q.p,1ar2q.—l . . 6D

Dadnuluimhseamiprooeuﬂdesedzmaﬁara,mﬁadewxﬁnmaté
partruco:npam:lcﬁnameuecvaﬁ

—(pq. -—[pq.v,+dm]+paq" X))

Flmnddmsxta;np.,reprmﬂtpnna&pmadm[]aredouﬁpirp
a) un transport realizat prin advectie (viteza continuumului); :
b) un flux dn, realizat prin miscirile intimplitoare ale moleculeior.
In absenfa unor gradienti putemici de presiune §i de temperaturd, fluxul de
difuzie moleculard este complet determinat de distribuia lui g, in spafiu. :
: : aq .
= -7 (3.9
dn, = ""'ax ( _)
mdw.reprmﬁd:ﬁmwtatamolec\nm
mummtmnmdmpaxteadmpﬁaemapaGS)rqnmﬁcrmlomlia
constituientului 7 prin schimbiiri inteme de fazi. Candnue:nstitrmsfonninde
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fazi. ecuatia (3.8) rescrisé, findnd seama de (3.3) i (3.9) devine, dupd impdrfirea
ia p 1 omiterea indicelui #:

19 b & - _
Sralaedt om
i .

Ecuatia (3.10) este forma convenfionald a ecuafiei de difuzie intr-un fluid in
miscare . Ea confine implicit presupunerile cd: densitztes nu se schimbd prin
procesul de difuzie si schimbirile in concentrafia unui consiituient nu afecteazi
concentrafia altora. Aceste presupuneri sunt realizate intr-o bund aproximatie in
cazul difuzei sau in ocean sau de vapori de apé in aerul noros sau a poluantilor in
apa si aer.

Totusi, cind in amestec existd transformdri de fazi, concentrafia unui
constituient nu mai este independentd in raport cu ceilalfi constituienfi. In acest
caz, ecuafia de continuitate implic o sumare peste tofi constituientii din amestec:

. ) &
Z L5(;)<1,)+§‘(pq.vg) = ?0,. E(%) =0 (3.11)

3.3. Conservarea impulsului

Impulsul este un vector tridimensional. Pentru o vitezd [/, avédnd
componentele (u, v §i w), ecuatia de migcare poate fi scrisa sub formi vectorial,
dar i tensoriala.

Vectorial:

au

. d——-;fKXU- Vp+g+F (3.12)
Pentru deducerea ecuatiei sub formi tensoriali, vom considera un volum de fluid
M(x;), un camp oarecare fx;, #) care caracterizeazi unitatea de mas3 si lucrim
Lagrangean.
fpv,d ¥ = fpf,d’x+fcy (3.13)
dt V(x)
Primul termen din dreapta reprezmta toate forfele de volum, iar termenul al

doilea fortele externe la suprafaja volumului de fluid. Vom folosi teorema
divergentei si rescrim ecuafia (3.13) sub forma:

dv . 0o, '
fp—Ldx=lpfd*c+]—LdS (3.14)
v dt .ot 50x; )
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Daci considerim ci fluidul este intr-un sistem in rotafie, pentru care

-

U, =l7+f2xi",ecua3ia(3 14)sewscrie

=g 25ka PV
sau ecuatia de miscare comple!i sub formé tensoriald:

0 oo 0
' g(pv‘)=—p&j—28gﬁjv,‘ —gj(pv,.vj +pd,—o,) (3.15)

Partea stdngd a ecuafiei (3.15) reprezintd variafia locald a vectorului impuls.
Primul termen din dreapta reprezintd forfa gravitationald care actioneaza asupra

- . oo - m| . - -
unititii de masi - f’55,=g=9’81s—2 , iar  2g,Q) pv, reprezinti forfa
Coriolis (accelerafia inerfiald care apare intr-un sistem de coordonate care se
roteste).
Q&eparalelwaxapohlors:areuﬁmstateegalacuwtemmglnﬂaraa
2n
Pamantului: Q=§E;0,76~10*s".
Ultirnul termen reprezinti comvergenfa fhwcului de impuls. Fluxul este un tensor,
deocarece campul fiecdrei componente a impulsului poate fi deformat sau deplasat
prin vitezele care au la rindul lor trei componente.
Termenul flux de impuls are trei parfi:
2) Transportu! impuisului pv; prin vectorul vitezi al continuumului. :
b) Presiunea p poate fi interpretatd ca un transport de impuls molecular prin
vitezele moleculare intdmplitoare. Cum migcarea moleculard este izotropa, fard
direcfii preferenjiale, aceast contribufie trebuie s fie invariant 1a orice rotafie a
sistemuiui de coordonate. De aceea transportul de impuls se reprezinti phntr
scalar mdtxphmtpmtmsonﬂ unitate 8y..
¢) Fhoadl impulsului in ansamblu care este produs de miscdrile moleculare
intAmplatoare. Aceste migciri tind si egaleze tofi gradienii §i toate diferentele
dintre vitezele continuumului.
CasﬁemnmamfmptotalidevasmmateF(termulaldoﬂwdm
(3.13)), vom folosi ipoteza vdscozitdfii, adici: un fluid perfect nu prezintd
rezistentd fati de actiunea deformafiei, in timp ce intr-un fluid vascos apar
tensiuni care tind sd limiteze distorsiunile. O legiturd simpld intre tensiune §i
defomareoofaﬁxpotmdevﬁmtate,cmfmmdmtammam
proporfionsid cu vectorul de deformatie d:
dn(r V)- V——(VxV)xr (3.16)
reﬁewsordmmalammoarelamdananmﬁmtez:mal mresemlsd
local, cu fluidul.
59
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Forta de vascoztate care produce distorsionarea unui element de arie dS, in
vecinitatea unui punct, va fi de forma: -

2nd -dS
unde n este cocficientul de vAscozitate dinamici. In esenfi coeficientul de
vascozitate este o masurd a rezistenfei frecarii mteme fafi de tendinfa de
deformare a fluidului.
Pentru aer la presiune normali §i £=20°C, n=,81 10~ daP, iar pentru apa este
de 60 de ori mai mare.
Ca urmare, forfa tofalZ a vascoztifii, care acfioneazi asupra volumului
elementar de fluid, d’x se scrie:

| oF d°x

V(x)
In ipoteza unui coeﬁaent de vascoztate constant, aplicim teorema hn Gauss
relatiei:

. pF = dlsxmoa-fznddS mf[zq(r VYW +0(F xC)dS
Ide’x IpVFds
- - - V(x)
Deci FF =n(2V?¥ +V xC).

Prin identificare cu termenul al doilea din ecuafia (3.13) rezulta ca:

2 -V =2 r""“+at" (3.19)
o, =20(F 7 p o, o, A

Pentru migcérile atmosferice la scard mare, coeficientul de vascoztate se
presupune ci parametrizeazd transportul cantitifii de migcare al perturbatiilor
aleatoare la scara mica. Aceasta parametrizare a interacfiei migcdrilor la micro §i
macroscara este realizatd prin cregterea considerabild a marimii lui n, fajd de
valoarea sa moleculard. Aceata se face pentru a obtine o mai mare eficienti in
netezirea gradientilor impulsului la scard mare. -

Totusi nu este corect si ne bazim numai pe vascozitatea moleculard ca
singur agent de disipare a,impulsului; prm folosirea unei vascoztafi "turbulente”,
mai mare, se obfin rezultate mult mai acceptabile. In cazurile in care calitativ,
analogia empirica cu vascoztatea moleculard pare corectd, este totusi dificil si se
precnzeze valorile numerice ale vascozitifii turbulente.

Intrucdt in atmosfers, frecarea pare si acfioneze mai ales pentru a transfera
impulsul orizontal in impuls pe verticald, se accepti expresia:

- lot
F—;E (3.19)
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cu T vector directionat orizontal, reprezentand forfa exercitatd de deasupra unui
nivel dat, asupra aerului de sub acest nivel. El este deseori exprimat ca
"forfecarea” verticald a vantului, ponderatd prin coeficientul de véscoztate
turbulenta: B :

o oV
in general n depinde de intensitatea turbulentd, dar intr-o atmosferd idealizats
este tratat ¢a o constant3. In acest caz;

v

F= v (3.21)

(3.20)

Valoarea caracteristicd a vascozitifii turbulente este v= % =10’ , adica de
| milion de ori mai mare decét coeficientul de viscozitate pentru moleculele de
aer.

Aerul ;1 apa de mare, in condifii naturale se comportd ca fluide nevascoase, in
misura in care efectele viscoase nu sunf' de interes.

Astfel, intr-0 buni aproximajie se poate scrie:

—a—c = &y, e dlfe &, (3.22)
ax, 0 =PV a2 o \ax, )| TP '
Se demonstreaza, de asemenea ci tensorul oy este simetric, adicd oy = o) (vez
anexa 1). _ .
Ca urmare se desprind doud concluzi importante din cele precizate anterior:

- vectorul vitez3 §i tensorul impuls trebuie s3 fie perpendiculari pe interfaga celor
doud fluide nemiscibile cum sunt aerul §i apa;
- la suprafaa liber3, componentele lor normale trebuie si fie zero.
Aceste doud cerinfe sunt cunoscute drept conditii de limitd cinematice $i
dinamice.

Dacid L reprezmti caracteristica de scald a unei migciri parhculare si U

viteza sa caracteristic, contribufia la fluxul impulsului a vitezelor continuumului

vU
ar i de ordinul pU?, in timp ce contribufia vitezelor moleculare va fi pT.
Rapomxlaostordatamanmmnninﬂkzwolds '

Numéirul Reynolds se interpreteazi ca raportul dihtre fortele inerfiale §i for;de de
frecare.

O valoare mare a numirului Re (Re» 1) semnifici efecte vdscoase
neglijabile in raport cu accelerafia inerfiald. Regimul curgerii va fi in acest caz ca
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cel al unui fluid nevascos, indiferent de vAscozitate. Aceasta nu inseamni ci
vascozitatea nu este importartd ca un (ultim) agent al disipérii energiei cinetice.
Viscozitatea este importantd in regiuni unde scirile de lungimi §i viteze sunt
suficient de mici, ca numdrul Re local si fie mai mic ca unitatea (Re « 1).

Ecuatia de migcare (clasicd), Navier Stokes se poate obfine din ecuafia
(3.15), dac3 folosim ecuafia de continuitate (3.2) pentru eliminarea diferenfelor
Y i

dv, lap od  d,

—&;‘+2€ Qy, = g a— ? (3.29)

Daci fol rela -d—v—gv—+1Vv +vasauscnsi
c3 folosim mdt %5

v, - a(x ,)
v, —=——Vvi|+g LV
fax, X2 ‘é’ X
'f/. 7 ‘ (3.29)
V-V = f}(ix?)w&i-(w?)
ecuafia (3.24) va avea o forma usor diferiti:
v o1, p ) e
pe +ax‘ 2vj += +d> +£,4(C, +2Q,)v, - ax’ —=0 (3.26)

Inewapa(325)tmnanﬂaldmludmdmaptarqnmﬂoaocdmpe
perpendiculard pe wvectorii vitezi § vorticitate. Primul termen din dreapta
reprezinta gradientul energiei cintetice pe unitatea de masi.
in ecuatia (3.26) termenul (¥{# 2€ ) numit “vorticitatea absoluti", maisoari
rotorul intr-un sistem de care se roteste cu pamantul in jurul axei sale.

eintr-o. miscare irotationald, cei doi termeni finali din ecuafia (3.26)
dispar. Inawstcaz,ewapa(326)poateﬁmi,dmimm
potmpaledeﬁmtepnn

Vv, =E— (3.27)
' ox, :
Rezultatul acestei integrid este cunoscut ca ecuafia Bernoulli:
% 1, P ._ |
3Tt o

oDamnusmmmstaponmﬁ(-?——),sepoateobﬁmow

analoagi prin integrarea ecuatiei (3.26) de-a lungul unei linii de curent. Al treilea
termen al ecuatiei (3.26), fiind normal la vitezi, §i care urmare normal la linia de
curent, nu poate contribui la integrare.
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Termenul

1 2
—2-ij +p (3.29)

este numit presiune totald. Acest termen sumi a componentelor statice gi
dinamice, reprezinta presiunea care ar trebui masurati printr-un traductor intr-un
punct al liniei de curent.

eEfectele de rota;ie ale pAmantului §i gravitajia tind si introducd o
directionare pref°renpala in toate sistemele miscarii atmosferice cu excepfia
acelora de scard foarte mici. In acest caz, este mai convenabil s3 se inlocuiasd
reprezentarea tensoriald prin cea vectorial3 Tntr-un sistem de coordonate >, 2)
Daca j reprezintd latitudinea geografici, componentele vectorului de rotafie 2€);
(f,=2Qcosp, - f =2{sin@) sunt zero in acest sistem.

In noul sistem de coordonate ecuafia (3.24) descrie:

d o | o
IP{E“L{V2 +527)}V+pﬂ{xlf= -Vp

4_ [ z’_] g
p{dr_‘{v + o5 }W-pr -V—az—pg

Contribufia vitezei verticale la forta.Coriolis a fost neglijata in ecuafia (3.30).

In cele ce urmeazi vom rescrie ecuafia (3. 30) sub o formd avantajoasd
studiului la interfaga ocean-atmosfera.
Pentru aceasta vom fine seama cd in mod obignuit, distributia densitdfii poate fi
scrisd sub forma: ' '

(3.30)

p(x, y, z, )=p,+p.(2)+P(%, z, 1) (3.31)
unde p, este densitatea totald mediatd §i [po + p.(t)] reprezintd distribufia
densitdfii care ar putea exista intr-un fluid stratificat stabil prin considerarea
tuturor suprafetelor de densitate egald, fard nici un schimb de masd intre ele.
Mirimea (po + p.) nu trebuie si fie confundati cu densitatea mediatd pe
orizontald, <p>, desi uneori ele pot fi egale.
p.+p

P: ,
anomalia densitifii relative este de ordinul 107, atunci este valablla aproximafia:
16p 1 1dp p .
T e s a g=—""—+"£g
poz & po+p'+d62(P° P)- P 08 Py
sau altfel scris: Vp = Vp'.

Pentru ci << 1, (in stratul limit atmosferic sau oriunde in ocean,
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Cu ajutorul ecuatiei (3.32), in care termenul %ge £ se numegte "gravztate
: X ,

redusd" se poate rescrie sistemul de ecuafii (3.30) in cunoscuta aproximatie
Boussinesq, foarte utild in cazul sistemului ocean-atmosfera la inferfaa. _
Ca urmare ecuatia de migcare pe verumlé (3.30), in aproximatia Boussinesq se

[%—\( ﬂw fu—-( —-+g) (3.33)

Partea dreapta a ecda;ie: (3.33) reprezinta portanga neechilibrata.
Pentru ecuafia de migcare pe orizontald, vom introduce viteza fictivd
V, rezultat al echilibrului dintre forfa Coriolis §i forfa de gradient baric:

Vp+pﬂ_{"xf/; =0 (3.39)
Ca urmare, scazind ecuafia (3.34) din ecuafia migcarii pe orizontald (3.30) si
impartind prin p, vom obtine:

d Jvz J}V——fo(V 7) (3.35)

Prin analogie cu (3.33), partea dreapta a ecuafiei (3.35) poate fi interpretati ca o
fortd Coriolis neechilibrata.
V-V B,

=% << 1, fluidul este in echilibru cvasigeostrofic. k,

z |
geostrofica.

In cazul special al unui fluid de adancime limitati care se migcd cu o vitezi

verticald uniformd, exprimdm ecuafia de migcare pe orizontald (3.30), folosind
ecuafia (3.26); sub forma:

_a_ L S l"z ﬂ) 277
{at+(€+f)kx}V_ V(ZV +p +oV¥ (3.36)

Din ecuatia (3.36) se poate obfine ecuafia vorticitifii, fie scriind ecuafia pe
componente §i derivand ecuafiile mixte adicd cea pe direcfia x in raport cu y cea
de pe directia y in raport cu x, fie vectorial, aplicand ecuafiei (3.36). operatorul
KxV() 51 tindnd smma de identitatea vectoriald (3.25):

—§+V V(C+f)+(§+f)VV vV¥ 3.37

Cand este viteza
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- - 1dD :
Daci inlocuim VV din ecuafia (3.6) (VV+~D--dT=0) §i considerim ci
1—0 , ecuafia (3.37) devine:

ot ‘
9 G+f dD_ d (c +f) .
+r) T Ddt. 5 )=ov% (3.38)

Ecuatia (3.38) aratd cd in absenfa unei migciri verticale de forfecare,
raportul vorticitafii absolute (£ + /) la adincimea D a unei coloane individuale de
fluid rimane constantd, in afard de cazul cind vorticitatea este difuzat3 lateral din
coloand. Ecuatia vorticitdtii in aceasta i formd este folosm. Jrecvent mai ales de
oceanografi.

Termenii din partea stingi a ecuafiei (3.30) nu sunt de acelagi ordin de
mirime, Care dintre ei domind sau care pot fi neglijafi, depinde de scara ia care
se lucreazi. Analiza scalard permite deci alegerea termenilor.

3.4. Conservarea energiei

Vintul §i curentii oceanici au viteze mici in comparafie cu viteza sunetului.
Energia cineticd corespunzitoare acestor viteze este prea micid pentru ca
presiunea dinamicd s3 poatd defermina variafii semnificative ale densitifi.
Aceasta permite o tratare separata a celor doud forme de mergie: mecaricd §i
termicd atat in meteorologxe cit §i In oceanografie.

Conversia energiei dintr-o form3 intr-alta se obgme mecanic in pnnclpal la
o scard relativ mare prin lucrul mecanic al presiunii in timpul destinderii termice
si 1a o scard foarte mic prin disiparea energiei cinetice prin véscozitate.

3.4.1. Ecuatia energiei mecanice

Ecuatia energiei mecanice, care leagd variafia locald a energiei cintetice
totale pentru unitatea de volum, de convergenta oricirui flux de energie cinetica
plus disiparea si lucrul mecanic al fortelor de presiune i al forgelor externe, poate
fi obfinut in mod analitic prin multiplicarea scalar3 a ecuafiei (3.26) cu vectorul
impuls pv;. Produsul scalar elimini vorticitatea §i acceleratia Coriolis care este
un vector perpendicular pe vitezi.

Deci dupé un calcul simplu seob]me (anexa 1):

a1 ol (1, v, o
at p, 8x v, Epvj +P)—V,0y —s+pé;——pv,——(3.39)
i : i
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Dupi cum se observd, vectorul flux al energiei cinetice dintre acolade are doud
parfi:

-prima parte reprezintd fluxul de energiei produs de presiunea totald (dinamici
plus staticd);

-a doua reprezinta fluxul molecular al energiei cinetice totale. Adica, vascozitatea
transferd impuls, §i orice impuls este intotdeauna asociat cu energia cinetici.
Acest flux de energie vascoasa este relativ redus §i poate fi neglijat in studiile de
interacfie aer-mare. Viteza de disipare a energiei pentru unitatea de masa, prin
vascozitate se obfine din (vez anexa 1):

o 1 [ o] _
o, Tax, 2"N\ox, ox,) °

Urmiitorii termeni din ecuatia (3.39) reprezint3 lucrul mecanic:

dv
a) in timpul destinderii: p‘a—x"— si
i

b) datoritd gravitatiei, in timpul deplasdrii verticale: pv, -a-li = pwg.

i

3.4.2. Ecuatia energiei termice

Ecuatia energiei termice la echilibru se poate deduce, pomind de la
principiul I al termodinamicii.
V2
Energia totald a unui element de fluid de volum dat este: (—-2—+e) cu

e =c,T, energia intemna.
Considerand elementul de volum Lagrangean, se deduce ci:

de =
—==pVV +pg
pdt 14 T pq

1_- da
si folosind ecuatia de continuitate ; VV = —, se obtine:

ds
dT+ da
c,— Sl
v de pdt g

cu po. = RT, ecuafia termici de stare.
Ca urmare, se obfine ecuafia termodinamica:

T d
e —-aF_g (3.40)
P dt dr
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unde § reprezintd termenul sursd §i este format din doi termeni: unul care
reprezintd efectele diabatice pure - radiafia, convecfia si variafia de cildurd
asociati transformarilor de fazd §i altul care reprezintd mcalzr& produsa prin
frecarea care este dependentd de for;a de vascozitate.

Daci vom considera sistemul in absenta frecarilor, atunci, explicitind ¢, se

obfine:
Tds = ch——dp Zu,,dq (3.41)

unde s este entropla specificd, ¢, - (alcura specifica 1a presiune constanta §i p,
potenfialul chimic. p, reprezintd energia necesard introducerii unei cantitdfi de
masi dintr-o substangi noud in sistem.

Entropia aerului sau a apei poate fi modificatd numai prin transport
molecular s§i prin radiatie. Dacd se considerd transformdirile adiabatice
(s =const.) i dacd compozifia ramane neschimbatd (dg, = 0), primul principiul
al termodinamicii se simplifica: '

pc,dT =dp=cldp (3.42)
d v&st it etului. Asadar, din ! __dp Y=t ded
A . r,din ——=- = se ce
unde ¢, este viteza sunetului 54 D, $ g o g u

ca intr-un fluid stratificat, un element deplasat adiabatic va implica o variafie a
portantei datd de:

. |
d p,

i__g___(p ply= (i) L BBy N . (3.43)
dr o df ¢,) Py Py & .

N - frecventa Brunt-Valsaléi, este frecventa cu care un element de fluid ar oscila
in jurul pozifiei sale de echilibru, intr-un fluid nevascos §i in care densitatea scade

d
liniar cu indlfimea —d—l:- <01

2
Termenul (_g_) L reprezinti compresibilitatea, care este neglijabild atit in
cs p 0
oceane cit gi in stratul limitd atmosferic. Ca urmare, se justifica foarte bme
aproximatia
P A
N2 - (3.43)
~ po az . :
In cele ce urmeazi vom considera cazul in care transformarile au loc la presiune
constanti. Ecuatia termodinamici a energiei (3.40) se va scrie:
a7 dp .
¢ % =q+q, (3.44)
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d_op o,
&= 5tV =03t

d
4=V (~RHKTT) +dy ayes =0V -(~R+AVT) + Zp, —‘%4

4,.se deduce finand seama de tensorul tensiunilor ¢, = —'cﬂ. S-a utilizat un

ox,;

J
postulat conform ciruia, cu excepfia efectelor de frontierd, orice pierdere in
energia cinetica ca urmare a efectelor de frecare este compensata exact de un
cagug in energia internd. Astfel, trebuie si avem intotdeauna ¢, > 0. Notand cd
=, este un tensor simetric, ecuafia termodinamic3 a ecuafiei (3.44) devine:

Doy, 10 or v, 1
o S ——'———( R+k—)+Zp.,9i'- = (pv,)

TR e o, dr+°‘fax zfax
sau
A B
————P———— —A——
£—~li( aT)+Z dp"-&» —I-Q—Ri+ (3.45
e (v a2 L e wh s S

Asadar, partea dreapti a ecuafiei (3.45) reprezintd incaizirea neadiabaticd
produsa prin: - convergenta unui flux molecular de caldurd sensibila (4);

- disiparea prin frecare (g);

- iransformarile de fazi (B);,

- convergenta unui flux net de radiafie (— iﬁ)
P &,
Conductivitatea termic, k are dimensiunea L7 ca §i viscozitatea cinematica v
sau difuzvitatea.
Intr-un fluid incompresibil pentru care nu existd radiafie i schimbiri de
fazd, ecuafia (3.45) se reduce la ecuatia clasicd a transportului de energie (difuzia
energiel).

or T

=k— 345
. a e G:42)

ov
Daca fluidul nu este in migcare, din ecuafia (3.45) dispare termenul png—.

Raportul fluxului de cildurd produs prin vitezele continuumului la cel
produs prin inducfie moleculara se estimeaza prin numdrul Peclet P,:

UL

= T (3.46)
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30°C; 1a apa, la presiunea atmosfericd normald, variaz3 pentru acelasi domeniu al
temperaturii de la 0,0013 la 0,0015 cm’s™.
Cele mai mici viteze observabile sunt de ordinul 1 cm s™. Asadar, cu exceptia
fenomenelor de scard extrem de micad, numérul Peclet in natura, este intotdeauna
mare. Dacd compozifia unui sistem variazi in spafiu si timp, fluxul molecular al
cildurii sensibile nu poate fi precizat riguros numai prin gradientul temperaturii,
pentru cd el depinde slab, de gradientul concentrafiei. Din acelasi motiv,
dependenta slabd a fluxului de difuze de gradientul de temperatura, ecuatia
(3.9) nu mai este valabila. .

Aceastd cuplare a fenomenelor moleculare joaci un rol important in teoria
proceselor ireversibile; in cazul interactiei aer-mare, in stratul subfire al interfefei,
unde diferenta de temperaturd dintre mare §i aer este mare.
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CAPITOLUL 4

ACTIUNEA VANTULUI ASUPRA MARII

Atmosfera §i oczanul sunt infim cuplate §i reciproc interactive. Totusi,
transferul energetic intre cele doud medii este predominant unidirecfional, prin
faptul ca energia cineticd este transferatd semnificativ numai de la aer la mare,
iar fluxul de vapori de api si cildurd surt in cea mai mare parte direcfionate de la
mare la aer. Inainte de a cerceta comportarea vantului in detalii la suprafaa
mdrii, vom prezenta citeva informafii legate de suprafa;a miri in relafie cu
vantul.

Perturbatiile mai mult sau mai pufin periodice ale mprafeta marii, inifiate
de cauze atmosferice, seismice §i astronomice, determini $l cuprind peroade de la
107 s la 10° sec (Munk 1951). Energia este concentratd in undele gravitationale
obignuite (perioada 1-30 sec) ;i In maree (perioada 12-24 ore). Tabelul 4.1 §
Fig. 4.1 prezintd un posibil aranjament care este analog cu benlee spectrulm
*leotfomagnetlc

Tabel 4.1. O clasificare a undelor oceanice de suprafatd prin perioadi sau frecventit

Numele undei Feinsacees) Banda de frecventi(cps)
Capilaritate _ 0 1x107! @ 1x10'
Ultragravitate 1x10™ 1x10° 1x10* 1x10°
Gravitatie 1x10° 3x10! 1x10° 3,33x1072
Infragravitatie 3x10! 3x10%* 3,33x10% | 3,33x107°
Perioada lunga 310 | 8,64x10°" | 3,33x107 1,16x10°
Telurice 8.64x10° ® 1,16x107° 0
* S minute; **=24h
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5 % 10
l hhdege ™0 sec =

Enargie (L?)
(scald arbitrard)

w8 w0 w0t w0 w2 o @
Frecventa (cicli pe secunda)

Fig. 4.1. Reprezentarea schematici a emergiei continute in undele de suprafati ale oceanului
(dupd Kinsman, 1965)

Curba care reprezintd valorile energiei confinutd in undele e suprafati ale
oceanului nu este rezultatul unor misuritori ci ‘o apreciere dupa spectrul puterilor
(Kinsman, 1965). Figura sugereazi ca domeniul undelor gravitationale dirijate de
vant confine mai multd mu’giedemtoriwealtibmdi

Cele mai interesante pentru marinari §i cercetitorii de coastd sunt undeie
gravitafionale dirijate de vart "valurile mérii"

4.1. Undele generate de vant

Din impulsul transferat de la aer la mare, numai o parte cantitativ redusa
este utilizatd in mod direct in crearea curenfilor marini; cea mai mare parte
creeazd undele gravitafionale de suprafai (Stewart, 1974). Cat din impuls este
implicat in generare a undelor este greu de stabilit direct, datoritd migcérilor care
fluctueazi rapid in stratul limit3. Cele mai multe probleme legate de interpretarea
observafiilor instrumentale §i operafionale inerente in cercetirile empirice din
stratul limita sunt deschise in ceea ce privegte estimarea fluxului impulsului der-
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mare cedat pentru generarea undelor de suprafafa. Mecanismul prin care
impulsul este transferat de la vant sau unde la curenfi este aproape necunoscut.

4.1.1. Clasificarea undelor generate de vant

Valurile formate de vant pot i clasificate in trei tipuri:

- mare de vant;
- huld marina;
- brizangi.

Valurile formate §i mentinute de vint se numesc mare de vant, in timp ce,
cele care scapd de influenta vantului care le-a generat se numesc huld . Marea de
vant in mod obisnuit este de perioadd mai scurtd (frecvenfd mai ridicatd) decit
hula marini. Al treilea tip de val generat de vant este reprezentat de valuri de
resacd sau brizante, care apar in apropierea firmului cind viteza valului scade.
Terminologia folositd in descrierea unui val este simpld si in Fig. 4.2 am

reprezentat un val ideal.
L

A At

creasta

7y

Deplasarea 2
particulelor de apa

1 " depresiuni 3 b

Fig. 4.2. Schita caracteristicilor importante ale valurilor si a deplasarii particulelor de apZ.

In aceastd reprezentare simplificati, L = lungimea valului (lungimea de
und3); T - perioada valului = intervalul de timp mésurat in secunde in care cele
doud creste succesive de val trec prin dreptul unui punct fix; A - indlfimea
masurata pe verticald, dintre creasta si depresiune; ¢ - viteza valului; ¢ = L/T.

in apa adinci avanseazi numai forma valului, apa insisi deplasindu-se
inainte foarte pufin. Desigur cd toatd lumea a observat o miscare ritmicd de
coborare §i ridicare a unui mic obiect sau a barcii la trecerea valului. Forma
valului se transmite pe orizontatald, de-a lungul suprafefei apei, dar obiectul sau
barca n-au migcare pe orizontald. Prin urmare, cnd se discutd deplasarea
valului, trebuie s se faca distincfie intre propagarea formei valului si deplasarea
particulelor de apd. Adica se deplaseaza energia nu §i materia. )

Cand valurile se formeaza in apa adinci, particulele de api de la suprafai
descriu o traiectorie orbitald, de forma unei elipse verticale a cirei axi mare
corespunde cu indlfimea valului. Deoarece participi simultan numeroase
particule de apd, care in acelagi moment ocupa diferite pozfii pe traiectoria lor,
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se va forma un val alungit ce pare ci avanseazi din cauzi ci miscarea orbitala
continud.
inlfimea i perioada valurilor generate de vént depmd de trei factori:
-1° viteze vantului;
-2° durata sau timpul de acfiune a vantului;
-3° priza sau intinderea zonei marine asupra cireia acfioneazi masele de aer in
migcare.

Efectul absolut al acestor factori nu este suficient 13murit dar exista relafii
intre aceste marimi, relafii cunoscute §i utile. Cea mai obignuitd caracteristicd a
undelor gravitafionale este neregularitatea lor, care este foarte pronuntatd la
marea de vant, dar mai pufin pronuntati la huld. Cand valurile "mare de vant"
parasesc aria unde au fost generate §i unde se aflau sub influenfa imediatd a
vantului, valurile cu perioadd mai fungi §i viteze mai mari depisesc valurile mai
mici si mai lente. Astfel, valurile vor fi mai uniforme, cele cu dimensiuni similare
avand tendinta de a se deplasa paralel, datorita vitezelor lor asemanitoare.
Acestea sunt valurile de "huld". Deplasandu-se din ce in ce mai mult de regiunea
generatoare, valurile de hula cresc ca lungime §i perioadd, dar pierd ca inalfime.
Un anumit tip de val poate si traverseze un intreg ocean. W. Munk si
colaboratorii de la Institutul Oceanografic Scripps au observat valuri generate in
largul jarmului Noii Zeelande care au traversat Pacificul, spargandu-se pe coasta
Alaskai.

4.2. Aparitia i propagarea undelor de suprafati .

Undele in fluide rezultd din actiunea forfelor asupra particulelor de fluid
care s-au deplasat din pozfia lor de echilibru. Forele pot fi de mai multe felun:
de compresibilitate, gravntape rotafie sau electromagentice. Undele de gravitatie
se propaga orizontal §i pot exista numai dacd fluidul are o suprafafi libera § o
discontinuitate intema in densitate.

Aceste unde se caracterizeazi prin migcarea particulelor de fluid in plan
vertical (vez Fig. 4.2), perpendlcular pe directia de deplasare a undei (forja
acfioneazi in plan vertical). Se mai numesc §i unde transversale. Mecanismul de
propagare al undelor de gravitatie este mai ugor de infeles prin considerarea unei
perturbatii la suprafata liberd a unui fluid incompresibil, ca apa.

Presupunem ca in Fig. 4.3 ci existd o depresiune la suprafafa libera,
centrati in onigine (x = 0) la momentul 1= fo.
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x=0
Fig. 4.3. Propagarea undei gravitationale de suprafati printr-o depresiune de la momentul ¢ = fo.

Astfel, 1a momentul ¢ = #, vor fi depresiuni de ambele parfi ale perturbatiei
initiale. Incd o data, gradienfii orizontali de presiune, neechilibrafi vor determina
accelerafii in depresiuni §i rezultatul va fi propagarea perturbafiei in afard,
datoritd convergenfei orizontale care altemeazi cu divergenfa in coloanele
individuale de fluid.

4.2.1. Teoria generald a undeler in fluide

Undele armonice tind si fie generate in fluide perturbate ori de cite ori
interactiile nelineare si efectele nelineare sunt mici.

Tinind sema de aproximatia Boussinesq §i nesemnificafia componentelor
verticale ale fortei Coriolis, ecuatiile de migcare se vor scrie:

d *}7 1: =
(at+ka +p0Vp-—F

ot p, Oz

Marimile ¥, F, sunt termenii fortd care in acest context reprezinti nu numai
gradienfii de presiune §i viscoztate impuse din exterior, dar §i interactile
nelineare care includ fortele de presiune Reynolds. Diferenfierea ultimei ecuafii si

r £

d
% cu ajutorul ecuafiei (3.32): ng— = N*w, determini:

eliminarea lui
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7 1"
(2wl L2 2
\& pxa a T

4

unde Fr reprezinta produsul vitezelor orizontale si gradientii g, precum §i oric;e
P

efecte neadiabatice care n-au fost considerate in ecuatia (3. 33).
Sistemul ecuafiilor de bazi se scrie:

ou_ L, OlP|_
ot ﬂ+6x(po)—p’

Ay AN

ﬁ”at ay( 0)—F’

w v w_ “n
x oy o

(Bl 2fe)]
(8t +N]W ax[az(po] a T

in cele mai multe cazuri, solufia generald a ecuafiei (4.1) poate fi exprimata
printr-o suma de termeni de forma:

S - o 0 K-t
[u; v; p’]=[[U,.(x, 1), V, (%, t); P (%, t)]%g}x,(z)-e" N

w=w,(%,1)
#=numarul de unda pe directie verticala,
k = numirul de undi pe orizontal |k f = /> +m®
Sumarea se realizeazi peste toate valorile posibile ale lui n. x este adimensional.
Solutia (4.2) are caracterul unei unde armonice orizontale, progresive, dacd
variafia relativa a amplitudinilor vitezei fati de lungimea de unda sau o perioada
a undei este mica:

4.2)

Vin(/*, W') << k ln(V W) <<o 4.3)
Cand solu;nle (4.2) sunt introduse in partea omogma a setului de ecuatii (4.1),
tofi termenii din primele trei ecuafii vor confine factorul % care se scoate in
factor. In ultima ecuafie dependenfa de z se elimind, considerind ci y, §i n
satisfac ecuatia:
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+n'y, = 4.4)

Amplitudinile cu stelufa din ecuafia (4.2) sunt constante daci funcfiile de forja
sunt zero. Substituirea lor in partea omogeni a setului de ecuafii (4.1) determini
un set de ecuatii algebrice lineare dacd N §i / sunt constante.

O solufie netriviald a acestui set este posibild numai dacd daermmanml
coeﬁc:enplor este zero. Diacd notdm cu / §i m numerele de unda pe directiile x §i y
(k' = F + m") se obfine ecuatia ﬁecven;el
—io -f .0 il

I R S
i 0 = —ion o —(N - -~ -~ f2(=0(4.5)

mm n
0 0 N*-o° ion

Ca urmare se obtine ca:
2 2
, N -o

K (4.6)

Structura perturbatiei depinde de semnul lui 7. La undele de la suprafafa
marii % <<1. Forta Coriolis este nerelevanti in acest caz, cel pufin intr-o primi
aproximatie. Cand f=0, dupa subst:ltmr& ecua;la (4.6) in ecuatia (4.4). se

obfine:
& NY |
az)’( - kz{ (m) }X =0.. @7

2
Aceastd ecuafie este hiperbolici ori de céte ori (—g’—) <1. in acst caz
amplitudinea perturbafiei variazi exponential de;a lungul verticalei.

O structura diferita se obfine cind (%) > 1. Aceasta este tipicd pentru
perturbafia dzezvoltati relat?v mult pe orizontald §i ca urmare pentru un raport de
aspect (%) ~kD <<1. In acest caz, presiunea este hidrostatici, ceea ce
inseamna ci @ este neglijabild in ecuatia de migcare pe verticala.

ot

2

or*

La fel, in ecuafia (4.1).
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N2
C_u£<1si(—) >>1,
® ) :

o 2 ) 2
n’ =N? LS (E) (4.8)

o’ —f : S
unde c, are dimensiunea unei viteze.
Solutiile ecuafiei (4.4) nu sunt trigonometrice. Perturbafia este proportionala cu:
’ 1(kF+nz—a)
e 4.9)

care presupune o componentd care se propaga vertical.

Intr-un fluid cu adincime limitatd D, marginit de suprafete plan orizontale,
numirul de undi vertical trebuie si fie o valoare proprie care si facd w zero la
margini.

nD= ]ZD=m (s=12,3,...) (4.10)

s" reprezintd "modul" solufiei i este un numdr intreg. Daci elimindm » intre
ecuafpile (4.8) si (4.10) se stabileste o relafie de dispersie intre w i k pentru
undele inteme inerfiale, gravitationale in fluide cu stratificare constantd. In cazul
unei stratificini verticale variabile, N = N(z), parametrul ¢, - constant, satisface
condifia de cuantificare:

Dn, =sﬁ=cil N(z)dz (4.10)

3

asa cum a aritat de exemplu Hasselmann (1970). Integrala (4.10) se extinde
peste tot domeniul fluidului.

4.2.2. Campul vitezelor undelor de amplitudine mic3

Undele de suprafaji furizeazi cea mai obignuitd demonstrafie a interacfiei
aer-mare.
a. Solugia generald a ecuatiilor lineare de migcare

Daci k este vectorul numir de undi, cu valoare absoluti k, abaterea
%(%,t)a suprafejei mirii de ia nivelul sdu mediu se poate reprezenta prin partea
reald a seriei:

Y%, 1)=THE, 1)= ;Ake“"i'“’ (4.11)
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sau prin integrala Fourier corespunzitoare. In general, amplitudinile 4; nu sunt
constante. intr-adevir, cind privim de sus suprafafa mirii, observim aparifia
unor creste noi de unde in timp ce altele dispar. Lafimea acestor creste, rareori
este mai mare decat de doud sau trei ori distanfa dintre creste. Aparenta tranzifie
a cAmpului de unde sau se datoreazi numai interferenfei trenurilor de unde de
frecvente si directii diferite, dar §i vanafiilor fazelor §i amplitudinilor undelor.
Observatiile aratd ci migcarea asociatd cu deformarea suprafetei (ec.(4.11)) este

2
aproape irotafionald §i ¢ (\Z)—) << 1L

Se va arita mai jos cd produsele componentelor vitezei sunt neglijabile
intr-o prima aproximatie, cu condifia ca panta suprafegei, V& sa fie pretutindeni,
mica. Ca urmare, migcarea poate fi reprezentatd prin solutiile (4.2) ale setului de
ecuatii (4.1) cu condifia suplimentard (4.4). Cand ne raportim la undele de
suprafati, densitatea in fiecare din cele doui fluide se considera constantd; N si g
au caracterul functiei delta care este zero peste tot cu excepfia interfefei. Deci din
ecuafia (4.6) rezultd cd n=ik Ecuafia (4.4) scrisd pentru cele doui fluide,
separate, este: '

Z’f—kﬁ:o 4.12)

Ca urmare, putem scrie solutia (4.2) astfel:

. - . k

V=U(z)+V%’—t—— — )+
i L X %
oz* k* ot
p_p@_ 0 |_ P oo
Po p, - Otoz ] & k* 0z

Expresiile (4.13) satisfac sistemul (4.1) pentru f=0. Ultimele egalitifi
aproximative devin exacte daca 4, = ct. Desi in (4.13) am omis indicele & pentru
prescurtare, se intelege ca ecuatiile precedente se aplicd unei componente Fourier
individuale. Vitezele sunt compuse din suma terenurilor de forma (4.13).

w= =—iy  (ode'E™ (4.13)
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b. Condifiile de limitd

Viteza verticald perturbatorie trebuie si dispar3 la inilfime finitd. Dac3 se
considerd baza mérii platd, la o adincime z =~ D, viteza verticali trebuie si fie
ZE10: '

w—=>0 2z

w=0 z==-D
La suprafata marii, vitezele normale in aer si in ap3 trebuie s3 fie egale cu
viteza cu care se deplaseazi interfata. Dacd panta este mic3, viteza normala poate
fi aproximata prin viteza verticald. Atunci, pentru ambele medii vom avea:
: &

—mw,

ot
Ecuatia complementard (4.12) este exponentiald. Integralele particulare care
satisfac condifiile de limit3 in aer (z > 0) §i in api (z < 0) sunt date de:

w:-o

(xa )k = e_h
. _shk(z+D) (4.14)
(X«w)k - Sth

Daci introducem (4.14) in (4.13) se observa ci vitezele perturbafiilor orizontale
au semne opuse la cele doud fefe ale interfefei (z = 0). Discontinuitatea in viteza
s-ar putea si apard numai intr-o migcare complet nevascoasd. Considerarea
vascoztitii conduce obligatoriu la o corecfie a vitezei.

Viteza verticald la interfajd este continui §i proportionald cu: -

Aw (&) =%,(0)=%,(0)=1

4.2.3. Caracteristicile fizice ale undelor de suprafata
a. Relatia de dispersie
Din definifia vitezei potenfiale [ v, = g intr-o migcare irotationald §i din
i
ecuafia (4.13) se deduce ci viteza perturbafiei este precizatd prin gradientul
vitezei potenfiale:
1(ox ae)

o= Zm 0\ % 5t (4.15)

Cu: &F, 1)si x(&(*)
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1 s
Ciand ecuafia (4.15) se introduce In integrala Bernoulli: %?—+—2-v12 +-§+¢ =ct,

si rezultatul il aplicAm unui elemeni de fluid de apd imediat sub interfajd se

obtine:
1( oy, al&) _
{pwg k2 az : atz k +pw +gpwz

£

2o, 2| Lwp.chiDr g8 45, 0= 20 @10

(€ - are directia normalei de suprafafd)
in aer, in acelasi mod vom obfine:

{—(m &)k+gﬁ.}+p..(&) PO (416)

Presiunea pe cele doui fefe ale interfejei poate s3 varieze numai din cauza

tensiunii superficiale (Ap c{ +—J = -szgJ

PL®)- P.(®)=—0VE=0Tk,

z=E&(x y)care se abateusordelaz=0
Daci scidem ecuaia (4.16") din ecuafia (4.16) obfinem:

1 _ ,
217 (pueth kD+p, )0, ~(p, = P, )g =0k’ (£, =0 (4.17)

Aceasti relafie este satisficutd daci { } este zero, pentru fiecare componenti
Fourier luata separat. Ca urmare, din condifia p, >> p,, se obtine: .

(p, — p,)g +ok® ok’
»_e = hkD=kgthkD  (4.18
p,cthkD+p, ke 1+ B “.18)

Ecuatia (4.18) este de Bazi pentru dispersia undelor de suprafajd in apa de

adancime D. Simbolul
ok* .
8o = g{l + ) (4.19)
Pw8

a fost introdus pentru abreviere. El reprezinti o accelerafie asociald cu tendm;a
atdt a gravitatiei cat §i a tensiunii superficiale de a restabili suprafaja de echilibru
plana si onzontala.

2

o =k

w
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b. Modificarea amplitudinii undei

Relatia de dispersie (4.18) este exactd numai daci amplitudinile A, sunt

< e 0
constante. Daca ele variazi in timp, operatorul 5§= ~i@& este Inlocuit cu:

6§ (_I_B_A "}ﬁ— 1(57-'»:)(8 )
5\ 4% —m)‘ =e at—-z(o A(t) (4.20)

Folosim acest operator in ecuafia (4.10) cu considerafiile din ecuafiile
4. 17) si (4.19) si obginem:

o L B (o w{%—zmg’t J+kg.}- Ak<r)=;f—m ©)- p, (0} (4:21)

Forcingul unei unde lineare nevascoase se vede ci se datoreste diferentei
de presiune din partea dreapti a ecuafiei (4.21). In teoria clasici a undelor s-a
presupus ca presiunea aerului la interfati p.(€) a fost constanta si egald cu p(0).
Ca urmare, partea stingd a ecuafiei (4.21) trebuie si fie de asemenea zero si
aceasta se poate numai daci termenii din suma sunt unul cite unul zerc pentru

04
toate valorile lui &k gi £ Termenul care confine 5 este In cuadraturd cu tof

ceilalfi termeni. El are valoarea zero §i trebuie s3 riméani zero pentru orice faza

particulard. Inseamni ci %ﬁ 0 pentru p(&) = p(0).

Diferenfialele de ordinul al II-lea, Py

inseamni ci amplitudinile undei trebuie si rimani constante, ca si cind nu ar
exista nici un forcing. Pentru restul capitolului vom considera presupunerea
clasici: p(&) = p(0) ca fiind satisficutd dest ne vom folosi §i de ecuatia completa
(4.21).

sunt de asemenea identic zero. Aceasta

¢. Raportul de aspect

Factorul 74 kD din ecuafia (4.18) este egal cu raportul amplitudinii vitezei
verticale la amplitudinea vitezei orizontale la interfaja §i poate, de aceea, sa fie
considerat ca o misura a raportului de aspect. Pentru adincimi mai mari decat
jumétatea unei lungimi de und3 kD > =, rezultd: 1—-th kD < 0,004.

Ca urmare, pentru astfel de adancimi:
chk(z+D :
shkD
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Relatia de dispersie (4.18) devine foarte simpla:
0° =gk 4.22)
Undele la care se aplica relafia de dispersie (4.22) sunt numite unde scurte sau de
apd adancd. Toate undele generate de vant la suprafaga deschisd a méarii intrd in
aceastd categorie. In ariile de coasti la undele de suprafajii (i pentru anumite
unde inteme), raportul de aspect poate deveni mic.
Cand 2kD < 1, aproximafia th kD ~ kD implicid o eroare mai mici decit
8%. Aceasta conduce la relafia de dispersie:
- af=gdD (4.23)
Componentele undei caracterizate prin aceastd relafie sunt denumite unde
lungi sauundedesuprafa;aaleapa’ Deci se poate spune c3 undele lungi au
raport de aspect mie §i trebuie sa satisfacd aproximatia echilibrului hidrostatic.
Perturbatia presiunii statice asociatd cu deformarea suprafefei este transmisi, in
acest caz, fundului mirii. Perturbatia presiunii la fundul mérii produsd de undele
apelor adanci este zero.
Componentele undei caracterizate prin 2z > 2kD > 1 pot simfi baza, dar
ele transmit numai partial perturbafia presiunii statice.

d. Vitezele de fazd §i grup

Componenta vitezei de fazi are aceeasi direcfie ca vectorul numir de undi
l?.Intmsitatezsac=%inap§ad§ndpoateﬁobﬁmﬂdinewaﬁa(4.22):

o g (&)

Pentru undele lungi, (kD <), accelerafia g. trebuie si fie multiplicati prin
factorul #h kD. Dmdﬁmpalmg.dm(4l9)s-apmndeduoedwtezadeﬁd
paatruapaadandaremmmxm,c_,cmd

k=gt =BeE
Pl ™} G

Undele cu numere de und3 fie mai mari, fie mai midi, trebuie si se migte mai
repede decit acelea cu numir de undi minim k,,. Wecelema:lmte,unddede
suprafa;amapaadmumﬁmctcnzatepm
Conin =23 € §; ki = 3,7 em™; 1o = 1,7 cm (425)

Tensiunea swerﬁcxaladevnmneghjabxli(g.-g)pm\mdemmlmg
decat 17 cm.

eUndele gravitationale lmglmapademprafaﬁ (2kD < 1) au o vitezd de
Jazd: (se vede din (4.23)):
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¢, =+/g.D (4.26)

care este independentd de numirul de und.
Viteza de grup cu care se transportd energia se poate obfine prin
substituirea lui © din ecuafia (4.18) in ecuatia:
ow aw k 3

Ca urmare; dupa o rearanjare:
a [1 W d’}

C, =—=

" 5 sthD Pw8e

Viteza de grup a undelor gravitaponale pure (g« = g) in apa adéncd (D — ») este
jumdtate din viteza de faza.

In undele foarte superficiale (2kD < 1), vitezele de grup si de fazi ale undelor
gravitafionale devin identice - 0 concluzie care reiese in mod evident direct din
((4.26) 51 (4.27)).

Péand acum nu s-a considerat o vitezi medie in fiecare mediu in parte. Se
poate arita (ex. Landau i Lifschitz, 1959) ci viteza de fazi a undelor
gravitafionale pure la limita celor dou fluide adanci neviscoase cu componentele
vitezei uniforme U, §i U, in aceeasi directie este dati prin:

1

U, +p,U - U -U_||?

c, pa pw ”i{p" pﬂc_p"pa( a "J} (4,28)
Pat P, Pt Pa Pyt P

(4.27)

unde ¢ = J% este viteza de fazi la suprafafa liberd a unui fluid in repaus.

oCondifiile sunt oarecum diferite cind undele se propagi din api linistitd
intr-un curent. Frecvenfa, faji de un observator fix, rimane invarianti in acest
caz, dar atdt viteza de fazi cit §i numirul de undi se modifici. In absenta
vantului (U,=0) putem omite indicele "w" care simbolizeazi componenta
curentului in directia propagirii undei. Dacd o undd in apa linistitd este
caracterizati printr-o vitezi de fazi ¢ §i un numdr de undi % §i daci valorile
corespunzitoare la suprafafa unui curent profund fara viteza verticalad turbionari
sunt notate prin ¢’ §i K, necesitatea invariantei lui © va determina relafiile:

k'(U+c)=ke

kc*=ki*=g

fmpirtim cele doua ecuatii ca si eliminim numerele de undi k i ¥’ si vom ob;me
viteza curentului, ¢”

(4.29)
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12
= %{14_{”49 } (4.30)

c .
cand ¢=-4U, aceasta devine: c’=5=—2U, §i cum ¢’ =2c,, inseamni cd

vitezi de grup este egali cu viteza curentului opus. Pachetul de unde poate atunci
s3 nu se propage intr-un curent ascendent.
Viteza de fazi devine complexi pentru 4U < —c. Introducerea unei astfel

L ((] % 3
de viteze cu valoare complexd ¢’ = ; in ecuafia (4.1) evidenfiazd o amplitudine

exponentiald care scade.

4.2.4. Efectele vascozitati

Campul vitezelor undei implicd o migcare de forfecare §i care urmare va fi
influenfat de vascozitate i implicd o disipare lentd a energiei undei. Important
pentru cAmpul de viteze este ¢i vascozitatea stopeazi orice alunecare la interfaga
dintre cele doud fluide reale. De aceea este necesar si se modifice campul vitezei
nevascos §i irotafional (ecuafia (4.3) si (4.4)) care este discontinuu la interfafa.

Miscarea orbitald din cele doud fluide produce o inversare a forfecarii si ca
urmare, o vorticitate de sens opus la interfagd. Viascoztatea difuzeazd aceastd
vorticitate in ambele fluide. Distanta pe care aceastd vorticitate penetreazi
inaintea schumbarii semnului sdu, depinde numai de vascoztatea v §i frecvenia o.
Pentru o anumitd unda, distanta este asadar proporfionald cu doua lungimi care
pot fi diferite fard <3 se prarda generalitatea, prin:

o

2 2
8, =\/ - 8:,=\/-3”+ (4.31)
(0} (0}

unde indicii a §i w reprezintd din nou aerul §i apa. Lungimile din (4.31) nu
trebuie confundate cu grosimea substraturilor pentru o vitezi constantd, cum le-
am prezentat in (2.25).

Raportul celor doud mase de fluid afectate prin difuzia vascoasi a vorticitifii de

la interfafd este:
P 8 _Pu V1
h= o, 5, o v, T 200 (432)
Pentru unde gravitafionale, inegalitatea: '
|kd<<1 (4.33)

este Intotdeauna satisfacuta in ambele fluide.
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) Aceasta inseamnd ci in undele gravitafionale adincimea stratului limiti
vascos este intotdeauna mici in comparafie cu lungimea de undi si raza de
curburd a interfefei. Distribufia vitezei in interiorul acestui strat limitd viscos
poate fi reprezentatd prin adiugarea unui vector vitezi # la viteza I dati de
ecuafia (4.3). Acest cAmp secundar de viteze depinde numai de: vAscoztate,
distanta de .la interfafd si timp. El poate fi presupus independent de ondulafia
interfefei din cauza inegalitafii (4.33).

Consideram axa x in directia de propagare, luim (u=|#|, v=|V']) si notdm
distanta verticala de la interfati prin
. Z'=z-§&

Ecuafia de bazi a migcarii (aproximativi) pentru u este:

ou u

ot o
cu indicii pentru aer §i respectiv apd. La interfafd, viteza tangenfiald combinati
(u+v) gi fluxul vertical al impulsului trebuie si fie continue. La o distanfi
infinit3, ambele trebuie s fie zero. Neglijand termenii de ordinul 48’ i p, ultima
ecuafie in condifiiie la limitd menfionate este satisficuti de partea reald a
expresiilor:

u, N %f—::exp{(i— Dz’ /8, +i(kx—ot)} =
m2Aoexp{(i-1)z'/8 +i(kc—ot)},

u, =f—f§-uexp{(l—i)z’/8; +i(flc—wt)=0 (4.34)
Ciand aceste viteze orizontale sunt adiugate la vitezele undei nevdscoase si
irotationale (4.3), se observi cd miscarea apei nu este afectatd semnificativ prin
difuzia vorticititii. Interfaja se miged cu apa. Apa antreneazi de asemenea
straturile inferioare de aer de-a lungul ei.

Viteza perturbatiei orizontale i§i schimbd semnul deasupra interfefei la o
distanti de ordinul lui 8/,. Forfecarea putemnic inversati care rezult3 este cea care
determini menfinerea turbulentei in aer in apropierea interfefei. Desi o optime
dintr-o lungime de und3, ea tinde si contracareze forta vantului din apropierea
crestei v; ea intensifici forfecarea (forta) vantului in depresiunea undei.
Instabilitatea dinamica cauzati de forfecarea intensificatd favorizeazi dezvoltarea
undelor secundare de capilaritate sau undelor gravitafionale scurte. Aceasta aré
urmdri importante asupra cresterii undelor lungi.
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4.3. Mecanisme privind generarea §i cregterea undelor

Cresterea undelor produse de vint a fost asociatd in ultimii ani cu citeva
mecanisme diferite. Acestea pot fi formulate separat, desi ele sunt active simultan.
a) Unul dintre aceste mecanisme, considerat mai intii de Phillips (1957) implici
0 rezonantd intre undele de suprafafi si fluctuatiile presiunii aerului.

b) Alt mecanism, formulat de Miles in acelagi an, implica interacfia dintre unde §i
perturbatiile induse de presiunea aerului.

c) Al treilea mecanism elaborat de Longuet-Higgins (1952) unphd capacitatea
vantului de a transfera rapid energia womponentelor undei mai scurte care apoi o
pot transmite undelor mai lungi - procesul maser.

Aceste mecanisme sunt agadar legate de anomaliile presiunii de-a lungul
suprafetei, anormalii care pot fi induse parfial prin ondulatiile suprafefei; ele se
vor intensifica parfial de la curentii turbionari intdmplétori din vantul turbulent.

Partea indusd se deplaseazi cu componenta undei, la viteza sa de fazi. Pe
de altd parte, partea aleatocre nu este funcfional legati de campull undei.
intregul cAmp al presiunii de-a lungul suprafetei poate fi reprezentat fird a pierde
generalitatea printr-o serie Fourier de forma:

pi, — Py = Z{IUE, D)+ (m+in)p 0’k A(k, 1)’} (4.35)
Py, — Py = Z{Ilk, ) +(m+in)p 0’k A(k, 1)e' ™

Cantitatea TI(k, f)exp(~iot) = TI{k, #)exp{(~it,/gk)} este spectrul
amplitudine in domeniul numdrului de undd a fluctuatiilor intamplitoare ale
presiunii. Termenul al doilea dintre acolade reprezinti in mod similar
componenta indusd a presiunii. Coeficienfil inducfiei m §i n pot depinde de
numarul de unda dar nu de ampljtudine

Mecanismul a) se regdseste in primul termen din partea dreapti a ecuatiei
(4.35), iar b) prin ultimul termen al ecuatiei (4.35).

Stratu! limita al atmosferei este aproape intotdeauna turbulent si chiar
atunci cind pe suprafafa mairii este o zond linistiti, pot si apari valuri pe
suprafata netedd prin acfiunea fluctuafiilor intAmplatoare ale presiunii asociate
vartgjurilor aerului turbulent din vecinitate. Reciproc, fluctuatiile perturbi
curentul de aer §i in astfél de condifii perturbd in mod sistematic presiunea din
stratul limita. Amplitudinea acestor fluctuatii ale presiunii este foarte mici, dar in
anumite condifii, ele pot avea o acfiune important3. Ele sunt cauzate de curenfii
turbionari care sunt transportati de vant la o vitezi de advectie U » §i advectia lor
orizontala poate determina o generare preferenfiald a unor unde de suprafagi.

Teoria interacfiei rezonante trebuie si stabilerscd relafii intre
caracteristicile undei gi structura turbulentd a véntului deasupra mdrii.

In ceea ce priveste interactiile induse, s-a observat ci fluctuatiile
intdmplatoare ale presiunii aerului pot genera perturbafii ondulatorii
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asemdnitoare, chiar pe o suprafati netedd a apei. In consecingi, deformarea
Wm@mwﬂd&mﬂ. Aceasta induce un nou mod de
fluctuatie a presiunu care nu este intAmplitoare ci este cuplati cu undele. Daci
aceastd presiune indusi e asimetrici, cu presiune mai mare in spatele crestei unde
apa e absorbitd (se pierde) decit in fafi unde ea sporeste (se ridicd), atunci
energia si impulsul sunt transferate de la vantul mediu la unde.

Mecanismul transferului de energie de Ia vant la api este diferenfa dintre
presiunea normal la interfafi pe directia vantului §i cea adipostitd la vant pentru
fiecare creastd de val.

Astfel, dac3 presupunerea este adevirati, atunci pot creste undele numai
dacd fluxul normal de energie de la suprafata apei- depiseste rata de disipare a
energiei prin vascozitate moleculari.

Aceste doud teorii de cregterea undei, desi plauzibile, nu acoperi cu totul
mecanismele de generare. Experimentele §i observafiile au indicat ci i alte
procese diferite trebuie implicate. Unul dintre acestea este mecanismul maser
(Kinsman, 1965).

4.4. Predictia undsi si relatii semiempirice

Metodele care au fost folosite de diferifi cercetitori ca si stabileascid
spectrul undelor de la suprafata mérii sunt complet descrise 1n cartea lui Kinsman
(1965). Aceste spectre sunt de obicei caracterizate printr-un maxim pronunjat,
care corespunde aproximativ indlfimii medii a undei cum este vizuti de marinari.
Diferitele regularitifi pot fi suprapuse peste aceasti forma generala. .
Eforturile de determinare cantitativa a formei undelor observate, pe baza teoriei
fizice, au avut succes numai partial. Existd mai multe explicafii pentru aceasta: -
vdnsurile nu rdman constante; - condifiile sunt influenfate de radiafia de la alte
regiuni si cel mai important, poate, - limitdrile implicate de aplicarea teoriilor
lineare unei lumi fundamental neliniara.

Aceasta nu anuleazi rezultatele de profinzime ale acestor teorii, dar ca sa se
prevada starea mdrii - 0 necesitate operationald foarte importantd - este necesar
si se foloseasc relatii semiempirice §i dimensionale. _

Toate metodele de predictie implicd existenfa unui spectru similar de unde care
poate fi specificat printr-unul sau poate doi parametri. Acesti parametri trebuie s&
fie funcfii de predicfie ale cAmpului de vént, incluzind priza vantului §i durata.

Un parametru folosit in mod obisnuit este energia totald locald a undei sau
varianta suprafefei echivalente, £*, care este previzuti, de exemplu intr-un
model mai timpuriu dezvoltat de Preson, Newman §i James (1955); altul este asa
numitul ingltime semnificativi Hyp, nu concept introdus inifial de citre Sverdrup
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si Munk (1947), care reprezinti inilfimea medie a celui mai inalt a #reilea val
din toate valurile din trenul de unde.

Frecventa de undi semnificativi ;p, care corespunde la o undi
semmificativa, este de obicei apropiati de frecventa pentru care spectrul putere al
frecventelor are unul maxim. Pentru aceeasi rafiune, H,, este aproape egal cu
indlfimea raportatd de observatorul vizual. Daca specirele sunt similare, pot i
folosite fie indlfimea semnificativa, fie varianta pentri o 53 se precizeze complet
spectrul local al frecventelor.

Acesta poate fi dat prin formule empirice sau dimensionale care stabilesc,

de asemenea o relatie intre £ i parametrii undei Longuet-Higgnis (1952) au
obtinut teoretic urmitoarele expresii pentru Hyp, indlfimea medie a valului H, si
indltimea medie a celei mai inalte a 10-a undi:

' .

H, =283(£%)?

2
1

$H = 177(&%)2 (4.36)

—
H, =3,60(£%)*
10
|
A fost mult folositd o formuld semiempiricd pentru spectrul undelor
gravitafioale, obfinutd de Newman 1952. Ea are forma:

2
G(w) = k,g%0™ exp[-z(f—) } 437

@y

unde k; esté o constnta dimensionala, U viteza vantului Ia nivelui vasului (bordul
_&

vasului) §i @, = i este frecventa unei unde care se migcd cu aceastd vitezd,
Iniltimea maxima a spectrului Newman s-a gisit pentru frecvenia:
v e, = m°€ (4.38)

Integrala ecuatfiei (4.37) peste toate valorile freventelor este egald cu varianta
suprafefel marii §i de aceea este direct proportionald cu energia undei:

&% = zG(w)dw =k,g’w;’ =k, U%g™ (4.39)

unde k, = 0,0058 s dac Ui & sunt misurate cu aceleasi unitifi de lungime.
Un spectru similar consistent dimensional, care depinde numai de g, U,
priza vantului F, i durata T se poate defini sub forma:

a
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w, U 1 |
G, t,x")= e —°—, — —-) 4.40
.,Bg o’ o,F, To, (4.40)
Céand un vént sufli suficient de departe peste ocean (F,, T — ), densitatea
spectrala a energiei undelor se presupune independentd de prizd. Spectrul unei
astfel de miri "complet dezvoltat3” ar putea fi de forma

G(o)=Bg’o™ /((Z)") (4.41)

Ecua;ia (4.46) poate ﬁ usor integrata peste toate frecvenfele.
Luand _-E]— =0, obfinem

g2 =IG(m)da)= sgzw;‘f 6’ f(8)d0=Cg™U* (4.42)

Constanta C, s-a stabilit a fi de ordinul 10 Se deduce din (4.42)ci daci o mare
complet dezwoltatd este precizatd printr-un spectru de forma (4.41), energia ei
este dati de:

E=p, gt =CpU'g” (4.43)
Impulsul unei astfel de miri este proportional cu U
Relafia (4.42) §i expresia corespunzitoare pentru impuls ar fi putut fi obfinuti
direct din considerafii dimensionale.

Ele indica dependenta puternicd a mdrii de vitezd véntului. Aceasti
dependenfd nu afecteazd totusi, intregul domeniu al spectrului. De fapt, s-a
argumentat de citre Phillips cd, cregterea continud a aplitudinilor undei trebuie
sa fie limitatd de dezvoltarea instabilitdfilor la suprafatd §i prin spargerea
valurilor. Cand undele scurte cresc mai repede decant undele lungi, ele vor atinge
limita de crestere mai devreme. Odata ce ele au atins aceastd limitd va fi acelagi
bilant statistic intre spargere §i crestere, indiferent de vint. Pentru undele
neafectate de tensiunea superficiald, densitatea spectrald in domeniul de frecventa
unde se stabilegte un astfel de echilibru poate si depindd numai de acceleratiile
gravitationald si orbitald. Phillips a concluzionat pe bam argumentelor
dimensionale ¢ densitatea spectrald este datd prin:

G(), =Bg’e~ patru 0, <0 <0, (4.44)
unde o, - limita inferioard a domeniului de echilibru - variazi in general cu priza
§l durata; limita superioar a domeniului este definitd prin frecvenfa la care
tensiunea superficiald afecteaza miscarea:

w,=(p,g’/0)"
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Observatiile lui Kitigoradskii g Strelakov (1963) precum §i 3 altora menfionafi
de Phillips (1966) confirmi relafia (4.44) §i sugereazi ci: constanta
adimensionald este B~ 0,012 este 0,01. Aceeasi valoare a fost gisitd teoretic de
Longuet-Higgins (1969). g

De obicei expresia (4.44) nu poate fi adevératii pentru intreg spectrul care
se manifestd dependent de puterea (intensitatea) véntului. Funcfia nespecificatd f
din (4.41) trebuie luati zero pentru frecvene foarte joase.

Pe baza studiilor teoretice ale lui Kitaigorodskii §i observafiile de pe ocean
de citre vase, f a fost reprezentati de Pierson si Moskowitz (1964) sub forma:

Cl=iA2]] e

unde o =0,74 §i o, ;giU au fost determinate din observatiile de vant ia 19,5 m
indlfime. Exponentul » a fost ales cu valori de 2,3 sau 4. Diferentele care au
aparut au fost relativ mici degi A a dat un fit ugor mai bun al setului de observafii
decit celelalte doud. Pentru coeficientul ecuafiei (4.44) Person §i Moskowitz au
luat o valoare § = 0,008.

Spectrul (4.41) cu f din (4.45) a fost folosit de Kmyon (1969) ca si
calculeze viteza de drift Lagrangeani sau Stokes la suprafaid. El a gisit
urmatoarele rapoarte intre viteza medie de drept U, si viteza vantului misurata la
20 m deasupra suprafeei:

3,6% pentrun =2
—%=12,1% pentru n=3 " (4.46)
*  1,6% pentru n=4

Valoarea driftului suprafefei fusese estimat din observafiile driftului petelor de
ulei sau anvelopelor de plastic ca fiind aproximativ 3% din viteza vantului la
anemometru.
Indlfimea semnificativi H;, care corespunde spectrului de forma (4.41) se poate
calcula usor. Se introduce 4.42 cu ¢, = 0,01 in 4.36 §i se obfine:
UZ
"H,, =028 —) (4.47)
' g
Se poate arata ugor ci spectrul de forma (4.40) cu (4.45) are un singur maxim
care se obtine frecvenfa:

Hn ’
on g
@ e =(?) --[750,7g/Um (4.48).

Prevederea actuald a valurilor se pregiteste cu ajutorul unor diagrame.
Acestea se bazeazd pe doud metode: "metoda undei semnificative” bazati pe
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conceptul dezvoltat de Sverdrup i Munk, §i "metoda spectrului undei”, elaborati
de Pierson §i Neuman. Detalierea acestor metode impreuni cu exemple, diagrame
si multe referinfe ingineresti pot fi gisite in lucrarea lui Bretschneider (1966).
Ar fi de dorit ca si se inlocuiasci bazele statistice sau dimensionale actuale cu
predicfia operafionald a undelor prin aproximiri mai fizice.
Pentru aceasta ar trebui si se find seama de sursele care contribuie la modificarea
energiei. Aceasta nu poate fi ficutd pand cind nu se vor cunoaste mai bine
procesele nelineare ale interactiilor undi-und3 §i spargerea valurilor. Energia este
la fel deafeaatideac&epmosecadevmt

Metodele empirice prezente pentru prevederea valurilor nu pot fi mai bune
decit sunt garantate de calitatea i cantitatea datelor observafionale din care au
fost obfinute. In general, se pare totusi, dmreglstranlehnutateslprm
simplificate restrng acuratefea prevederilor valurilor mai pufin decit
incertitudinile din precizarea §i prevederea cimpului de vént.

4.5. Valurile brizante. Spargerea valurilor
4.5.1. Valuri brizante

Al treilea tip de val generat de vant reprezentat de valurile brizante apare
in zona fArmurilor inalte pe care le izbesc cu furie. Aceste valuri se deosebesc de
celelalte doud prin faptul ci particulele de apd nu mai sunt in migcare orbitald, ci
se deplaseazi citre firm. Aceasta are ca rezultat eliberarea umei cantitdfi de
energie indreptati spre plaji. Cand valurile ajung in zona de addncime mici se
modificd radical caracteristicile lor, cu excepfia perioadei. Lungimea de unda L si
viteza ¢ scad odatd cu reducerea adincimii; aceasti schimbare este micd pana
cdnd adincimea apei (h) este egald cu jumitate din lungimea de undi a valului.
Se spune ci la aceasti adincime valul "simte” fundul, iar indlfimea sa cregte
rapid. Valdsespargec&ndwtuapaxﬁaﬂdordmamstavalulmvadq:ﬁsl viteza
valului.
Stoks(lSSO)aaritatdspaigmvalmmmlargarelocdndmglnul crestei
(ca in figura 4.4) devine mai mic decit 120°.

Michell (1893) a gisit condifia de spargere a valului ca fiind o =120°

oorspmdtm' rapomxlm HIL= 177.
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Profilul undei

y Fig. 4.4. Creasta undei 5i unghiul crestei

s

e
Intensitatea spargerii valurilor depinde de intensitatea vantului. Astfel pentru
viteza vantului de 4 m/sec apar cafiva "cai albi", creste inspumate, iar pe masurd
ce vantul se intensifici creste numarul de "cai albi".
La viteze de 15-16 m/s marea este incircatd de spuma3 gi incepe s3 se umfle pe
direcia vantului. Cand vantul este de forfa uraganelor aerul intreg este plin de
spuma valurilor, iar marea complet alba impiedica vizibilitatea.
~ Spargerea valurilor in zona din apropierea fdrmului urmatd de transferul de
energie citre plaj, creeazi o ambian{d unde condifiile se modificd rapid.
Aici apar fluctuafii considerabile ale vitezei i directiei curenfilor. Viteza
curentului variazi in primul rand datoritd grupdrii tipurilor similare de valuri: de
exemplu o secventa de valuri inaltd urmata de o secvenja de valuri joase.

4.5.2. Semnificatia meteorologic a spargerii valurilor

in undele (valurile) care se parg sunt prinse volume de aer si astfel se
formeaza bule de aer mici §i multe in mare. Se mai formeazi bule céind piciturile
de apa lovesc suprafaa marii sau cand ninge i fulgii de nea se topesc la
suprafata apei. Formarea de bule este foarte importantd in sistemul ocean-
atmosfera, spentru ca bulele sunt o sursd majora de O,, CO,, SO, si alte multe
gaze dizolvate in apa oceanului (Junge, 1972). Spargerea valurilor la suprafaja
marii determind formarea 1n continuu de picatun de apa care sunt imprastiate in
aer cafiva cm in sus. La acest nivel, dacd vantul este suficient de intens, aceste
picaturi se unesc cu picaturile din crestele albe ale valurilor. Acest fapt este bine
ilustrat de cuvintele lui Kraus (1972): "Bulele de aer din apa §i piciturile de api
din aer extind aria de interacfie dintre cele doud fluide".

Piciturile mari nu stau multd vreme in aer pentru ci sedimenteazi iar
picdturile mici se evapord rapid. In urma evepordrii picdturilor de apd riméan
nuclee de sare marind, care participa ca nuclei de condensare in ciclul hidrologic:
Aceste particule de sare constituie componente ale aerosolului marin §i participa
efectiv la procesele de vreme pentru cd datoritd vantului si turbulentei sunt
purtate pe arii foarte largi si la indlfimi mari (Junge, 1963; Roll, 1965; Hobbs,
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1971; Mason, 1971). intoarcerea particulelor de aerosol marin inapoi la mare se
face prin sedimentare §i precipitare.

Corespunzitor cu cele calculate de Erikson (1959), sarea este produs3 pe
arii largi deasupra oceanului cu o rati de aproximativ 109 tone/an, presupunind
ci aproximativ 0,3% din intreg oceanul este acoperit cu valuri care se sparg. El a
considerat ¢ timpul de viagl al particulelor de sare marini in atmosfer este de
citeva zle si a estimat c3 aprommahv 90% din particulele de sare precipiti
deasupra oceanului.

Pe uscat timpul de viafd al particulelor de sare este mult mai mare: "pe

uscat, timpul de viagi al sdrii de mare poate s3 varieze de la cifiva ani in ariile
umede la sute de ani in ariile acide" (Erikson).
Spectrul dimensional al piciturilor a fost serios investigat de Blanchard si
Woodcock (1957). Cele mai mari picituri observate de acesti cercetitori au avut
diametre de 1500 mm §i corespund unei particule uscate de sare cu razi de
aproximativ 25 mm. Cele mai mici picturi la atingerea suprafetei oceanului in
"caii albi" au awvut diametre de aproximativ 100 mm corespunzitoare unei
particule uscate de sare de aproximativ 2 mm razi. Piciturile cu diametre mai
mici de 300 mm tind si se dizolve in solufie. Blanchard §i Woodcock au gisit cd
majoritatea piciturilor sunt mai mici decdt 200 mm in diametru si rata de
producere a particulelor in vecinitatea undei care se sparge este aproximativ
30 em™sec™

Au gasnt, de asemenea cd impactul unei picituri de ploaie cu suprafafa apei
produce picdturi de aproximativ 50 mm diametru. Picdturile de ploaie mai mari
cresc numdrul de bule de aer §i determind patrunderea lor mai in profinzime. De
exemplu: impactul unei picituri de ploaie de aproximativ 0,4 mm diametru,
determind formrea a doud sau trei bule care se obfin la 1-3 mm sub suprafafa
apei, in timp ce unpactul unei picaturi mari de ploaie, de aproximativ 4-5 mm
diametru produce mai multe sute de bule, din care citeva penetreazi cifiva cm
sub suprafz{a apei.

Topirea fulgilor de nea determini formarea bulelor de aer cu diametru mediu de
40 mm.

Medwin (1970) a observat formarea a miliarde de bule mici cind praful
continental §i aerosolul lovesc suprafafa marii.
(“andobulasespargetmjetdeapéesteazvarhtm sus(cuo vntmtxpwa intre 10
si 100 m sec™). Jetul este instabil §i de dezintegreazi in doud pand la 10
particule, fiecare cu dimensiunea de ordinul zecimii din dimensiunea pamculelor
inifiale de aer (Fig.4. 5)
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Aceste particule fumizeazi particule de sare marinid mai mari decat 1 um razi.
Se crede ci nucleii de sare mici observafi in atmosferd (cifiva cu raze mai mici
0,1 pm) sunt rezultatul fragmentdrii peliculei de lichid a bulei in 100-200
particule mici (Mason, 1957).

Spargerea bulelor la suprafafa marii este mnportanti in eled:natat&
atmosferei (Blanchard, 1963).

4.5.3. Contaminarea suprafetei marii

S-a constatat ci unele procese de interactie ocean-atmosferd sunt stabile
datoritd poluarii marii. Astfel, Kraus (1972) a aritat c3 vitezele cu care piciturile
sunt aruncate prin spargerea unei bule de aer scad considerabil daci marea este
acoperita cu pelicule de ulei. De asemenea contaminarea marii cu ulei. determind
inhibarea undelor de capilaritate. Fenomenul de evaporare este intirziat atunci
cand este prezenta pelicula de uleiuri la suprafaga marii (La Mer, 1962).
Suprafata marii este contaminati in mod natural de praful de pe continente §i cu
pelicule de uleiuri datorita fitoplanctonului.

Omul din pacate a intervenit nefast in contaminarea marilor prin folosirea
Oceanului Lumii ca groapa de gunoi; multe zeci de milioane de tone de degeuri
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domestice §i industriale ajung in mare anual fie direct, fie prin sedimentare din
atmosferd. Numai poluarea cu uleiuri este mai mare de 5 x 10° tone (Blumer,
1971; Brummage 1975).
Intrucét particulele de sare marind cave formeazi aerosolul marin §i fenomentul
de evaporare de la suprafaja ocearului prezintd importantd in ciclul hidrologic
§i deci §i in caracterizarea climatului este clar ¢4 prin contaminarea oceanelor
apare o modificare semmificativd a circulatiei atmosferice. Din nefericire cat de
mari sunt aceste modificiri este greu de estimat cu acuratete atit pentru ci incd
nu sunt foarte bine cunoscute §i infelese mecanismele de interactie si mecanismele
atmosferei §i de asemenea pentru ci nu suni suficient de bine cunoscute
concentrafiile, extinderea §i persisten{a diferifilor poluanfi marini.
Totusi, principala consecinf3 a restringerii evap. de la suprafaja oceanului si
reducerea nucleilor de condensare de sare marind in atmosferd ar fi sciderea
cantitativa a precipitatiilor la toate latitudinile.

In ceea ce priveste peliculele de ulei, Langmuir (1938) a calcuiat cd un
gram de ulei de mésline la suprafata unui !ac se impristie §i formeazi un strai
monomolecular care acoperi aproape 10° m’!

4.6. Valurile mici-undele de capilaritate

Separat de undele oceanice spectaculoase care atrag atenfia celor care
cilatoresc pe mare, existi unde mici aproape intotdeauna prezente. Ele au
dimensiuni reduse §i sunt considerate in general ca neimportante. Ele complica i
mai mult structura suprafefei marii. Este evident cd aceste valuri mici reprezintd
rezistenfa vantului la suprafata miri mult mai mult dect ar face-o undele mari.
Astfel influenta gravitatiei este redusd in favoarea tensiunii superficiale.
Conditiile sunt descrise prin urmétoarea relafie intre L §i viteza medie ¢ care este
adevarati pentru undele de suprafaf periodice in apa de adancime.

2 \1/2
oo Ea22)
2z p, L)

o - constanta de capilaritate g-sec™ (tensiunea superficiald)
p,, = densitatea apei
Relafia este ilustrati in Figura 4.6
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Cu descresterea lungimii de undi L viteza undei ¢ va descreste cdtre o valoare
minimd de 23,1 cm/sec, care corespunde echilibrului dintre gravitagie si
capiiaritate §i care se obfine cu L =1,72 cm. Pentru L < 1,72 efectul gravitafiei
este depasit prin cel al capilaritifii §i viteza medie creste cu descresterea lungimii
de unda.

Perioadele acoperite prin Fig. 4.6 sunt mai mici sau egale cu 0,36 sec.

4.7. Valug‘ile interne

Aseminitoare din multe puncte de vedere cu valurile generate de vant, valurile
interne pot sa apara acolo unde existi un gradient vertical de densitate. Valurile
interne nu sunt vizibile direct la suprafati, fiind de obicei detectate prin observafii
sistematice §i detaliate asupra temperaturii.

Aceste studii demonstreazi ci valurile inteme reprezintd un fenomen obisnuit in
ocean. De regula ele se deplaseazi mai incet decit valurile de suprafafd, dar pot
sa aibd ndlfime mai mare. S-a observat ci valurile inteme se sparg in mod
similar valurilor de suprafatd. Uneori prezenta lor este evidenfiatd de existenfa
unor suprafete line care se deplaseazi lent pe suprafata oceanului.

Suprafetele line constituite din plancton, sediment fin granular, sau reprezentind
contamindri in apa de suprafat, se formeazi in zona depresionard a valului.

Ori de cate ori vin in contact mase de apd cu densitifi diferite se pot forma valuri
interne. Printre aceste condifii figureazi §i aportul de api dulce din min §i
amestecul unor tipuri diferite de apa. Mareele genereazi, probabil, valuri interne
96

https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



¢u pericade mari. Mai existd §i aga numitele valuri catastrofice pnntre care
amintim:

- valurile de furtund (furtunj de tipul uragan); .
- valuri produse de aluneciri (deplasarea unor mase de roci sau gheati);
« tsunami (valuri seismice).

4.8. Mareele

4.8.1. Tipuri de maree

Sunt ridiciri §i cobordri periodice ale nivelului oceanelor, care se produc zlnic
sau de douda ori pe zi. Miscdrile mareice au fost observate, misurate §i
inregistrate foarte mult timp cunoscandu-se totodatd i influenfa pe care o au
asupra acestui fenomen Scarele §i Luna. Explicarea si incercarea de producere &
mareelor a reprezentat una dintre primele preocupan gtiififice ale omului.

Astaz in prevederea mareelor se folosesc calculatoare foarte rapide. Mareele sunt
valuri cu o perioada de aproape 12 ore §i 25 minute si lungime de unda egala cu
aproape jumitate din circumferinta Pamantului (12600 mile ~ 23300 km).
Domeniul de variafie a mareelor (indlfimea maxima la mareea Inaltd minus
inilfimea minimd a mareei joase) are valori medii intre 1 §i 3 m dar in unele
locuri cum e Golful Fundy, poate atinge 20 m. Mareele deosebit de inalte sunt
datorate pozifici geografice §i configurafiei fArmurilor.

Maree semidiurnid

3 /‘\ /\ / B\Maree inalta
A J A / \

Maree joasa

n

-

Fig. 4.7. Maree semidiume §i diurne.
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Cele mai multe regiuni au atit o maree inalti, cat si una joas? in fiecare zi
(maree diurne), sau, mai obignuit, doud maree inalte §i doud joase pe zi (maree
semidiumne, Fig. 4.7). De obicei, perechile de maree semidiume joase §i respectiv
inalte au indlfimi diferite. Intrucit intre maree exist3 un interval de timp de 12 h
(ore) si 25 minute (jumdtate de z lunard), mareele inalte se produc cu o intarziere -
de 50 minute in fiecare zi. Acest fapt demonstreazi ci mareele sunt in primul
rand, influentate de Lund. Daci ar fi fost intluentate de Soare, ele s-ar produce in
fiecare z la aceeasi ord, ziua solara fiind de 24 ore.

Mareele sunt provocate de atracfia gravitafionald exercitatd asupra

Pimantului de citre Soare §i Luni. Aceasti atractie afecteazi apa, pdmantul §i
atmosfera, dar efectele ultimelor doud nu sunt observabile cu ochiul liber.
Atractia gravitafionald dintre Piméant §i Luni este cea mai putemici pe partea
dinspre Lund a Pdméantulu.
Atracfia gravitationald a Lunii e minimd intr-un punct cel mai depértat de pe
partea opusd a Paméntului. Acest fenomen, care acfioneazi impreund cu forfa
centrifugd, face ca apa sa formeze doud "protuberange”. in timp ce Pamantul se
roteste, ele riman aliniate pe directia Lunii. Dat fiind ci rotafia Paméntului in
raport cu Luna are loc in 24 ore 50 minute, intr-un punct pe Pamant se produc 2
maree inalte i doud joase in acest interval. Marimea mareelor e diferitd pentru c3
Luna este inclinati fatd de planul ecuatorial al Pamantului. Si Soarele modificd
amplitudinea mareelor oceanice, dar protuberanfa mareici produsi de Soare
reprezintd numai 46% din cea produsa de Luna.

Cand Soarele §i luna se afla pe aceeasi linie cu Pamantul efectul Soarelui
devine important. Atracfia gravitafionald a celor 2 agtri care acfioneazi din
acelast sens produce maree deosebit de mari numite maree sifigii (de primavara).
Aceste maree se produc la interval de ~ 14 zle, la Lun3 Noud §i Luni Plina.

Mareele de cuadraturd se produc cind Soarele §i Luna au razele
perpendiculare pe Pamant - au loc la 14 zile cand Luna e la primul si al [i-lea
patrar; sunt cele mai mici maree.

4.8.2. Factorii meteorologiéi care influenteazi mareele

Ca s3 completdm paragraful precedent vom considera factorii
meteorologici: care pot sd determine ca mareele intr-un loc dat gi la un moment
dat sa difere de mareele calculate astronomic.

Heaps (1967) rezuma influenfa acestui factor astfel: "Cand o depresiune se
deplaseaza intr-o arie deasupra miarii, presiunea atmosferici acfionind normal la
suprafata mani scade §i in consecinfid cregte nivelul mirii. Cind depresiunea
paraseste arealul, presiunea creste §i nivelul marii scade. De aceea, la trecerea
uniel depresiuni deasupra marii apare o crestere §i respectiv o scadere a nivelului
marii. O modificare de 1 hPa a presiunii determini o modificare a nivelului maru
cu 1 cm. Acesta reguld corespunde legii statistice:
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AH =k(p, - p.)
care di presiunea redusi in cresterea nivelului AH, in termenii presiunii

dominante p,, presiunea medie P, si k=;—12, unde p, este densitatea apei
miirii §i g accelerafia gravitafionald. in cazul in care depresiunea este in deplasare
rapida §i foarte intensd cum e in cazul ciclonilor tropicali sau a "rafalelor de vant"
efectul presiunii are o contribuie lenti la vanapa indlfimii valului intr-un anumit
loc. In multe cazuri modificirile serioase in nivelul marii (valului) (ca de exemplu
in jurul Coastei Insulelor Britanice) sunt atribuite efectslor determinate de
campurile de vant ale unor depresiuni care acfioneazi deasupra marii mai
degrabad decat modificdrilor presiunii atmosferice asociate depresiunii.
Vantul exercitd o forta la suprafata apei.
Cand migcarea mérii este impiedicatd de o linie de coastd, nivelul apei la coastd
tinde fie s urce, fie s34 coboare, indiferent dacd transportul net de apa este citre
uscat sau de la uscat spre larg, O cregtere a nivelului marii in acest mod poate fi
identificatd cu o huld pozitivi i o coborére a nivelului cu o huld negativa.
Hula marini, talazul care se obfin prin modificarea nivelului mirii poate fi privit
ca fiind rezultatul pe de o parte forfei vantului care acfioneazi tanget la suprafata
marii §i pe de alt3 parte generate de presiunea barici.
Influenta forfei vintului este foarte importantd asa ci factorul meteorologic vant
are o deosebitd influenj3 asupra modificrii nivelului marii, atat la coaste cat i in
apele de suprafata.

Pentru prevederea fluxului §i refluxului este necesar si se identifice
condifiile meteorologice asociate talazurilor de furtund.

Existi multe modele empirice §i teoretice, iar cele din urmd trebwe
neapdrat si find seama de datele meteorologice.
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CAPITOLUL 5
CAMPUL VANT iN STRATUL LIMITA MARIN

in atmosfera migcarea fluidului poate fi laminari sau turbulent3. In cazul
miscarii laminare: a) vectorul viteza véntului (V) are in fiecare punct valori
determinate i nu prezinta variafii brugte; b) traiectoriile particulelor de fluid sunt
aproximativ paralele (nu se intersecteazi); c) componenta verticald a vitezei
vantului e nula.

In cazul miscirii turbulente: a) apar variafii rapide si brugte in cAmpul
vitezelor, variatii atat in mirime cét si in direcfie si sens; b) componenta verticald
a vitezei vantului este diferitd de zero.

Miscarea laminari la anumite valori, numite critice poate trece in migcare
turbulentd. Trecerea de la curgerea laminari la curgerea turbulentd este
controlati de numirul Reynolds. Acest numir este definit ca raportul dintre
manmea caracteristici a fortei de inerfie §i marimea caracteristici a fortei de
vascozitate (frecare), care actioneazi asupra unui element de fluid. Forfele de
mertie sunt proporfinale cu pv*. Forfele de véscoztate sunt de tipul v/ sau
aproximativ nv/! pentru o geometrie data.

. -
nv/l
Experimentele efectuate in tunelele aerodinamice aratd ci, curgerea unui fluid
este laminar pentru Ng, < 1000 si turbulentd pentru Ng, > 2000. Intre aceste
valori existd un regim de curgere tranzitoriu.

Primii metri ai atmosferei marine sunt de o importan{d considerabila,
intrucat ei reprezintd stratul de frecare in care are loc cuplarea intre atmosfera-
ocean. Curgerea aerului este influentatd ee contactul aer-mare, pentru ci la
interfata aer-mare exist un transfer de impuls care determina caracterul curgerii
in stratul limita atat In atmosfera cat §i In ocean.

Pe de altd parte, In acest strat limitd, curenfii intensi de vint si incilzirea la
suprafata, conduc la dezvoltarea curentilor turbionari, deci a turbulentei:

Acesti curenfi sunt agenfi de amestec, care servesc la transportul cildurii §i
vaporilor de apa de la suprafata oceanului si transport de impuls citre suprafaja
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oceanului cu o vitezil care depiseste cu mai multe ordine de mirime fenomenul
de amestec prin difuzie molecular3.

Acest transport turbulent are o influenfd apreciabili asupra migcirii in
stratul numit "strat limit4 planetar” a crui grosime poate fi de 1a 30 m in condifii
de stabilitate staticd la mai mult de 3 km n conditii de convectie inalti. Pentru o
atmosferd stabild static, amestectul turbulent in stratul limitd este generat in
primul rind prin instabilitatea dinamicd datorit3 curenfilor de aer determinati de
vant la suprafaja marii. Astfel, amastecul turbulent este dirijat mecanic i nu
termic.

In acest caz, stratul hmxta se 1mpaxte in doui straturi: stratul de suprafatd si
stratul Ekman.

eStratul de suprafatd (cei mai Jjosi metri) este stratul in care profilul vitezei
vantului este astfel incat forfa orizontald de frecare este independenti de indlfime.

eStratul Ekman care se intinde de 1a stratul de suprafati la o iniljime de
aproximativ 1 km este un strat in care forfa Coriolis si forta de gradient baric si
forta de véscoztate i§i fac echilibru.

Din cauzi ca stratul limitd planetar este un strat turbulent, nu este posibild
o teorie matematica riguroasd pentru structura cAmpului de viteze, in acest sirat,
folosindu-se cu precidere metoda parametrizirilor.

In cele ce urmeazi vom presupune ci forfa de frecare in curgerea turbulent3
poate fi reprezentatd in acelasi mod ca in curgerea laminard, prin introducerea
unui coeficient de turbulena.

5.1. Transportul prin viteze fluctuante

Avand o dimensiune §i un timp de raspuns finite, traductorii mecanici nu
pot furniza informatii despre fenomenele caracterizate prin scini spafio-temporale
mici. Aceasti limitare este accentuatd in studiile meteorologice §i oceanografice,
unde observatiile directe, locale, au fost interpretate ca probe "reprezentative"
pentru perioade relativ lungi §i arii intinse, in timp ce variafiile produse prin
turbioane tranzitorii de duratd mai scurtd §i dimensiuni reduse, tind s3 apard ca
"zgomot", care poate afecta rezultatul numai intr-o manierd statistici. Problema
este cum sunt influenfate in acest caz predictiile.

Pentru a discuta aspectele legate de perturbafii vom introduce teoria
lungimii de amestec in variabilele de cAmp le vom scrie prin suma a doi termem
unul care reprezinti starea de bazi §i altul abaterea de la aceasta stare.
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5.1.1. Teoria lungimii de amestec

Conceptul de coeficient de vascozitate turbulentd a fost prezaniat pe scurt
in paragraful 3.5. Pentru estimarea amplitudinii vAscozitdfii turbinare vom
aborda in detaliu argumentele cunoscutidui om de gtiingd din dinamica fluidelor
L. Prandtl, care fumizeazi suficiente baze teoretice.
ldeea de bazd a lui Prandtl 2 fost cd transportul de impuls datoritd curentilor
microsclare poate fi parametrizat in termenii curgerii medii de la macroscala.
Pentru intelegerea bazelor acestei parametriziri este nevoie de ecuafiile curentului
mediu pentru un fluid turbulent.

Intr-un fluid turbulent, viteza misurati intr-un punct fluctueazi rapid in timp, in
functie de curentii turbionari de scari diferite care trece prin acel punct. Pentru ca
masuratorile de vitezd sa fie reprezentative pentru curgerea la macroscald este
necesar s se medieze curgerea pe un interval de timp destul de lung pentru
medierea fluctuafiilor turbionare dar destul de scurt s& pastreze tendinfa cAmpului
de curgere la scard mare. Astfel orice mirime se scrie:

I'=T+T,q9g=q+¢q
In cazul vitezelor, viteza instantanes va fi: ¥ =V +7 cu V viteza intr-o stare de
bazi, adici vitezi mediati intr-un punct dat si ¥ deviafia de la medie la orice
moment de timp. V' este astfel asociati curenilor turbinari.
Aplicam schema de mediere ecuatiilor orizoritale ale migcarii serise sub forma:

gi+uﬁl—+v@+w?ﬁ—ﬂ=—l-@2 (5.1)

ot ox ey o p Ox ‘

é‘—)+u§1+v@-1—wiv-+ﬁ4=—-—l-gl1 6.2

o “oax oy ot o dy ‘
Folsind ecuatia de continuitate:

o0 (P (oW =0 (53)

ecuatiile {5.1) si (5.2) pot fi transformate intr-o forma convenabila.
Multiplicam (5.1) prin p §i (5.3) prin », adundm ecuafiile rezuitate i
obanem fluxul impulsului pe directia x.
d 0 2. O 7} op
—(pu)+— +— +— - fpv=-"-
5 P+ (pu) o (puv) % (puw) - fov pw (54
O operatie analoagd da ecuafiei fluxului impulsului pe directia y.

9 9 RPN op
In ecuafiile (5.4) si (5.5) componentele vitezei vor fi inlocuite cu:
u=u+u'; v=v+v, w=w+w (5.6)
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aplicim teoria micilor perturbafii §i neglijim fluctuafiile mici in densitate in
raport cu turbulenga (adick ’: v

S-apr&supuscivectomdeangeremaaslmapa in cazul unui strat
limitd laminar sunt egali. In migcarea turbulenti este acceptat in general ci
vectorii instantanei de curegere sunt definiti de o parte §i de alta a suprafetei
mani. Dar se poate presupune ca vectoru! curentului mediu de aer din imediata
vecinitate a suprafeei mérnii este egal cu vectorul curentului mediu de suprafa;i.
Cu zalte cuvinte, prin mediere se considerd ci aerul aderi la suprafa;a de apa.
Rimane ca semn de intrebare dxferenm dintre directiile vAntului §i curenfilor
oceanici.

Pentru a Inldtura aceastd deficient3 Schmitz (1962) a considerat ¢ transferul
continuu de energie mecanicd de la aer la apd este o condifie limitd obligatorie.
Corespunzitor, din cauza transferuini continuu de energie la suprafati marii,
crice exces de lucru mecanic datoritd cdmpurilor medii ale migcirii trebuie sa fie
compensat printr-un lucru mecanic datoritd campului fluctuant al miscarii.

Acest rezultat fumizeazi o noud patrundere in interacfie prin frecare intre
atmosfera §i ocean.

Medierea in timp a termenilor flxului de impuls permite imparfirea
curgerii in cadmpul cureatulm mediu si cmpul curgerii turbulente.

De exemplu: puw p{u+u)(w+w) pentru ci termenu uw' si u'w

dispar din cauzi cd w'=w=0. Medicrile Reynolds presupun medierea
produselor de variabile, finind seama cd:
-variabilele stirii de bazi trebuie s3 satisfaci ecuafiile fundamentale in absenta
perturbafiei;
-miscarea totald: starea de bazi plus perturbatiile de ordinul I (termenii produse
dintre variabilele stirii de bazi si variabilele perturbafii), trebuie de asemenea sa
satisfacd ecuatiiie;
cAmpurile perturbate trebuie si riménd "suficient” de mici in raport cu
campurile stirii de bazi, aga inct tofi termenii de ordinul al II-lea (produse de
variabilele perturbate) s fie neglijabili pe toatd perioada de desfisurare a
proceselor, in raport cu termenti de ordinut L

AplicAnd procesul de mediere ecuafiilor (5.4) s (5 5) se vor obtine
ecuaile:

%&%w@- fv --%‘—;f-- ax(pw)+—(puv)+—(p.mq j(5 b))
ov ~ov -&v - 10p

’ ~——+u-—'+v—'+fu=—;—-"[ (P'I'V')+—(P"'V')+—(PW')](58)

103
https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



Termenii din partea dreaptd a ecuafiei (5.7) §i (5.8) care confin fluctuafii la
turbulente sunt numiii “termeni de forta turbionari" (fluxul impulsului).

In teoria Iungimii de amestec acesti termeni turbionar de fortd sunt
parametrizafi ca variabile ale cdmpului mediu, presupunénd c3 forfele turbionare
sunt proporfionale cu gradientul vAntului mediu. In stratul limitd planetar,
gradientii verticali sunt mult mai mai decat cei orizontali aga cd vom considera
termenii fortelor turbionare pe direcfia z.

Conform cu ipotezele lungimii de amestec, o pariiculd de fluid care este
deplasata vertical va atinge viteza medie orizontald a nivelului siu inifial pentru o
distantd caracteristicd 7, analoagd drumului liber mediu in vAscoztatea
moleculard. Deplasarea va crea o fluctuagie turbulentd a vitezei medii. Astfel, de
exemplu:

=) —
w Oz

unde /"> O pentru particula in ascensiune §i / < 0 pentru particula descendenta.
Fluxul turbionar —pu'w’ se poate scrie ca:

—— u
___pulwr pW’l’ az (59)

Pentru estimarea lui w' in termenii de cAmp mediu se presupune c3 stabilitatea
verticala In atmosfera este aproape neutrd, adicd efectele portangei sunt foarte
mic.
Scala orizontald a curentilor turbionari ar fi astfel comparabild cu cea verticald
asa ca |w'|~V’| si putem lua:

ov
I'l—
0z

w'=

V' si V reprezinta componenta turbulenta si media vitezei orizontale a cAmpului
vant. Trebuie sd ludm valoarea absoluta a gradientului vitezei medii pentru ci
dacd /"> 0 trebuie w'>0, adici o deplasare ascensionald a particulei prin
fluctuatiile turbionare.

Astfel, forta turbionara poate fi scrisi (pe umtatea de suprafata):

- ’w laVau A% 5.10
puw=p L G.16)

unde A4, = pl7

o
87‘ se numeste coeficient de schimb turbulent.
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in mod similar se poate arita ci fiuxul turbionar vertical datoritd migcirii in
directia y se scrie:
v
_pv'”y' A'_
hstramlhmﬂisepmupmedeobwadzi depinde numai de distanta la
suprafafa.

e ou ,
pu'w’' =1, = A—— se mai numegte §i fluxul vertical al impulsului orizontal.

0z
Exempiu: E A
A wO = (w+w)0+6) = wh+ud' +wo = w+w'e’
sau: Eop 5ol
.91‘._?3‘__‘_2(—4, I) _a__ ’. i s 0)!
_dtiat_ax uv+u'v +ay(uv+uv)+ (uw+u'w")
ou ov Oow
Dar ax+5+a'—_'0..
d« du 0 — O — 0 —
Ca urmare: dt”dt+6x( v)+5(uv)+5(uw)
sau: _
d 0 -0 - -0

Vom deduce in cele ce urmeazi ecuafiile care guvemeazi migcarea in stratul
limita planetar.

5.2. Ecuatiile stratului limit3

£.2.1. Ecuatia conservirii impulsului

- Din ecuafia (3.15) vom media tensqrul fluxului  impulsului,
(pvy,+ pS -gy) :
Ty =—PY; v’ este tensorul Reynolds, care reprezintd contributiile vitezelor care
fluctueazi, la fluxul impulsului.
_ 10p" ¢ P
Vom considera, de asemenea termenul -‘;—a-z—+-; g ca rezultat al medierii
Boussinesq.
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Daci aplicim metoda micilor perturbafii in condifiile medierii Reynolds ecuapel
(3.15) vom obiine:

T a[ va»,] a‘;a:;]
..___G- - p———— = —
&, ﬂ. a\"2a&,) &\ &,

Prin neglijarea variafiilor orizontale ale tensorului presiunii, atunci ecuafia de
migcare se va scrie sub formé vectoriala:

_dV o ov &
—_— =~Vp-—— f —_— = = 5.11
pdt+pjk><V ~Vp P Viv'— \)az) Vp+az (5.11)

unde am considerat convergenta fluxului vertical al impulsului orizontal scris sub
forma:

pVw=—1 (5.12)
T include in mod practic intreaga forti de frecare care se exercitid asupra
curentiior §i vantutui.
Ecuapia (5.11) reprezintd ecuatia migcdrii medii orizentale, §i pe componente se
scrie:

du 1p ou'w'

—_———— F
dt ‘pox v 0z
bl : (5.13)
& 1@ v
ad  poy oz
Pentru migcirile la scard sinoptici termenii accelerafiei —— sunt mici in raport

ds
cu forta Coriolis i forta de gradient baric.
Astfel, intr-o prima aproximafie, ecuafia de migcare in strat limitd, care
exprima echilibrul celor trei forfe: Coriolis, de gradient §i de vascozitate este:
- = .ot
pfExV =-VNp+—
pfk Pt3,

5.2.2. Ecuatia de continuitate

Tinand seama de notafiile ﬁcute, ecua;ia de continuitate se va obfine sub’

fomla
% 0 -\ 9 _———‘——r R B yrer A,

Ultimul termen reprezmta covarianta lui p §i v §i &ste diferit de zero numai
cand existd corelatia intre densitate si fluctuatiile vitezei. Aceasta se intAmpli in
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undele sonore si uneori in convectie, cind densitatea elementului de fluid in
ascensiune este diferitd de densitatea particulelor de fluid in disipare.

Amplitudinea relativi a fluctuatiilor densitifii % ini atmosfers sau in ocean este

de ordinul 10® sau mai mici. Fluctuafiile vitezei relative corespunzitoare nu

depdsesc de obicei unitatea. Ca urmare, ecuafia de continuitate mediati se
reduce, mtr-_o bund aproximatie, la: -

N = ( 7)=0
sau pe componente: .
—F= 0
&+&(pu)

(5.14’)
g 0
—+—(pv)=0

Fluctuatiile densitafii afecteazi migcarea numai prin efectele portantei. De
aceea, ele sunt de obicei neglijate, exceptind cazul cind sunt multiplicate prin
accelerafie gravitafionald g - in ecuatia de migcare.

5.2.3. Fluctuatiile tranzitorii in compozitia fuidului

Cand se considerd fluctuatiile in compozifia fluidului trebuie s se pna
seama de ecuatia (3. 8) in mtregme

(pqu) [pqnvl a
Fluxul unei anumite substan;e dm amman fluid este [pg,v, +dn,]. Cand se
medxazaawstﬂm{,pnmdsama@idn——p 6q seob;me

; oﬁli ‘p( V.+qvi— u——) (5.15)

Atét In meteorologie cit si in ocwnograﬁe se oblsnul&ste sd se vorbeasca despre
advectie cind este vorba de un flux produs de vitezele mediate. Termenul
convectie este folosit pentru transportul produs de fluctuatii, prin covarianfa q’v’
in atmosfer3 liber3 si oceanul deschis, fluxul convectiv este mult mai mare decat
difuzia moleculard. Ca §i difuzia moleculard, fluxul convectiv poate transfcra
materie, cind fluxul mediu de mas3 p¥; este zero sau are o directie foarte diferitd.
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in apropierea suprafetei, variafiile verticale sunt multe -maf intense dwi}
variafiile orizontale. Dacd se neglijeazi variafilie pe ornzontala # _dam
presupunem ci g reprezinti concentrafia vaporilor de apd in aer (umiditatea

speaﬁca) ecuafia % = lgz— pugg se poate media, folo;ind ecuatia (5.15).
Astfel,
g 8 b 951'_) Q0
. 3 % qw'- uaz == (5.16)

unde Q este fluxul vertical al masei vaporilor pe unitatea de arie, in unitatea de
timp.

Dacia tratim pe aceeasi cale transportul vertical al mldum sensibile se obfine in
absenia altor surse de caldura:

- dT 10

A e
oT 0 or
pCP'—a-;’=—cp ax‘[‘(vﬂ;—kax')]

aT G - T\l oH
CP S = Tw' - k-é';' e 5.17)

in (5.17) w'T" = w'® reprezinth fluxul vertical de cildura.

Deai

5.2.4. Ecuatia energiei cinetice de turbulen{a

Ecuatia pentru variafia energiei cinetice fturbulente se obfine. prin
expnmarca tuturor variabilelor ca suma a doi termeni: starea de bazi §i abaterea
(fluctuapia).

Daci se mediazi ecuafia, finind seama de proprietifile medierii Reynolds,
se va obfine o ecuafie pentru variafia medie locald a energiei mecanice pentru
unitatca de masa. Se obfine de asemenea o0 a doua ecuafie pentru lucrul mecanic
prin multiplicarea scalari a ecuafiei de migcare mediate, cu viteza medie ¥, Daci
aceasta a doua ecuatie se scade din prima se va obfine (vez Anexa n: '

:———(vjvj)z '67 -;V,vj i {-Z_VJVJ+;) +V, ax —g~ g—““(5 18)
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Ecuafia (5.18) este cunoscuti ca ecuafia energiei de turbulentd, desi n-a fost

specificatd natura fluctuaiilor.

In ecuatia (5.18) am presupus c3 tensorul 8y este neglijabil in raport cu rensorul

Reynolds.

Se mai poate presupune de asemenw cd disiparea acfioneazi numai pentru

migcarea turbionar3 si cd efectul ei direct asupra vitezelor medii este neglijabil:
ox, 0x,) ox, " ox, ox,) ox,

Vitezele medii sunt afectate indirect prin formarea turbioanelor care se pot disipa.
Dac3 tofi curenfii turbionari, cu excepfia celor de-a lungul verticalei sunt
neglijai, ecuafia -energiei de turbulenfd se poate scrie sub o formd mai des

folosita: .
— O olwp 1 ow
WY —— g ——| —— = 6
(vjvj) % & az( > +2wv J -g 5 (5.19)
Primii doi tennemdinpanmdmptéaewaﬁé (5.19) sunt considerati de obicei,
dominanti in stratul limit.

Energia cineticd a unei curgen turbulente este intotdeauna mai mare decat
energia cinetici a unei curgeri uniforme cu acelagi impuls mediu. De aceea,
primul termen din dreapta poate fi considerat ca o generare a energiei turbionare
printr-o reducere a forfecirii principale. (MP = energia mecanica turbulent3)

olwp 1 s e i
Tem\mul 5; --—;—+-2-w’v;v' reprezintd convergenfa verticald a unui flux
produs prin migcarea turbionard §i care transportd energia fluctuafiilor pres:unu
§i vitezei. (TR = tensorul Reynolds de turbulents)
Termenul gﬂ— eprezinti lucrul mecanic al forfelor portante. (BPL = energia
determinata de transportul portantei pe vertical3)
Asadar, ecuafia (5.19) se poate rescrie simplu, prin:

S(IKE)=MP-c+TR+BPL .~ (520)

Este convenabil s3 se introduc3 conceptul de energxe potenpalé medie.
Desi atmosfera si oceanul sunt stratificate stabil, in general, se gdsesc totusi la
acelagi nivel mase de fluid de densitidfi diferite. Aceasta determini o energie

potenfiali mai mare decat energta pe suprafetele de aceeasi densitate de la un
anumit nivel. :
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Energia potenfiald medie (EPM) reprezintd excesul fafd de aceastd energie
care teoretic este minimd. Valoarea sa specifici, sau mediat3 pe un volum dat, va
fi: - :

. _
EPM=;;.( pl gz dx dy dz .21
vV

Integrala se face pe intreg volumul V. Dacd consideram ci masa totald din
sistemul unui volum inchis este constanti, pentru a exprima variafia energiet
potenfiale medii as*f.,l

——(EPM) »—-Ip dxdydz——fdgwdxdydz (5.21)

Daci alegem in mod corespunzitor volumul ¥ gi W = 0, atunci termenul gw 'p

din ecuatia energiei de turbulenfd oate fi interpretat ca vanapa energiei
potentiale medii.

Cind p'w’ <0, centrul de greutate al fluidului coboard prin convecfie.
Parametrul folosit pentru caracterizarea acestui proces este numdrul Rayleigh.

' 4
R, =Y —hz—- (5.22)
p hv

unde k reprezinti drumul pe care este advectat fluidul, iar %’ mdsoard
posibilitatea de difuzie a anomaliilor densitafii.

Se defineste de asemenea si numarul Richardson:

BPL
R, =——n - (5.23)
MP

Starea stabila in atmosfera sau ocean este caracterizati de Rf < 0.

Transportul vertical de orice fel nu poate fi observat direct fird oarecare
dificultate. Pentru ca ecuafiile precedente si poatd fi folosite in scopuri de
predicfie, trebuie ca transportul turbionar sa se exprime parametric ca functie de
variabilele mediate sau intregi, dupd cum sunt misurate (mésurétori de rutini)
Aceasta exprimare se face prin introducerea unor coeficienfi estimafi empiric

pentru transportul turbulent
Astfel, -
——‘- oV oT
=—K—a" T‘w’=-—KHEZ— (5.29)
o oq obn*
q'w' = —K "a—— v’zw' ==K, —é_z—

Coeficientii turbulenti au aceeasi dimensiune ca difuzivitifile moieculare-
sau vascozitatea, dar valorile lor sunt in general mai mari.
Spre deosebire de coeficienfii moleculari, ei nu sunt proprietdfi intrinseci ale
fluidului, c1 variaza cu: locul, starea fluidului, stabilitatea, perioada de mediere si
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devine zero. Reprezentarea coeficientilor turbulenfi in (5.24) ar implica in acest
caz valori infinit de mari pentru coeficienti, valori care practic nu au scris.

Ca urmare, conceptul de reprezentare parametrici - parametrizare - a
transportului prin coeficientii de turbulent3 si gradierifii medii nu se aplicd atunci
cand gradientul mediu tinde citre zero.

Discufia precedenti n-a fost foarte clard pentru ci nu s-a spus nimic despre
lungimea intervaluiui de mediere pentru definirea valorii medii locale a
temperaturii, vitezei, etc. Acest interval este foarte important cind se incearci o
combinare a tratdrii deterministe a varafiilor lente cu o tratare statistici,
parametrica, a fluctuafiilor rapide. Dacd intervalul de mediere este prea lung
ecuafiile mediate nu pot fi folosit epentru predictie. Daci el este prea scurt,
valorile mediilor devin preferenfiale prin fluctuatiile individuale scurte.

in anumite cazuri, alegerea unui interval de mediere este foarie clard. De
exemplu: indlfimea suprafefei mérii variaza pentru o perioadd de mai mutte ore in
cazul mareelor §i pentru o perioadd de secunde la trecerea undeior de vant
(valurilor). O ecuafie pentru maree se poate baza pe inregistrarea inalfimii
suprafetei marii mediate pe intervale de 20 minute.

in general, parametrizarea fluctuaiilor de frecvenf3 ridicatd prin mediere
este valabild numai dacd jumitatea de mediere poate fi asociatd cu un "gap” in
spectrul frecvenjelor.

5.2.5. Sistemul ecuatiilor de bazi pentru stratul limita

Ecuafia de migcare sub formd vectoriala:
7V _ .= o (= aﬁ] s
Pp—+p =-Vp-—pVW-vo—|=-Vp+—
pdt+pkaV Vp e Vi Uaz p %
s4u pentru migc3rile la scard sinopticd, ecuafia de miscare exprimd echilibrul a
trei forfe: Coriolis, de gradient baric i de vﬁscozitalte:

it E o3
pfkxV =—Vp+g‘

Daci la aceastd ecuafie adaugam ecuatia de continuiate, ecuafiei de transport si
ecuatiei energiei se obfine sistemul complet al ecuafiei in stratul limita.

. p 0 _
5 +———( V)=0

Ecuatiile de transport ale vaporilor de apa si cldurii:
—j‘i.._ip(—?_ 3‘1) 5%

v a2\ %)
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cu O fluxul vertical al masei vaporilor pe unitatea de ane

T f_p(m Kzf.]_ #

Pra~"ra z) &
si ecuafia energiei turbulente: L
19 — 1 p’) — 0V, pw
y S = —Vv' AV VIV VY - g
281(" )6x2 VitV Y p} I ox, gp

sau sub forma mat, §folosxta.
d e s, B W Lo W
Eat-(vjvj) =wy —8—-52—(—5—+§w vjvj)—-g-;—
Primii doi termeni-din partea dreaptd a ecuafiei sunt considerafi de obicei
determinan{i in stratul limita.

5.3. Stratul de suprafati. Profilul vaintului

Date fiind dificultafile inerente in masurarea §i interpretarea teoreticd a
campulul vantului in cei cafiva metri deasupra suprafetei oceanului, vom discuta
mai intai profilul vantului in stratul limitd marin de suprafaja:

a) Profilul vantutui in conditii neutre;
b) Efectul stratificrii termice asupra profilului vantului.

5.3.1. Profilul vintului in conditii neutre

Pentru. acest caz, cind stratificarea termicd este adiabatici, trebuie s3

tinem seama de urmdtoarele doud aspecte:

19) indlfimea limita internd care depinde de prizi;

2° ) problema echilibrului intre curgerea aerului §i starea marii.

Aspectul 1° este important mai ales pentru profilul vantului in regiune de coasti
in care apare o discontinuitate datoritd caracteristicilor uscatultui.

In legiturd cu aspectul 2° este convenabil si se considere echilibrul dintre
véant si undele oceanice, care in mod natural existd in absenfa variafiilor mai marn
ale vantului 1n intensitate §i direcfie. Dacd intereseazd in principal profilul
vantului in conditiile de echilibru. dintre vant §i unde si nu efectul prizei §i
stabilitafii termice, atunci curgerea este similard cu advecfia orizontald (curgere
orizontald) uniforma cu viteza medie care depinde numai de distanja la suprafagd’

Pentru simplificare presupunem cd, curentul de aer din apropierea
suprafefei oceanului este direcfionat paralel cu axa x. Componenta 7, a tensorului
Reynolds la suprafatd, impariita prin densitatea p, se poate scrie atunci in functie

oy
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de viteza de frecare u. care se defineste prin identitatea: 5(1‘—) , unde
P/,

indicele s indic3 valoarea la suprafafi. )

Masuritorile indicd valori ale forfei turbionare pe unitatea de suprafafi (in

atmosfers) de: T, ~0,1~N-m?.

Tx 2 -2 . -1
Astfel ; ~0,I m’s slu.~03ms

Fortd Coriolis §i fortd de gradient banc au intensitate de aproximativ 10° ms” la
latitudini medii.
Astfel, dacd acegti termeni t.rebpie sd echilibreze presiunile turbionare este

Pentru Az=10 m, :A(p)<10 m’s™

Deci modificarea presiunii turbionare in stratul inferior de 10 m este mai micd
decit 10% din presiurm la suprafafi. Intr-o primd aproximatie este permis si se
presupuna ca in primii metri de la suprafata, forta rdmdne constantd, 1a valoarea

ei de suprafati:

L_4 (aa) ul (5.17)
p pl\éz .

unde presiunea turbionard la suprafaji a fost parametrizat in termenii

coeficientului de schimb turbionar A, definit prin (5.10).

In obfinerea A, am presupus c¢i scirile orizontald §i verticald ale curenfilor

turbionari au fost aproximativ egale.

in apropierea suprafefei scara turbionari verticald este limitatd de distanfa pana

la suprafagi. Ca urmare, o alegere fireasci pentru lungimea de amestec este o

¥ = kz, unde k este o constanti. Astfel avem:

<10° ms™

Substituind exprwa pentru A;in (5.17) i luand ridicina patrata, gasim:

on_w (5.18)

0z k
Integrand relatia (5.18) dupi z, se obine profilul logaritmic al vantului:
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P (5.18)
k  z

unde z, este lungimea de rugozitate, o constantd de integrare aleasd ca u=0 la

Z=2. '

Constanta k din (5.18) este o constanti universali, numitd constanta von

Karman, cu o valoare determinat3 experimental ca: k£ =0,4.

Lungimea de rugozitate z, variazi in funcfie de caracteristicile fizice ale

suprafetei.

Desi pentru obfinerea ecuafiei (5.18) au fost folosite multe ipoteze

simplificatoare, multe dintre programele experimentale au aritat ci profilul

logaritmic al vantului reprezintd o fitare satisficdtoare pentru profilele de vant

observate in stratul de suprafafi. .

Se observd c¢i profilul vertical al vitezei medii a vantului deasupra
suprafetei mérii este aproape logaritmic in condifii neutre. Daca se fine seama de
us §i zo, situafia se complicd in cazul suprafefei marii in raport cu uscatul.
Masuritorile au aritat ci nu existd o legaturd intre z, §i indlfimea undelor, de
exemplu. Acest rezuitat sublimiazi inci o dati, caracterul particular al marii.
Kitaigorodski a considerat A,ca inilfimea de rugozitate a marii §i a gasit, din
masuratori, legdtura dintre zo, b, §i u» (Kitaigorodski, pg. 34-36).

5.3.2. Efectul stratificirii termice asupra profilului véntului deasupra marii

Procesele turbulente implicate in distribufia verticald a vantului, reflectd
natura stratului de suprafafi §i curgerea insisi, energia cinetica turbulenti fiind
suplimentatd prin energia cineticd a curentului. Aceastd migcare turbulentd se
numeste "fulbulentd dinamicd" sau “izotropicd". Aceasta semnificd faptul ci
fluctuafiile vitezei sunt de acelasi ordin de mirime pentru toate componentele
curentului turbulent.

Daca stratificarea termicd nu este indiferentd ci stabild sau instabila,

intervin fortele portante care influenfeazi componentele curentului vertical.
Acesta este cazul "turbulentei anizotropice” §i va face subiectul discugiei
influentei sale asupra profilului de vént.
In conditii termice instabile, schimbul turbulent pe verticali se intensifici si ca
urmare gradientul vertical al vitezei vantului descreste mai rapid cu indlfimea
decdt in cazul adiabatic. Reciproca este adeviratd pentru cazul de stabilitate
termica. .

Profilul vantului in condifii tipice se vede in Fig. 5.1. Se observi ci intr-un
sistem semilogaritmic, profilele neadiabatice de vént sunt nigte curbe. In conditii
de instabilitate curburile sunt convexe in raport cu axa #, iar in condifii de
instabilitate sunt concave.
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Se extrag doud concluzii clare:

1° ) Efectul stratificirii termice diminueazi cu cregterea turbulengei dinamice,

deci cu cregterea vitezei vantului, si )

2°) Influenta stabilitifii descregte in apropierea suprafetei. Legea logaritmici s-a

dovedit adeviratd, parametrul de rugoztate z,, avand caracterul unei conditii la

limitd. Acest fapt a fost acceptat ca pentru conditii adiabatice prin concluzile 1°

si 2° pentru cd masuritorile in stratul de suprafati sunt greu de ficut.

Agsadar, pentru ci abaterile de la profilul de vant adiabatic sunt foarte mici,

profilele neadiabatice de vént se pot reprezenta cu ajutorul profilelor logaritmice.
Gradientul vertical al vitezei medii 2 vantului se poate scrie sub forma:

ou ., I u,

-é:z_:;z:' (5.19)
unde:

r =i-——ﬂ7— (5.20)

“ u oln{z+z)) ’

este analoagd cu coeficientul de evaporare Montgomery (1940) si se numeste
"coeficient de profil", sau "numéarul conturului de profil".

u, este viteza medie a vantului la indltimeaz =a.

Ecuafia (5.19) corespunde unui profil logaritmic, iar produsul I’ #, are aceeasi

U, . y ; _ g
semnificafie ca T in cazul adiabatic. Deosebirea si dificultatea apare ci spre

deosebire de u., T, nu este independent de variabila de inilfimea z cum se vede

din (5.20). :
In consecint3, ecuafia (5.19) este adevdratd - strict vorbind - numai pentru

z=a i aproximativ, in vecinitatea acestei iniltimi. Deci nu se admite ca ecuaia

(5.19) sé fie integratd pe un interval de indlfime.

Stratificarea adiabatica este singura care aplici urmatoarele relatii:

u,
= 5.21
r, = (5.21)
-1
r,a=(lnz°+a) - (5.22)
Zo :

care permit evaluarea lui u+ §i zo dacd T, §i #, sunt cunoscute. Dificultifile
menfionate restrang aplicabilitatea coeficientilor de profil in practicd. De aceea,
rezultatele diferitelor cercetitori sunt comparabile numai in condifii adiabatice.

Conceptul "coeficient de profil" este util cAnd materialul observational as_t.e foarte
‘bogat. Atunci cind trebuie si se find seama cantitativ de efectul sta_bilitﬁ[:u asupra
profilului de vént, trebuie si se considere contributia fluxului vertical de caldura
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care produce energia cinetici comparabild cu forfecarea datoritd forfelor
turbionare.

In timp ce forfa de forfecare este T, P unitatea de suprafad si in

unitatea de timp, energia suplimentard furnizati de forele portante are expresia
(vezi 3.5): gHle,Ty cu g - acceleratia gravitafionald, c, - cildura specificd la p
cdnstaglté; T, temperatura medie la baza stratului, iar H flux de caldurd (entalpie
in J/ms).
Raportul adimensional al acestor expresii reprezintd numdrul de flux,
Richardson:

—-gH

R, =~ | (5.23)
Ser
&

Semnul minus este introdus pentru a obfine numere Richardson R, <0 pentru
valori poztive ale fluxului de cildurd A, adicd pentru stratificini termice
instabile.

Un alt numir Richardson mai utilizat este cel al raportului gradientilor:

{3)

To(a—z)

cu temperatura potenfiald medie a aerului.
Relatia (5.24) se poate exprima dati fiind proporp'onalitat& fluxurilor de
on 00
energie © 5i H cu gradientii termici corespunzitori: — Py si E

R, "_—R; (5.25)

Ry devine egal cu R; cand coeﬁaentul de transfer turbulent pentru caldurd este
acelasi cu cel pentru impuls.

Numarul Richardsbn este folosit pentru estimarea transferului de energie
intr-un curent turbulent, in condifii neadiabatice. El indica energia suplimentati
sau consumatd prin stratificarea termicd in comparafie cu energia forfelor
turbionare. Este pozitiv pentru inversiuni sau stratificdri stabile cand fortele de
turbulentd acfioneazd impotriva gravitafisi. R, <0 corespund cazurilor
supraadiabatice sau instabile, iar R;=0 pentru condifii adiabatice. R, cregte
numeric cu inalfimea z.

(5.24)
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5.3.3. Profilul general diabatic al vantului

oz ke
cond1p3 adiaba_‘r.if:e poate fi scris pentru condifii diabatice, inmulfind partea
dreapt3 a ecuafiei cu factorul adimensional S, care reprezintd influenta stabilitdtii
si este funcfie de numarul Richardson Ry
ou u,

—=—8(R
k 4

E poate fi considerat ca o constantd von Karman generalizata, %" Pentru cazul
adiabatic, Re= 0, si funcfia stabilitafii S trebuie s3 fie egala cu unitatea.

Gradientul vertical al vitezei vantului dat de scuafia (5.18) (a" "‘) i

Tinand seama de ecuafia (5.23) eliminim E din ecuatia {5.26) si obfinem:
gkH
S 5.27
. p cp]:iu‘st ( :
Conform cu teoria Monin-Obukor (1954), se introduce marimea;
pc, Tl
L=—"T%— (5.28
gkH o

care are dimensiunea unei lungimi §i se numeste "fungime de stabilitate".
n acest caz, relafia dintre fluxul de cildurd H si lungimea de stabilitate L,
implica: .
1) Stratificare stabild H <0, L > 0;
2) Stratificare adiabaticd H =0, L - to;
3) Stratificare instabild # > 0, L <0.
Ecuatia (5.27) devine prin folosirea ecuatiei (5.28):
g z 1 k

(5.29)

Se poate considera % cu un parlzmen-u portant, adimensional care este folosit in
particular cand profilul vitezei vantului §i temperaturii aerului sunt ~expn‘mate
prin forme adimensionale. o _

Presupunerea de bazi a teoriei Monin-Obukov este cd deviafiile lui S de la
stabilitatea neutrd in aceste doud distributii verticale sunt funcfii universale de

2)
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Atunci, conform ecuatiei (5.29), dependenta inilfimii de Ry este determinatd in

intregime prin L.

Pentru conditii apropiate de cele neutre, S se apropie de unitate §i Ky tinde citre

Kyy.. Conform cu ecuatia (5.28) L creste cand H se apropie de zero §i (sau) cu

cresterea vitezei vantului. o
Combindnd ecuatiile (5.10), (5.26) si (5.29) ajungem la relafia dintre

viscozitatea turbionara Ky, 4 = pK), §i numdrul Richardson de flux:

K, =kulL
i Re (5.30)
A, = pku, LR
Inz 4 /' indiferent
s}a.bil
Fig. 5.1. Reprezentares
schematici a profilului vantului
. mediu intr-un sistem in diferite

conditii termice

In z,

P
>

zicm) deasnpra |, vAnml
niveiulu mediu
200 / /
100
/ condifii aproape adiabatice
tA 7 el
3

s / ) / Fig. 5.2 Profilele véntului
/ (dupd Roll 1968). Profilele
200 400 600 800

viteza vantului (cm/s)
deasupra suprafetei apei in
L 20| /
10 sunt grupate dupd viteza
118 viteza vantalui (cm/s)
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5.3.4. Solutii aproximative propuse pentru profilele diabatice ale vantului

Au fost ficute multe incerciri de a determina funcfia de stabilitate din
ecuatia (5.26) si aceste incerciri pot impirtite in dous clase:
a) acelea care presupun profile similare pentru viteza vantului §i temperatur3;
b) cele care nu presupun similaritatea.
Cazul a) implicd direct cd functia de stabilitate pentru viteza vantului S, diferd de
¢ea pentru temperatura potenfiald a aerului Sp numai prin factorul constant y asa
¢d §, =vS,. Astfel conform cu ecuatia (5.26) raportul gradienfilor verticali

o8
glz‘ 51 — egalm pe cel al fluxurilor turbulemé cor&spunmtoare multiplicate
priny: - _
ou B -H
i =T T 5.31
5 5= [ : ) (531)
in consecinti: _
K,, ¥K,, siR; =YR (5.32)
Plecind de la acestea au fost sugerate urmitoarele formulari:
— E(HG‘R' ye (5.33)
(de Rossby si Montgomery, 1935)
oun u, 1

——t e 5.34
o kz (1-0,R)"” (534

(de Hilzanu, 1943)

ou u, ( z+zo)
az k(z+zo)\
in (5.35) o), o, §i @ sunt constante fixate in mod empiric. Prin aplicarea
ecuafiilor (5.29) si (5.32) si presupunind y=1 (ca Monin §i Obukov) ultima
formuli (5.35) poate fi transformata:

o w1

& k(z+z,) 1-aR

Pentru condifii aproape neutre (adici la valori foarte mici ale &, ~

© (5.35)

(5.36)

z+2,

termenii de ordin mai inalt in R, §i r&specﬁv 0 pot fi neglijafi §i cele trei
formule de mai sus surt reduse la aceeasi ecuafie apronmauvi
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~—

ou

P m(l const. R) (5.37)
care necesitd conectarea constantelor prin relafia: _
=20 (539)
Integrarea poate fi ugor realizati pentru cazul aproape adiabatic %0 << IJ
pﬁn folosirea ecuatiei (5.36). Ea formeazi binecunoscut ! profil "log + linear™
7= %[mz—;'oz—u—oz—z (5.39)

care confine cazul adiabatic pentru L — oo si descrie efectul stabilitafii pentru un
termen adifional, lingar in z.

Monin §i Obukov (1954) au evaluat constant o la (0,60 + 10%) prin
folosirea datelor profilului de vant deasupra uscatului fard masurdtori simultane
de flux. Dar valoarea contravine ecuafiei (5.38) pentru cd o, s-a determinat ca
fiind 9.

Taylor (1960) a aratat ci o variazi sistematic cu stabilitatea §i ia valoni
intre 3 51 6 perrtru regiunea stabila:

)
-0,03 i ]
<) I

Astfel rezulta o valoare medie de 4,5 care verifici ecuafia (5.38).

Rezumand, putem spune c3 profilul de vant "log - linear" este adecvat
numai pentru un domeniu de stabilitate foarte ingust care pare sa fie limitat prin
Z+Z
> :
turbulenta mecanici, adica cu condifiile convectiei forfate. In aceste regiuni ia
valori apropiate de unitate. Refindnd cd ecuafia (5.39) a fost obfinutd pentru
stratificari aproape neadiabatice, pentru valori mici ale R;,, nu ne agteptdm ca ea
sd dea valori bune, deci si fie utildi pentru condi]ii de stabilitate mare sau
instabilitate mare.

De aceea trecem la a d15cuta cazul b) care nu se bazeazi pe similitudine §i
in consecinta:

< 0 pentru care se aplici ecuafia (5.39).

8 =0,03 si care coresunde mai mult sau mai putin cu regiunile unde doming

‘ K, R, .
e (5.40)
Ky R

nu mai este constant si apare ca o variabild adifionala.
z
Cu cresterea instabilitafii: Z < —0,035 curentul intrd Mtr-un domeniu-

unde alaturi de furbulenta dinamicd, fortele portante joacid un rol dominant.
Daca instabilitatea este suficient de mare, fluxul de cilduri §i termenul portant
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surit decisive, in timp ce u« devine neglijabil. Aceasta este regiunea de convectie
liberad.

incercand obfinerea unei solufii care ar putea include conditiile aproape neutre
precum si stabilitatea si instabilitatea puternic3, Ellison (1957) a trecut la o teorie

K,
careimpune ca y = E— variazi putemic cu numirul Richardson de flux, Re.
. M :

G Mirimea variabilei y tinde citre zero cind R¢ se apropie de o valoare
cineticd Ry_, care astfel apare ca valoarea maximd a R pentru meninerea
turbulengei. Relapa propusa de Ellison se scrie:

( X J (5.41)

& k(z +2z, )L R,
Constanta R, a fost estimati la aproximativ 0,15.

Dacd combinim ecuatia (5.41) cu (5.29) obfinem urmitoarea ecuafie
pentru factorul de stabilitate S
1 ztz, $=1

4

YR L

care este o verigd utild intre profilul vantului §i fluxul de cildura furnizat cind

R, este cunoscut. Adici dacd se dd profilul vantului se poate calcula fluxul de
caldura

Invers, profilul vantului poate fi determinat, dacd sunt cunoscute lungimea

de rugozitate z,, viteza de frecare u» §i fluxul de caldura H. Cu ecuatiile (5.41),

(5.39) §i (5.38) ajungem la relafia pentru vascoztatea turbionard (Panovsky,

(5.42)

3
z —
K, =(u"?5+ g LJ kP (z+2)" " (5.43)

ou . . ’
Aidi uf(a—) reprezinti rata de producere a energiei mecanice turbulente (pe
z
unitatea de mas3) in timp ce gH/pc,To reprezinti rata la care mergia_ este crgté
prin portanti.
Relatia dintre contributiile turbulentei dinamice §i fortele convective la
1
transportul impulsului vertical este determinat de ——.

Panovsky (1961) a intetpretat ecuafia (5.43) in lumina expresiei lui Heisenberg;
K, =e"1" . (5.44)
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unde € este rata de disipare a energiei §i / dimensiunea turbionului. El a sugerat
c3, in atmosferd, z preia rolul! lui 7 aga incét scala vartejului este identificati cu
indltimea deasupra solului. Deocamdati solufiile pentru profilele de vant care au
fost verificate pentru uscat nu au putut fi verificate pentru mare datorita absen;el
datelor de vant i flux.

Alte forme ale profilului de vant:
Formula puterii avansati de Deacon (1949, 1953} a fost folositd cu succes:

g 1-B
B ou u, Z42,
= _ : 5.45

oz k(z +2z,) ( ) (543)

Exponentul B este nurmt "Numdarul Deacon" §i se deﬁn&qte prin ecuafia:

od) A&
( ﬁ) (5.46)
&)
Numirul Deacon P este o functie de numdrul Richardson, presupunand valori
mai mari decat unitatea in condifii instabile i mai mici decat unitatea pentru
stratificini stabile. _
in cazul adiabatic (8) formula puterii trece intr-un profil logaritmic.

O aproximatie directd a profilului vantului deasupra marii a fost stabilitd
de Goptarev (1960). Folosind observagia cd, in condifii termice instabile,
fluctuatiile componentei orizontale a curentului descreste exponenfial cu
indltimea, §i aplicind comceptul ci aceastd descrestere este legatd de
intensificarea migcdrii verticale de amestec, Goptarev a obfinut urmaétoarea
relatie pentru dependenta de indlfime a lungimii de amestec, intr-o atmosferd
stratificatd:.

I=k(z+1z,)e™C*) (5.47)
Ca urmare ecuafia pentru gradul vertical al vitezei vantului este:
' o e (+50)
T e At 5.48
0z k(z+z,) )

unde a este un parametru care depinde de viteza vantului si stabilitatea termicd
(a <0 instabil, a = 0 adiabatic, a > 0 stabil).

In ultimul caz, lungimea de amestec /, creste cu z, in apropierea suprafefei
péna cind se atinge maximul la z +'z, = /. Deasupra acestei indlfimi, lungimea de
amestec descreste. Integrarea ecuatiei (5.48) este data prin dezvoltarea funcfiei
n serie. .

Se ajunge la profilul de vant de forma:
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u| z+ F 2z
B [mz LN (ChirY) z°]+...] (5.49)

k A 22!
Primii doi termeni cor&spund ecuatiei (5. 39) dacia=a/L.
Daca sunt folosifi si termenii superiori in ecuatia (5.49), atunci ecuafia (5.49)
este valabild si pentru condifii de abateri putemice de Ia adiabaticitate.
Rugozitatea dinamicd z, nu poate fi considerati ca o caracteristici directi a
geometriei suprafefei méri dar ca o cantitate aerodinamici care reflecti
interacfia dintre vant §i unde.
Din cercetdrile sale, Goptarev a dedus cd rugozitatea dinamici z, descreste cu
cresterea indlfimii undei si cu d&screqterw vitezei vantului relativ la cea a vitezei
undei.
S-a determinat, de asemenea, ci z, este mai mare la stratificarea termici instabili
decat la distribufii indiferente sau stabile ale temperaturii ceea ce revine la a
spune ca marea este mai aspri in masele de aer rece decdt In masele de aer cald
de deasupra marii reci.

5.3.5. Forta vantului Ia suprafata mdrii

Cand se discutd profilul vertical al vintului in primii metri deasupra
suprafetei marii avem de a face cu dependenta de rugoztate dinamica §i de alfi
factori ca: indlfimea undei, viteza vantului, viteza de frecare. Nu s-a spus nimic
despre parametrul important al curentului de aer de deasupra marii: viteza de

T
frecare u.. Conform ecuafiei (5.15) | u? = ;’ viteza de frecare este strans legati

de fluxul vertical al impulsului orizontal sau tensiunea turbulentd t care a fost
considerati ca o constanti cu indlfimea in primii metri ai stratului limitd
atmosferic. Astfel putem scrie:

T=1,=pu; (5.48)

unde 1, este tensiunea tangenfiald exercitatd de vént la suprafafa mari (p =
densitate aer)
Acesti mirime este de o importantd deosebitd jucind un rol esenfial in toate
procesele de transfer a impulsului la limita aer-mare. El include generarea
undelor oceanice de suprafafi §i a curentilor de drift prin acfiunea vantuhu
structura vantului i valurile de furtuna.

in final, intreaga circulafie a oceanului, precum si bilanful de impuls in
circulafia atmosfericd, este putemic afectat de forta de acfiunea vantului asupra
suprafefei marii.
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Rezistenta suprafejei mirii la acfiunea vantului, t,, se poate exprima prin viteza
medie 2 vantuluw u, la 0 anumitd indlfime.
1, =pC. o (5.49)

factorul de proporfionalitate C, fiind o constantd adimensionald numitd
"coeficient de rezistenfd", “tensiunea de forfecare" sau "coeficient de forfecare” $(
care depinde de indl{imea z.

De obicei z =10 m se fa ca nivel de referin{3. Problema determindrii tensiunii la
suprafata 1, este redusa la stabilirea valorii pentru Ci,. Coeficientul de rezistentd
Co poate fi usor legat de parametrii profilului vertical al vantului. Combinand
ecuafiile (5.48) si (5.49) se obfine:

2
< Cho =(-u;J : (5.50)

um

Ulterior, dacd domini condifiile adiabatice, putem obfine din ecuafia (5.10)
relafia:
k2
o F . A— (5.51)

" [ :,,+1o)2
In —
Zy

in absenta stratificirii termice, Cyo este, de aceea in intregime determinat
prin rugoztatea dinamica z,.
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CAPITOLUL 6
SCHIMBUL DE CALDURA OCEAN-ATMOSFERA

Am vizut ci generarea §i redistribuirea momentului unghiular absolut
este insofitd atdt de circulafia meridianald cit si de cea turbionard, ale ciror
contribufii relative sunt diferite la latitudinile tropicale i extratropicale. Acelasi
lucru este adevarat penfru redistribuirea cildurii si a formelor de energie. Am
discutat de asemenea modul in care radiafia de la Soare este distribuiti deasupra
globului de catre sistemul vant §i curenfii oceanici. Vom aborda in continuare
problematica fluxurilor de cdldurd ocean-atmosferd, cildurd latentd si cildurd
sensibila, cu referire in mod particular la circulafia generald a sistemului
ocen-atmosfera §i 1a sistemul de vreme la scald sinoptici §i mezosinoptici.

6.1. Caracteristici radiative ale sistemului ocean-atmosferd

Diferenta intre radiafia absorbitd i emisd prin atmosferd, in combinatie
cu schimbul de cildurd intre pAmént §si atmosferd §i transferul de energie prin
miscin in interiorul atmosferei §i oceanelor, determind bilantul de caldurd. Cea
mai mare parte a atmosferei este caracterizati printr-un deficit radiativ putemic
care ar trebui sd conducd la o descrestere continui a temperatun'i troposferei.
Deficitul trebuie s fie compensat printr-un transfer net de energie de la suprafa;a
pamantului, unde existd un surplus de incilzre radiativa.

Caldurile sensibil3 gi latentd transferate prin conducfie §i evaporare de la
suprafagi pimantului (mare sau uscat) sunt transportate in indlfime pn'n»
miscirile aerului sub form3 de mici curenfi turbionari la nivelele inferioare,
curenii care cresc citre nivelele superioare prin sistemele de circulatie, organizata
la sciri de la domeniul norilor cumulonimbus la circulafia Hadley.. Cildura
latentd este obfinutd prin condensare in ramurile ascendente ale celulei Hadley.
Astfel, intreg bilanful energetic pe verticald rezultd din procesele radiative si din
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miscdrile aerului. In legiturd cu latitudinea §i perioada anului, cantitatea de
radiafie solari care cade zlnic asupra unei suprafefe orizontale la limita
atmosferei este prezentata in Fig. 6.1.

|

SOLSTITIU ECHINOCTU  SOSTITW  ECHIN.  SOLSTITW,
IARNA PRIM, IARNA TOAMNA VARNA

O F ™M ™ J A S N D
22 4 21 [ 22 8 23 8 22
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40 ©

20 '& | Fig. 6.1. Cantitatea de radiatie
g 10 / . solard care cade zilnic pe o
z o 7 suprafat orizontal la limita
5 of  superioarh a atmosferei (dupa
2 P
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< _yob /6*;

=50 /300/-

-co} /723/-

-1} /‘

—&,_ /

-90270‘ 315° O ®°  S0° 138° 160° 2B ZR°
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Remarcabile sunt doud caracteristici: .

-existd o asimetrie intre emisfere. Aceasta desigur, datoritd distanfei
Pamant-Soare, variabild in timpul anului ( de la periheliu la afeliu);

-energia solard primita zilnic la solstifiu de exemplu, este mai mare in regiunile
polare ale unei emisfere dect la tropice, In aceeasi emisfera.

Céand se fine seama de extincfia radiafiei solare in atmosfer3, totalul zlnic al
radiatiel solare care cade pe o suprafafi orizontald la nivelul marii pe cer senin,
arati ca in Fig. 6.2.
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Coeficientul de transmisie s-a considerat 0.7. Existenfa norilor impiedici
propagarea radiafiei solare prin atmosferd, incit caracteristica generald a
radiafiei receptionate la sol sau la nivelul mdrii prezintd variafii atdt meridianale
cit si zonale. Radiafia solard este atat absorbitd de mare cét si reflectat de la
suprafata ei. Din radiafia absorbitd o cantitate mici este fixatd prin fotosintezi
(aproximativ 0.02% conform cu Williams si alfii, 1973) iar ce mai raméne
incalzeste oceanul superior. Reflectivitatea este, in primul rand, o functie de
elevatia solari gi, in al doilea rand, de starea marii. Pentru radiafia dirsctd, care
cade deasupra unei miri linistite, albedoul variazi de la 3%, cind Soarele este pe
verticala locului, pan3 la 100% cénd el este aproape la orizont, in timp ce pentru
radiafia difuzi variazi 'intre 8 5i 10% (Tabelul 6.1.).
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Tabel 6.1. Albadoul suprafejei mirii pentru radiafia solara totald incident?, adici considerate
atat radiafia direcia cét gi cea difuzi (dupd Budiko, 1956). Valorile sunt date in procente.

Lat Luna
(N)

L. | Feb. | Mar. | Apr. [ Mai | 'wn. | Jul | Aug | Sept. | Oct. | Nov. | Dec
70" | - 23 16 11 9 |9 9 |10 13 15 - -
60° [20 (6 il g 8 7 8 |9 10 14 19 21
s 16 |12 9 7 7 6 7 17 2 il 14 16
400 [ (9 8 7 6 6 6 |6 ’ ] 11 12
30° |9 8 7 6 6 6 6 |6 6 7 3 9
200 |7 7 6 6 6 6 6 16 5 6 7 7
10° 6 6 6 6 6 6 6 |6 6 6 6 7
o I3 6 6 6 6 6 6 |6 6 6 6 6

Prin energia solard directd este incdlzit un strat destul de superficial de
apa. Adancimea pﬁné la care penetreazi radiafia solard depinde de lungimea de
unda (Tabel 6.2.) §i de concentratiile de aluviuni, substan{i galbeni, spumd de
mare, plancton si bule de aer. In cea mai limpede api de mare numai 18% din

radiafia incidentd deasupra suprafetei marii atinge o adancime de 10m (Fig. 6.3.).
Procenfe de energe

2 45678« j 20 30 4o Bogd 90
%
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| 4
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:‘E: QY // Numai vizhoil ag
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g I ”Ig
g ! °
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c
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I“ig. 6.3. Reprezentarea schematicd a spectrului energetlc al radiatiei de la Soare si cer, care
penetreaza suprafafa mirii §i a spectrulux energetlc in apa purd la adancime de 0.1, 1, 10 si,
100m. In careu: Procentele energiei totale si ale energiei in domeniul vizibil al spectrului care
atinge diferite adincimi (dupa Sverdup, 1960).

Totusi in straturile superioare ale oceanului are loc amestecul turbulent
si astfel cdldura este distribuitd mai mult sau mai pufin omogen intr-un strat de
100m grosime.
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Tabel 6.2. Patrunderea radiafiei solare in apa purd in funcfie de A s radiatiei. Valorile exprimate
in procente (dupé Sellers, 1965)

Adancimea Lungimea de undi

0,2-0,6 0,6-0,9 0,9-1,2 1,2-1,3
0 : 100 100 100 100
0.01lmm 100 100 100 97,2
0.1lmm 100 100 99.6 79,0
1mm 100 99 8 96,2 40,7
lcm 100 982 68,7 7.6
10cm 99.7 84,8 46 0
im 96,8 86 0 -
10m 72,6 26 . =
100m 5.9 0 - -

Marea nu: numai cd absoarbe §i reflectd radiafia solard, dar i emite
radiafia (Rg) de o lungime de undi potriviti cu temperatura sa. Ea absoarbe
radiafia de undi lungd (Rs ) transmisd de la nori §i atmosferd. Ca urmare,
bilanful energiei radiante la suprafata marii (Ry) se scrie:

NS SN T S
) -
T Qs *

+1lm

-Im

R, =(1- A)R; - (R; - R;) 6.1)

unde A este albedoul suprafefei si Rs radiafia totald de unda scuti care ajunge la
suprafaa mirii. Estimarea cu precizie a termenilor ecuafiei 6.1 nu este ugoara din
cauza absenfei masuratorilor sistematice de radiafie din regiunile oceanice. In
ultima vreme masuritorile satelitare au ajutat mult, dar nu suficient. Din lucrarile
unor cercetitori ca de exemplu Budiko (1963) se constatd ci bilanful radiafiei
anuale a suprafefei oceanului este pretutindeni poztiv. Cea mai mare valoare,
140x10° cal cm?an® s-a observat in partea de nord-vest a Marii Arabia.
Caracteristicile principale ale bilanfului de iama sunt:
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i) bilant negativ catre poli iz latitudini medii;

i) orientarea in general zonald a izopletelor lui Ry.

In mod contrar, vara se observd deviafii considerabile de la caracterul zonal,
deviatiile fiind asociate In principiu cu vana;ule zonale ale nebuloz:tam sl
temperaturii suprafetel manii.

6.2. Evaluarea spatialid a componentelor bilantului energetic

Ecuatiile de bazi pentru stratul limitd planetar sunt ecuafiile de migcare
sl ecuafia primului principiu al termodinamicii .

—=f(1—z—vg)+gz—(k_%)

§~- ' +a @] (6.2
at_ (u u) a: *)
®__1oR of é’z
o pc, & e—l &

Repreantd fluxurile radiative nere care sunt for;ele care dinjeazi vanagpile
temperaturii. Variagiile temporale ale componentelor ¥ § v §@ ale temperaruni
potentiale pot fi §i rezultatul fortelor externe st R sau prin modificarea in timp a
difuzivitafilor pentru impuls ky, si cildura k. In absenta vanafiei cimpurilor de
presiune, vanturile din stratul limitd pot si se schumbe numai sub mfiuenta
stratificarii termice.

Variatiile temporale in &, §i astfel in u §i v se datoreazi pargial ciclului dium al
temperaturii.

Bilanful energiei radxante pe o arie a suprafefei oceanului este rezultatul,
in principal , al transferurilor atmosferi-ocean a cildurii sensibile §i cildurii
latente (Qu §i Qg), @ acumuldrii cildurii intr-o coloand a oceanului (Qs) §i a
divergentei orizontale a caldurii prin curenfii marini (Qy). Relafia dintre aceste
componente majore ale bugetului energetic este: .

Ry =0y +0p +Qs +Qv0 (6.3)

LR

R=g72

S’I%’
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Alte. procese care implicd energie sunt nesemnificative din punct de vedere
ce;rmtauv §i de aceea le neglijim. De exemplu: disiparea energiei cinetice cand
yantul. sufld transversal pe suprafata mirii, susfinerea unor procese biologice si
incalzirea de la precipitafiile in cidere. Cunoagterea i injelegerea diferitelor
componente s-a imbunatifit odatd cu cresterea cantitativi i calitativi a datelor
observafionale. Continui totusi efortul de a se obfine valori definitive pentru
componentele bugetului energetic, intrucit o cunoagtere de detaliu 2 bugetului
energetic global este esenfiald in infelegerea circulafiei atmosferice §i oceanice.

6.2.1. Evaporarea la suprafata oceanului

Ca si evalueze fluxurile ocean-atmosfers ale vaporilor de apa, Jacobs

(1990) a folosit urmitoarea formuld simpld, pe care el a dezvoltat-o in mod
empiric de la bazele teoretice ale lui Sverdrup (1937):

E=C(ey=-e)u, (6.3)

unde C=0,143; E reprezinti viteza de evaporare (mm zi™); e-presiunea de vapori
(hPa) si u-viteza vantului (m sec™); indicii O i z se referd la suprafata mirii si
indlfimea de deasupra nivelului mani. Folosind datele climatice marine, Jacobs a
pregatit harfi cu valori sezonieree ale evaporarii pentru Oceanul Atlantic de Nord
st Pacificul de Nord §i a obfinut valorile echivalente ale Qg prin Qe=LE, unde L
este cildura latentd de evaporare a apei. Ulterior, folosind aceeasi metodd de
estimare a fluxurilor de energie latent3, dar cu C=0.134, Budiko a trasat hartile
pentru £ si Qg cu datele Anului Geofizic Intemafional (2000 de stafii cu 300 din
arealul oceanic). Din lucrdrile lui si ale colaboratorilor se pot sublinia citeva
concluzii cu privire la procesul de evaporare de la suprafaa oceanelor.

a) Ratele de evaporare sunt pretutindeni mai mari iama decat vara. Aceasta se
explicd prin valoarile lui #, §i (est+e,) care sunt mai mari in sezonul rece decat in
timpul celui cald. Caldura latentd de evaporare in sezonul rece este asociatd cu
efectul de intensificare a curentilor calzi din timpul acestor perioade. In timpul
sezonului cald, curenfii reci sunt mai activi §i micgoreazi evident viteza de
evaporare prin sciderea caldurii latente. )

b) Cele mai ridicate valori ale Qg au fost observate in apropierea coastelor vestice
ale Oceanului Atlantic de Nord §i Pacificului de Nord, iama. Valorile sunt de
1,14gcm-*zi" deasupra Gulf Streamului si 0,94 g cm™z™ deasupra curentului
Kuroshivo. Pentru ci vanturile deasupra acestor regiuni sunt mai puternice iama
decét vara, vitezele de evaporare sunt ridicate in principal iama din cauza
vanturilor dominante, care advecteazi in mod continuu aer continental rece §i
uscat peste curenfii oceanici calzi. In timpul verii, dimpotrivi, vanturile
dominante sufl3 din sud si diferentele de temperaturd aer-mare (&-¢;) astfel sunt

mici.
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¢) Variatiile sezoniere ale hui Gz nu sunt nicdieri mai mari decét cele de deasupra
Gulf Streamului si Kuroshive. Peste parfile estice ale oceanului, variafiile
sezoniere sunt mult mai reduse din cauzi ci In timpul anului, vinturile dominante
advecteazd aer maritim peste curenfii oceanici reci din acea zona.

d) In tot timpul anului existd evaporare rapidi in zonele subtropicale i in zona
alizeelor. La aceste zititudini (eg-e,) sunt mari ca §i vitezele verticale u, pentru
alizee.

6.2.2. Fluxurile de calduri sensibila

Ca si se estimeze fluxurile de cildurd ocean-atmosferd, Jacobs a aplicat
o formula de tipul:
Q A

o0 ©5)

in discutarea procesului de evaporare este mai rafional si considerim
umiditatea specifici g,masa de vapori de api pe unitatea de masa de aer umed.
Cantitatea de vapori de apd F care este transportatd vertical in sus printr-o
suprafati transversali egali cu unitatea (1 cm?) intr-o secund, este:

d
dF =—p, 2 6.6)
dz
cu p. -difuzivitatea turbionara, care in aer este egald cu viscoztatea turbionari,
1ar-dg/dz reprezintd gradientul umiditafii specifice. Daca introducem presiunea de
vapori, €, se obtine:

0,621de
dF = -y, —— 6.
b ©.7)
cu p presiunea atmosferica.
Caldura necesara pentru evaporare la suprafata este:
' 0,621 de
=-Ly,—~——6,8 6.8
QE u'c p dZ > ( )

Raportul dintre cdldura cedatd de atmosferd (cildura sensibild) si cea folositd
pentru evaporare este:
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P
= = T g 6.9)
0, L de (

0,621y, —
Mo
dt

L2 dz
B=064-T000 1000 de

&

Ultima expresie este obfinutd prm mtroduoem valorilor lui ¢, (0,240 cal/g grd)
si L (585 cal/g). ‘
Astfel, B depinde 1h prmcxpal de raportul gradlenplor termic §i de umiditate din
aer, la distant3 foarte mici de suprafata mirii. Acesti gradienfi pot fi inlocuifi
prin diferenfa dintre temperatura i, respectiv, presxumle de vapori la suprafata
marii §i valorile corespunzitoare la o indlfime z in aer:

p I,-T,

0,64+ tet.
B 1000 ¢, —e, (6.10)

Budiko a calculat Qg direct prin exprwa ;
 Qn=p.Coc (T, - T, (6.11)

unde ¢, este cildura specifici a aerului 1a presiune constants, CD este coeficientul
de rezistenta, p, -densitatea aerului.

Pentru valorile paCp=2,5x10°gem™ §i ¢;=0,240calgrd™g™: _
O =518(T, - T.)u, (6.12)
cu u,in m sec™. :
Se constatd din ecuatiile (6.11) si (6.12) cd este posibil un flux de
cdldurd mare in sus, in aerul care este mai rece decit suprafata marii peste care
curge, mai ales cind curentul de aer este mai putemic. Aceasta explicd i
rezultatele lui Jacobs §i Budiko care prezentau fluxuri mari sezoniere, iamna (in
Emisfera Nordic3) peste Gulf Stream si Kuroshivo, intrucét in aceast3 perioad3 a
anutui, vanturile dominante advecteazi peste aceste ape aer ricit pe continent sau
pe ghetari. Fluxurile depigesc 300 cal cm™z™. Fluxul de cildur sensibild din
zonele nord-vestice ale Oceanului Atlantic de Nord depisesc 50x10° cal cm?cm™
deasupra Gulf Stream-ului (35°, 45° N si 50°, 70° V). Aceste fluxuri deasupra
mérii nu sunt depisite decit de cele de deasupra deserturilor tropicale. Fluxuri de
cildura sensibild Qy direcfionate de la atmosferd 1a ocean nu au fost observate
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decat deasupra unor zone din Oceanul de Sud (Budiko), dar nu sunt rezultate
foarte sigure din cauza absengei datelor.

6.2.3. Fluxurile de cildurd din interiorul oceanulu

in medie, starea sistemului ocean-atmosferd variazi pufin de la an la an,
asa ca in calcuiele climatologice ale bilanfelor anuale de energie este permis sa se
neglijeze acumularea de cildurd, adicd Qs (cdldura acumulati in ocean). Ca
urmare, valorile Ry, Qg §i Qu sunt cunoscute §i In mod corespunzitor pot fi
obtinute valorile lui Q.o (fluxul divergent de cildurd datoritd curentilor marini)
din ecuatia (6.2). Pentru intervalele de timp ce depdsesc un an, fluctuatiile fui Qs
nu pot fi neglijate; modificrile seculare ale energiei de cdldurd a oceanului sunt
importante in mecanismul modificdrilor climatice §i valorile sezoniere ale lui Qs
pot depasi Qg/3 (Bathem, 1973). Malkus (1962) preocupati de incertitudinile in
determinarez valorilor peniru Ry, Qg §i Qu a testat determinarea lui Q. cu
metoda reziduril:
i) comparand §i contrazicind estimérile lui Budiko pentru componentele
bilantului energetic cu acelea publicate de Jacobs, London §i Sverdrup.
ii) verificand izopletele lui Qy in comparatie cu distribufia curentilor oceanici.
Ea a concluzionat ci existd o semnificatie fizica reald pentru cantitatea reziduald
Q.o. Valorile negative mari ale Iui Q.o sunt asociate curenfilor oceanici cala, iar
valorile pozitive mari cu curenfii reci. Aceasta nu este surprinzitor, pentru tof
curentii calza (Qg+Qy) anual depisesc cu mult Ry, in timp ce pentru curenfii reci
valorile fui Qg §i Qg sunt mai mici In comparatie cu Ry. Valorile medii anuale
ale fluxului de cilduri oceanic date in Tabelul 6.3 au fost obfinute prin integrare
spafiala a Qo 1in condifiile limitd in care fluxurile dispar in regiunile polare ale
Emisferei Nordice. De remarcat din Tabelul 6.3 ¢ un flux mic traverseazi
ecuatorul catre sud.

Tabel 6.3. Transportul mediu anual de energie printr-un cerc latitudinal (dupid Palmen si
Newton, 1969). Fluxurile (sunt de ordinul 10*® cal min™) citre nord sunt pozitive, iar citre sud
negative.

Lat | 0° 10° 20° | 30° 40° 50° 60° 70°

N -0,45 11,40 |2,17 12,09 |149 1,08 0,49 0,17
S -0,45 | -2,04 |-2,30 | -1,94 | -1,58 -1,14 -0,45 -0,16
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6.3. Evolutia anual a componentelor bilantului energetic

Dupd examinarea distribugiilor spafiale ale componentelor bilanfului
energetic, Budiko (1956) si-a indreptat atenfia la valorile lunare ale marimilor
Ry, Qg, Qx §i Qu, concentrindu-se asupra a sase regiuni pe care le-a considerat
reprezentative pentru diferite climate oceanice. In rezumat, constatirile sale au
fost dupd cum urmeazi:

1) In apropierea ecuatorului (Fig. 6.4a) Ry §i Qg sunt de aceeasi intensitate si
variaza putin in timpul anului, in timp ce valorile lui Qg sunt intotdeauna mici si
direcfionate in sus de la suprafafa oceanului. Numai pentru o perioadd scurtd in
timpu! toamnei nordice (Ry-Qg) este mare deci Qs+Qo sunt comparative.

2) In contrast cu relativa lor constanfd in apropierea ecuatorului, fluxurile de
energie asociate cu climatul musonic al Marii Arabia (Fig. 6.4b) variazi marcant
in timpul anului. Valorile lui Ry cresc de 1a un minim de iamna si ating un maxim
in aprilie si mai, dar dupa aceea descreste brusc cu invazia nebulozitifii care
insoteste musonul de vard. Cu retragerea musonului, bilanful radiafiei se reface
oarecum inainte de o noud descrestere pand la minimul de iami. ,

3) La 20°S si 30°V (Fig. 6.4c), zond pe care Budiko a gisit-o reprezentativa
pentru periferia vestici a anticiclonului subtropical, Ry se modificd mai mult sau
mai putin regulat, reflectand evolufia anualad a Rs §i Qg §i Qu, care sunt puternic
influentate de Curentul Brazliei, ambele variaza in sens opus, atingand valorile
musonice in iami. Existd o convergentd a cidurii in interiorul oceanului in lunile
de iami cind Ry<Qg+Qu. In contrast, la 20°S, 10°E (Fig. 6.4d), la perifferia
esticd a anticiclonului situat deasupra Oceanului Atlantic de Sud, influenfa
Curentului Bengalez rece este astfel incat fluxurile de cdldura latent3 tind sa fie
mult mai mici decit la 20°S, 30°V si fluxurile de caldurd sensibild sunt
direcfionate in jos. Nu existd nici o lund cdnd Ry<QgtQu, asa cd oceanul
pastreazi cildura tot timpul anului. , -

4) Variatiile anuale ale Ry, Qg §i Qu in doud locuri la latitudini medii sunt
aritate in Fig. 6.4e §i 6.4f In ambele locuri suprafafa oceanului este caldi,
pentru ci intre 55°N §i 20°V este regiunea Gulf Stream-ului, iar intre 45°N si
160°E este Kuroshivo si in ambele zone vremea este dominata iama si vara de
depresiuni extratropicale i anticicloni. In ambele locuri fluxurile de caldura
latentd sunt mari iama §i mai mici vara. Influenfa musonica este mult mai
evidenti in valorile Qy . La statiile din Atlantic, fluxurile de cdldurd sensibila
sunt mai mari iama §i mai mici vara si direcionate in sus de la suprafata caldd a
oceanului inspre atmosfer3 in tot timpul anului. :

La stafiile din Pacific, fluxurile de cildura sensibila sunt de asemenea
mari §i direcfionate in sus iama, datoritd advectiei frecvente de aer rece de origine
continentali peste marea caldi, dar ele sunt indreptate in jos vara dator'n?
dominatiei vanturilor sudice aerul este mai cald, de obicei, decat suprafata mani
de dedesubt.
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Fig. 6.4a-f Componentele evolutiei anuale a bxlmtulm energetic

FLUX ENERaETic (Keol em “Jupa™)

fLux enereeTic (Kealem2luna™)

FLux eneresTic (Keol em2luna™)

136

0°N 150°E

:\ - ‘—"--‘-—’.“ %

A e

i F M * ) g s N D

T b o~ 15°N 7o'
/SN

J

0’.

oY

P

A== NN
{FM ANMNI I A SO NDO

8 —~, B55°N 20°w
g N

FMAMI1 1 ASONDO

https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



6.4. Bilantul energetic al sistemului ocean-atmosferi

Cuantificarea bilanfului energetic pentru suprafafa oceanului s
identificarea principalelor caracteristici spafio-temporale a componenetelor
bilanfului sunt pasi esenfiali in  injelegerea completdi a sistemului
ocean-atmosferd. De asemenea se raspunde astfel la cateva intrebdr de
importanta vitaid pentru stiinfa marin:

-care este importanta transportului de ciidura citre poli in ocean §i atmosfers;
-transformarea vaporilor de apid in combustibil si folosirea lor in dirijarea
circulafiei aerului; T
-generarea sistemului de vanturi la sciri diferite §i rolul lor in schimbarea §i
menfinerea unor curenfi oceanici. '
Vom examina bilanful energetic al sistemului ocean-atmosferd considerand o
coloand de sectiune transversald unitate care se intinde de la adancimea oceanului
pana la partea superioar a atmosferei. Fie excesul mediu de radiafie absorbita
peste radiafia emisa pe unitatea de arie in unitatea de timp la o latitudine fixata
R, pentru atmosferd §i R pentru ocean. Excesul total va fi:

R, =R,+R, =R, (6.13)

Notidm cu @,- transferul de cildurd sensibild de la ocean la atmosferd i
Qp = LE cildura latenti de evaporare.
Atunci o functie de incilzre pentru ocean poate fi definita astfel:

) -~ — = K

—=| =R -0Q,—-LE 6.14

( dt Jo 0 QH ( )
in general, apa evaporati va fi purtatd de vapori in alte regiuni, unde prin
condensare va ceda cildurd atmosferei. Dacd viteza de condetlsare va fi

— 5
exprimati prin rata de precipitare P, funcfia de incilzre ——Q-) pentru

dt
atmosfera este: K
0| — =— ,3 ‘
—=| =R +0y+LP 6.15)
dt ;
Combinénd ecuafiile 6.14 §i 9_.15 obfinem: '
Q) _x- §Qj - L(P-E 6.16
(dt] =R, (dt ,+L(P ) | (.' )

expresie pentru functia termicd a atmosferei. De observat ci Mwmﬁile .(6. 15) si
(6.16) a fost consideratd numai cildura de vaporizare. In regiunile unde
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precipitatiile se obtin parfial sub form3 solidd trebuie adiaugatd cidldura de
solidificare. includerea acesiui termen nu cregte valoarea LP cu mai mult de
13%; considerand de asemensa c¢i forma solidd se obfine in general in regiunile
unde cad cantitdfi mici de precipitafii, neglijarea acestui termen este justificat. Se
neglijeazi de asemenea variatia lni L cu temperatura. Efectul pierderii sau
castigului de energie este exprimat parfial ca o schimbare locald a energiei care
este redistribuitd prin schimbul cu mediul Inconjurdto: din atmosferd §i ocean.
Astfel, functiile de incilzire pot fi scrise sub forma:

1\; o = B +div(W g0) 6.17)
[dt 1.—( Y )+d1v(Ww) (6.18)

unde I/I—’o st Wa reprezintd energiile mediate zonal pe unitatea de arie la o
latitudine fixati. In acest context, W, reprezinti de fapt cildurd stocatd in
hidrosfera, iar Wa suma entalpiei si geopotenfialului din intreaga coloani
atmosferici. In aproximatia hidrostatic, acestea se schimbi intre ele intr-un
proces adiabatic uscat; cildura latentd nu este inclusd in W, . in discutia
urmdtoare, termenul de energie va fi folosit pentru (¢, 7 +®). In ecuatiile (6.17)

si (6.18) W—W+W; reprezintd fluxurile energiilor VI_’; 5i Wa pe unitatea de
lungime citre nord pentru o paraleld fixatd (¢), iar div(ﬁ este divergenta
meridianald corespunzitoare ﬂuxulul

(oF
divF = k—— g tg(pJ

unde a este raza Paméntului (pentru orice funcfie F de flux)-semnificatia
divergentei se observd cd fine seama de convergenta meridianald. Prin
substituirea ecuatiilor (6.17) si (6.18) in (6. 1&(6. 15) 5i (6.16) se obfine:

divi7 )= R -0 - LE- e
s o= ot
diviW,)=R, +Q, + LP - o, (6.19a,b,0)
L ot
e — - — W, W, —
div(W,)=R,, +L(P-E b= div(W,,)
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Din aceste ecuatii poate fi calculat fluxul energiei findreptat spre nord in

s . 3 . W,
atmosferd i hidrosferd. Daci sunt considerate numai valorile medii anuale, %

. oW, . )
si 7 dlspar._ Totugi pentru perioade scurte, ca de exemplu sezonul,

modificirile in energia acumulati sunt foarte importante, in special la oceane,
unde capacitatea calorici este foarte ridicats.

Prin integrarea pe suprafati a ecuafiei (6.19¢), in regiunea nordici
pentru orice latitudine ¢, §i prin aplicarea teoremei Gauss la margini, fluxul de
energie (in atmosfer §i ocean) pentru ¢ va fi:

2ma(W,, +7,,)cosp =

. [ S 6.20
-2na’ ;"’[R,,, +L(P-E)- %(Wa +W{,)]cos¢d(p( :

Putem de asemenea si includem cildurd latentd in fluxul de energie din
atmosfera. Prin eliberarea prin condensarea vaporilor, aceastd forma de energie
se transforma in energie intemd §i potenfiald. Poate fi ardtat (vezi Reihl i
Malkus,1958) ci:

_ - —a

P-E =—divi? qv?p 6.21)

unde g este umiditatea specificd. Expresia este adevdratd numai dacd nu are loc
nici 0 modificare in cantitatea de vapori de apa stocatd §i tofi vaporii de apa
condensafi precipitd imediat. Dacd se include si cdldurd latentd in fluxul de
energie din atmosferd ecuatia (6.20) se inlocuieste cu: :

e ' o — 0 — — ~
2na(W., +W,,)cosp=-2na’ vn[RM +§(W, + W,)]coscpd(p
(6.22)

unde W' reprezintd flwxul de cildurd din atmosferd (c T +®+ Lq) pe care

C W. Kreitzberg, Palmen §i Newton, 1969 l-a numit energie statici. Aceasta
include toate formele de energie atmosferica -exceptand energle cinetica datorata
miscirii. In forma (6.22) fluxul total citre nord al energiei in atmosfer3 §i oceane

este determinat prin distribufia lui RM si schimbul total de energie acumulati.in
atmosfera §i ocean la nord de latitudinea @.
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Fig. 6.5. Radiatia netdi R a sistemului pimant-atmosfers, integrati de la Polul Nord, ca si
dea cantitatea totalad de caldurd pierdutd sau cistigatd prin radiafie deasupra Emisferei Nordice
la o latitudine datd. Curba arata valorile medii pentru iarnd (decembrie-februarie) §i pentru vars
(iunie-august) si anual (London, 1957; Palmen §i Newton, 1969).

Neechilibrul radiativ sezonier pentru emisfera ca un intreg este echilibrat
prin cantitatea de enegie acumulati. Mirimile fluxurilor We §i W, din ecuafiile
(6.19), (6.20) si (6.22) pot fi evaluate din observafiile aerologice prin folosirea
ecuafiei: - g

— 1 —
W, = EI:“ (c, Tv+®v+kv)dp (6.23)

e ] -
W, = EIgf’ (¢, Tv+®v+ Lgv)dp (6.24)

unde © este geopotentfial, iar k este energia cineticd pe unitatea de masa. Analog
cu fluxul datoritd momentului unghiular, fluxul de energie poate fi imparfit in
doud parfi: fluxul datoritd circulafiei meridianale medii i fluxul curentului
turbionar. Ecuafia (6.23) poate fi scrisd atunci astfel:
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W, = EI:”(cPT+<p+ k)\z{o+gf:" (c,TV+®V+EV)dp (6.25)
Fluxul circulafiei poate fi calculat daci 7', 5, E$i Vv sunt cunoscute pentru
anumite perioade de timp. Daci neglijam fluxul datorat energiei cinetice care este
mic in comparafie cu fluxul total al entalpiei i cu energia potenfiald se poate
folosi formula aproximativa:

s 1] N i
W, = EI:" (cpT+q>)\dp +EI:° ¢, TVgdp (6.26)

in Figurile 6.6 siv 6.7 sunt prezentate componentele bilanfului energetic §i
fluxurile medii de energie in sistemul ocean-atmosfera.

_Je
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Fig. 6.6. Fluxurile medii anuale ale energiei in sistemul ocean-atmosfers ( dupa Perry s
Walker, 1977). )
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Din aceste figuri se constatd ca in fiecare emisferd patru zone se gisesc, dupi
cum urmeaza: Y
1) intre latitudinile 15°N si S este zona ecuatoriali unde R este pozitiv si P
depédseste E.. Malkus a denumit aceastd zond “cutiile de foc ale atmosferei”,
pentru cd €a confine cele mai intense surse de energie din circulafia generaia a
sistemului ocean-atmosfera. Cea mai mare parte din energie se naste din
eliberarea gildurii latente din norii cumulonimbus ai zonei de convergen{i
intertropicala ITCZ si nu cum se presupusese anterior de la bilanful radiativ
pozitiv. Din Fig. 6.7 este evident ca puterea sursei de energie ecuatoriala este cea
mai mare intre ecuator si*10°N conform cu pozifia medie observata pentru ITCZ
(care este la aproximativ 5°N).
2) In zonele alizeelor, pe flancurile citre ecuator ale anticiclonilor subtropicali,
valorile Iui R,, sunt poztive (dar mai mici decdt in zona ecuatoriald) §i E
depiseste P. In interiorul zonei alizeelor, atmosfera acumuleazi mult din cildura
latenta care este eliberatd in zona ecuatoriala. ,
3) Partea superioard a zonei subtropicale de presiune ridicatd se intinde la
latitudinile de la 35° la 40°N i S. In aceste arii, fluxurile de energie citre poli
sunt maxime (Fig.6.6).
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4) La lautudxm medii, energia este suplimentati prin advecfii oceanice §i
atmosfu'lce §i céldura latenti este eliberatd in atmosferd prin sistemele
precipitatiilor. In Arctica, unde izvoarele primare de energie sunt localizate
pentru sistemul ocean-atmosferd, L(E-P) si Q,, sunt mici in intensitate 5i Q,,
este la fel de mareca R .

Patrunderea mai profundi in mecanismele sistemului ocean-atmosferd va
permite cuantificarea mai exactd a bilanfului energetic sezonier. Cuantificarea
este dificild din cauza datelor insuficiente despre schimbul energetic sezonier.
Evaluarea acumularii de cildurd de citre ocean este dificild §i din cauza absentei
datelor'din Emisfera Sudic3. Totugi, din rezultatele cercetirii bugetului energetic
sezonier din Emisfera Nordici se pot schifa citeva concluzi. In particular,
rezultatele arati ca foarte pufind energie este transferatd peste ecuator prin
migcdrile atmosferice §i oceanice, o parte din surplusul energiei radiative din
emisferd este stocat in oceane in timpul primiverii §i verii §i eliberat in timpul
toamnei §i iernii. A

Variafia in stocarea oceanici in cursul unui an este mai mare la limitele
subtropicale. Acest fapt Palmen §i Newton (1969) il explicau prin variafiile
sezoniere mari ale maselor de aer care traverseazi oceanele la aceste latitudin §i
prin efectul insolafiei.

6.5. Fluxul vertical de cilduri iarna, in Emisfera N‘ordici

Pentru o mai buni infelegere a proceselor atmosferice ia diferite scar
este necesar si se considere influenta proceselor nu numai la schimbul mediu
meridianal de cildurd, dar si in fluxul vertical. Fluxul de energie ascendent [W,]
pe unitatea de arie printr-o suprafai izobarici p in zona dintre latitudinile ¢, st
@, este, daci se exclude cildura latentd, determinat prin:

w,)=- I:’[(cpf+<_l—>);+cpﬁ+dy_w7]cos¢d(p 6.27)

g(sing, —sing,)
in aceasta expresie, primul i al treilea termen integral reprezinta fluxul
vertical de cildurd sensibild, iar al doilea §i al patrulea termen fluxu! energiei
potenfiale. Fluctuatiile marimilor 7, @ §i w sunt masurate pe o suprafafd de
presiune constanti. Dacid calculul ar fi realizat pe o suprafafd orizontald,
corespunzitoare indltimii medii a suprafefei izobarice, fluctuafiile lui @ ar
dispare, iar variatiile lui 7 s-ar modifica in mod corespunzitor. In acest caz:

[+ _— G
AR prce p—sin(p )J:(T,,w,, +T,, wy ) cosod (6.28)
2 1
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Primul termen reprezinti fluxul de cildur3 datoriti unei migcir verticale
medii la o latitudine fixatd, al doilea termen fluxul turbionar care rezultd din
corelafia dintre wj, $1 Tj; la o indlfime fixatd. Dacd existd o circulafie medie
meridianald, contribufia primului termen reprezintd fluxul vertical mediu de
cdldurd datorita acestei circulafii, in timp ce al doilea termen di fluxul de céldura
turblonar vertical mediu.

6.6. Concluzii cu privire la schimbul meridianal si vertical de
energie

Din cauza deficitului radiativ din atmosfera, temperatura sa medie poate
fi menfinutd numai printr-un transfer putemic de cildurd de la paémént, unde
existd un surplus de caldurd datoritd radiatiei. Cea mai mare parte din fluxut de
cdldurd (energia medie anuald) de la pimént se obfine sub formi de caldura
latentd, ceea ce ramane fiind sub formd de cildurd sensibila. Aceste fluxuri de
cdldura si redistribuirea lor intre cdldura latentd si sensibild reprezintd variafii
puternice sezoniere §i geografice. Procesul de redistribuire a energiei in interiorul
atmosferei se desfagoard printr-o varietate de miscdri, care se manifestd de la
turbulenta de scala mica (microscald) §i convecfia cumuliformé, prin perturbatiile
de scala sinoptica la scald mare a circulatiei meridianale medii.

La latitudini joase, circulafia Hadley este decisivd pentru fluxul de
energie cétre poli, -dar la latitudini medii i Tnalte, fluxul polar de energie depinde
adesea in intregime de curenfii turbionari de macroscald. La latitudini medii §i
inalte, corelatia pronuntatd poztivi intre cicloni §i anticicloni arati ci aceste
perturbafii sunt foarte eficiente in transportul cildurii sensibile §i latente pe
verticald in sus. La aceste latitudini, activitatea cumuliformi este de importanti
minora. R ;

Fluxul vertical de caldurd, datoriti atdt curentilor turbionari de scald
mare cat si circulagiilor meridianale medii este strans legat de conversia intre
energia potentiald si internd pe de o parte si energia cinetici pe de altd parte.
Fluxul vertical de caldura sensibild poate fi considerat ca o masurd a acestei
conversii de energie. Celula Hadley la latitudini joase genereaz3 cantitifi mari de
energie cinetica, in timp ce, celula Ferrel, in timpul sezonului rece, consumi o
cantitate mult mai mici de energie cineticd. In sezonul cald, importanfa
circulatiel meridianale medii pentru fluxurile de cildurd si generarea energiei
cinetice este mult mai mici decit in sezonul rece. Aceastd diferentd este asociatd
cu schimbul pronunat in distribufia insolafiei. in timpul acestui sezon o parte.
mult mai mare din fluxul vertical de cildurd rezultd din procesele microscalare,
incluzind norii convectivi. Acestia sunt foarte importanfi deasupra continentelor,
dar efectele lor sunt indbusite deasupra celor mai multe regiuni de la latitudini
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medii §i inaite, unde o mare parte din cildurd este acumulati de straturile
superioare ale oceanului.

In final, este instructiv si se compare aspectele largi ale bilanfului
energetic cu caracteristicile corespunzitoare ale bilanfului momentului unghiular.
Cerintele pentru transferul acestor cantitifi sunt legate in mod intim, dar in timp
ce existd similaritdfi obignuite, existi de asemenea si diferenfe importante.
Circulafiile meridianale medii transportd atit cilduri cit si moment unghiular
absolut in sus la tropice §i in jos la latitudini extratropicale, considerand efectele
integrale deasupra intregii regiuni in fiecare caz. in ambele zone latitudinale,
intreaga influenfd a curenfior turbionari este s3 transfere cildurd in sus §i moment
unghiular in jos in troposfera mijlocie. In cazul transferului de moment unghiular
domin3 fluxul circulafiei medii, in timp ce In cazul transferului de cildurd este
predominant efectul curenfilor turbionari.

In timp ce la latitudinea de 30° transferul citre poli al caldurii (atat
latentd cat §i sensibild) au loc cel mai mult in troposfera joasd, transferul de
moment unghiular atinge un maxim in apropierea tropopauzei. Ultimul este o
consecintd necesard a circulafiei Hadley n care transferul important de moment
unghiular al Pimantului din troposfera superioara convertit in moment unghiular
relativ, trebuie si fie transmis la latitudini inalte.

Aceste condifii §i o corelafie similard intre vant'si umiditate specifica,
care au contribufia mai mare in troposfera joas3, fac aceste sisteme mai efective
in transformarea energiei citre poli la nivelele inferioare.

6.7. Caracteristici ale stratului limitd atmosferic

Stratul limitd din apropierea suprafefei mérii este de importantd cruciala
nu numai pentru transferul aer-mare a impulsului cum am descris in capitolul 5,
dar este important de asemenea in schimbul de cildurd §i vapori de apa dintre
ocean §i atmosferd, intrucdt §i acestea influenfeazi circulafia generala. De
exemplu, cantitatea de cildurd care se elibereazi in zona de convergenti
ecuatoriald §i este transportatd in sus de vanturile de vest, depinde inifial de
energia acumulati prin schimbul microscalar in stratul limiti aer-mare al
alizeelor.

6.7.1. Consideratii generale

De la studiile de bilan ne intoarcem atentia la procesele microfizice prin
mijlocirea cdrora schimburile ocean-atmosferd de cildura latent3 §i sensibild sunt
efectuate in stratul atmosferic limiti. Formulele empirice folosite de Jacobs,
Budiko §i alfii sunt foarte utile pentru estimarea fluxurilor energetice la scard
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globala sau emisferica, dar sunt incapabile si furnizeze informatii detaliate despre
procesele care opereazi in atmosfera din imediata vecindtate a suprafefei marii
sau despre intensitifile §i directiile de curgere a cildurii la diferite indlfimi. Ca s3
obtinem astfel de informafii sunt necesare masurdtori instrumentale ale fluxurilor
turbulente §i adecvéri teoretice. Intrucit este impracticabil sd se facid mésuratori
cu instrumente delicate in condifiile marine mai ales cind vantul este putemic,
cunoasterea fluxurilor este restransd mai ales 1a condifiile de calm sau vént slab.

Desi migcarile din oceanul superior §i troposfera joasid sunt in mod:
esential turbulente, existd la limita ocean-atmosfers, straturi interfad subfiri in
care domind migcarea laminard. Stratul laminar este de aproximativ 0,5mm
grosime (Neumann i Pierson, 1966) si stratul atmosferic de Imm grosime (Roll,
1965). In interiorul acestor straturi domin3 procesele de transfer molecular, iar
gradienfii verticali @i impulsului, cildurii §i vaporilor de apid sunt in mod
corespunzitor mai mari.

in general s-a presupus ci transferul este efectuat in primul moment prin
difuzia pur moleculard care are loc intr-un strat foarte subfire de aer, care
acopera parfi importante ale suprafetei mérii in care domina migcarea laminara.
Peste aceasta existd un strat de tranzifie unde curgerea laminard §i turbulentd
sunt mai mult sau mai pufin echivalente i foarte repede se atinge un nivel
deasupra carui domind migcarea turbulentd. Cea mai studiatd parte a stratului
limitd atmosferic este cel care se intinde pe verticald in sus de la stratul laminar
sub_iacent suprafetei oceanului pdni la o indlfime de cifiva zeci de metri si in
interiorul caruia este permisd ipoteza cid fluxurile turbulente ale cildurii §i
energiile sunt constante cu inalfimea. Aceasti constanta a fluxurilor turbulente de
caldurd si umiditate formeazi coloana vertebrald a tuturor discufiilor relevante
despre conditfiile stratului de suprafafi, asa cum am ficut-o pentru constanfa
fortei vantului in tratarea transferului de impuls dintre ocean §i atmosfers.

Este de asemenea important sd studiem stratul limitd de la suprafata
marii §i din’ considerente legate de informatia meteorologicd. Astfel, cunoscind
procesele de schimb la interfata ocean-atmosferd putem suplimenta prin metode
adecvate datele obfinute din mésuritorile care pe ocean se efectueazi mai ales cu
ajutorul navelor comerciale. In acelasi timp s-ar putea imbunititii acuratefea
acestor observatii de rutind ficute pe mare.

in formularea fluxurilor de cildurd in stratul limit3 se foloseste
concep-tul de “lungimi de amestec” conform ciruia prin analogie cu conceptul
molecular de “drum liber mediu”, porfiuni discrete de fluid sunt deplasate de la
pozifiille lor inifiale prin acfiunea turbulenfei pe o distanfd “1” -lungime de
amestec pani la fuzionarea cu mediul inconjuritor.
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6.7.2. Transferul de cfldurs in stratud limitd atmosferic

Presupunem c3 o particul3 de aer se migci in sus pe o distan{a micd 1, de
la nivelul z-/ unde este inifial pani la nivelul z unde este absorbitd de mediu (in
fluidul inconjuritor). Presupunem de asemenea ci g reprezintd umiditatea
specificd a particulei mediati pe o perioadd scurti de timp. Intrucit / este mic,
gradientul vertical al Iui g se poate presupune constantd fird si se prejudicieze
acuratefea, -

Astfel:

—

G = qz—— !
si pentru ¢d umiditatea specificd se conservd in timpul ascensiunii, ; abaterea
instantanee medie a lui q dela g, este datd iu prima aproximatie prin:

T=to-0=-12 6.30)
=949, = oz ( -2U)

astfel prin multiplicarea lui g cu P, Lw', unde w reprezinti viteza verticala, s
obfine fluxul ascendent al cidurii latente;

(6.29)

R’I-%’y

4 - — 8g

Oy =p,Lw'q =—p, Lwl E‘zz 6.31)
In mod analog si finind seama ci in migcarea pe verticald curentii
turbionari 15i schimba temperatura cu trecerea de la gradientul adiabatic uscat

(T4) 12 gradientul I se poate aréta ca fluxul ascendent de caldura sensibila este:
Oy =p.C, w'T'——p c w’l(F +1") (6.32)
unde Ty -gradlent adiabatic uscat (luat ca 9,8°C/km) i T este gradlentul de
temperaturd actual. Formula corespunzitoare pentru fluxul descendent al
impulsului este:

— — Ou
| T=p,Wu pawlaz (6.33) |

cu u viteza orizontal3 a aerului (componenta zonald). Selters (1965) considera cd
nu e prea corect si se foloseasci in general ecuatfiile (6.31), (6.32) si (6.33)
pentru evaluarea fluxurilor turbionare, dar este dificil si se masoare proprietéfile
curentilor turbionari din mare. Existd probleme nu numai legate de instrumente,
dar i de stabilitatea platformelor pe care sunt fixate aceste instrumente. Exist3
dou3 probleme instrumentale principale:

1) sunt necesare instrumente extrem de sensibile ca sd se detecteze curenfii
turbionari mici in curgerea aerului din apropierea oceanului;
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2) sunt necesare cantitifi mari de date acumulate rapid dac3 trebuie masurate
proprietati diferite ale tuturor turbioanelor.

Ultima problema necesitd cuplarea sistemelor de circuite integrate sau
computere la senzoti pentru ugurarea estimarii principalelor fluxuri.

in practici, nu este necesar s3 se masoare cei mai mici curenfi turbionari
ai spectrului la un nivel dat, deoarece (cum au aritat Deacon si Webb, 1965) in
transmiterea progresiva in jos energia de la curenfii turbionari mari, care-i face
capabili sa efectueze transfer de impuls sau cildura este destul de rapid pierduta.

Rezulatatele studiilor observafionale au aritat ci in condifii de
instabilitate sau stabilitatea neutrd din atmosfera, cea mai ridicatd frecven{d de

trecere a turbionului care meritd sa fie consxderatji este datd de u/ z, unde z este

inalfimea la care se fac masuritori ale lui u. Aceasta reguld apare din faptul ca
scara migcari turbionare cregte cu indlfimea. Corelafia fluctuatiilor turbulente ( a
unei proprietati atmosferice fatd de valoarea sa medie la nivelul masuratorii) cu
componentele verticale ale migcarii turbionare formeazid bazele tehnicii de
corelare-turbionard pentrz evaluarea fluxurilor turbulente. In mod
corespunzitor, evaluare poate fi efectuati prin fehmicile profilului. Acestea
depind de ipoteza cd fluxurile sunt proporfionale cu gradienfii verticali ai
proprietatilor lor. Deci pot fi exprimate sub forma:

0, =-p, Lk, zq (6.34)

Oy =P ky (T, +T) (6.35)
ou

T=pky (6.36)

in ecua!nle (6.34) si (6.36) efectul convectiei moleculare a cildurii §i
difuziei au fost neglijate prin comparafie cu cel al schimbului turbulent (vezi cap.
4). intrucdt Qg si Qu sunt considerate constante cu indlfimea in apropierea
suprafefei marii, Qﬂ reprezinti cistigul sau pierderea ‘de cildurd sensibild a
suprfafefei mirii, in timp ce Qg este egald cu cantitatea de api pierdutid sau
cstigata prin suprafafa tirii datoritd proceselor de evaporare sau condensare.
ke, ku §i km sunt coeficientii de difuzivitate turbionari a vaporilor de api,
conductivitatea turbionard pentru cildura si vascozitatea turbionard. Dificultifile
aplicarii tehnicii profilului la mare.au fost discutate de Roll (1965). Principala
problema metricd este datoratd gradienfilor verticali ai caldurii §i vaporilor de
apa deasupra stratului de tranzifie. Combinarea ecuafiilor (6.34), (6.36) si,
respectiv, 6.35) cu (6.36) da:
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% Me o G k@D
. a P T & &30
kué; k”gz—
Introducerea diferentelor finite permite scrierea ecuafiei (6.37) astfel:
Lk (7. —q. (T,-T,
D __Lk@-9) . O SHka(h-T) 6.38)

Tk (n-u) Tk (-u)

Vom substitui pe T cu p,qu’ (unde u, = u, ) i u, = 0, 5i obfinem din (6.38):

k. — —
QE = plQLZE_(qo—q:)uz (639)
M
ky — —
QH= pagcp—(T‘;—Y;)ux (640)
M

Pentru ci de obicei se presupune &k, = k,, = k,, urmeazi ci:
QE = plgL(qO —q: )ut . (64])

O = .5, (T~ T)u, (6.42)
Acestea din urma (6.41) si (6.42) sunt de fapt ecuatfiile pe care le-au gdsit Budiko
§i Jacobs §i le-au folosit pentru determinarea bilanfului energetic giobal.
Presupunerea k, = k,, = k, a fost multd vrenie subiectul neintelegerii dintre
cercetatorii stratului limita planetar. Valorile coeficienfilor ky, ki i kv, precum
si a raportului dintre ei depinde de stratificarea termicd a atmosferei si de efectul
ei asupra transferului turbulent de energie. De aceea se foloseste drept criteriu de
stabilitate numdrul lui Richardson, R;, §i corespunzitor cercetdrilor MclIntosh si
Thom (1969) ecuafia k, =k, =k, este adevirati numai in ~domeniul
numerelor Richardson 0,03<R;<0,01.
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6.7.3. Profilul coeficientilor pentru fluxurile de cilduri si de umiditate

Asa cum am procedat la transferul de impuls cand am introdus un
coeficient de profil s, pentru viteza vantului, putem defini coeficienfi de profil
similari: [e, §i 'y pentru cildurd §i umiditate: _

1 (7 ¢)
T, ==
0, '-90 ah(z+zo)
3 -
r = 1 0q
""-Z—q_o 6lxi(z+zo) |
unde 6 temperatura potenfiald a aerului; ¢ umiditatea specifici medie, pentru

=a

(6.43)

(6.44)

In acord cu definifiile de mai sus, gradiengii verticali ai temperaturii
potentiale medii a aerului §i ai umiditafii specifice iau forma:

®» T,(0,-6,
oz z+z, (643
a; rqn(qa _qo)
—_—— .46
oz z+z, (6.46)

Cu ajutorul factorilor I, profilele verticale sunt inlocuite la nivelul z=a, prin
funcfii logaritmice de inlfime, cantitifile I, (0, -6,) s I (g, -¢g,) avind
aceeasi semnificafie ca u, /k in profilul adiabatic al vintului. Desi diferite de
u, [k, ele depind de variabila z gi astfel nu pot fi considerate la integrarea peste z.
a) Profilele diabatice de temperatura si umiditate

Metoda profilutui aplicata la calculul coeficientilor este facutd in scopul furnizini
de proceduri simple pentru calcularea fluxurilor turbulente verticale bazate pe
masuratori la o anumiti inalfime deasupra mirii §i pe date de suprafati. In
consecinfd, aceste eforturi au fost in principal direcfionate catre aplicafii practice
si s-au nascut din nevoia acoperirii deficientelor metodologice. O aproximatie in
general corecta a problemei porneste de la urmétoarele ecuafii pentru gradientii
verticali ai temperaturii potentiale medii 0 si ai umiditafii specifice medii ¢ care
sunt similare cu relafiile pentru distribufia verticala a vitezei vantului:

a o,
E—ESO(RI) (6.47)‘
o9 q.
74z, S,(R,) (6.48)
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Merimile 6. i q. corespund la u, /k si sunt definite dupi cum urmeazi:

o1 O .

0= oo . (6.49)
__10

go=—— ; (6.50)

Factorii adimensionali Se §i S, reprezinti influena stabilitifii termice si sunt
functii de numarul Richardson de flux, Ry, Indicii lor 6 §i g arati c3, in cazul
general, funcfia de stabilitate care descrie transferul de cilduri este presupusi a fi
diferitd de funcfile care afecteazi transportul turbulent al impulsului si
umiditdfii. In condifii adiabatice, funcfiile de stabilitate trebuie si fie egale cu
unitatea. Considerand ¢ evidenfa observafionald este incd insuficientd pentru o
determinare completd a funcfiilor de stabilitate, se folosesc solufiile aproximat: e.
In acest fel principiul similitudinii avansat de Monin §i Obukov (1954) a fost
aplicat §i pentru factorii de stabilitate, considerand ci sunt funcfii de = ;zt' si
sunt egali pentru profile de viteza vAntului, temperaturi si umiditate. In
consecind k, = k,, = k, si numerele Richardson R=R; Cu aceste simplicri
ecuatiile (6.49) si (6.50) iau forma:

® 06, _z+z, -
= —— 6.51
o0z z4; ( L ) : €D
6;]. q. . z+z, i
== g —§(— 6.52
& z+z, ( L ) ity
Daci urmim teoria Monin-Obukov §i restringem considerafiile ia valori mici a{e
z+2, , ) . z+2z, |
lui 7 astfel incat S poate fi exprimat prin termenul liniar | 1+ 3 J

dup3 integrarea ecuatiilor (6.51) §i (6.52) vom obfine binecunoscutul profil “
log-linear” pentru temperatura §i umiditate:

_ ! ‘
6,—90=6.(lnz =8 +52—J (6.53)
z, L
N z+z, az ;
-q, = = 6.54
q: ~ 9 q.(ln Z +L) (6.54)

Valorile la suprafata mari sunt atinse pentru z=0. Cazul adiabatic este
reprezentat prin 6, =0 §i L —> oo. Despre valorile coeficientilor o putem spune
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ci in mod sistematic depinde de stabilitatea S (Taylor, 1960) si au valori intre 3

sprentru-—OO3

Daca pnemsmmadeto;xfactomsepoatestabthpmﬁlm “log-lmmr”
afostconﬁrmatpemrutemperm 3 umiditatea. Limfiele sale de aplicabilitate

03 incat se aplicd la zonele de “convectie forfatd”.

Ac&stemxderapxsereferalausmtpamudmﬂtatelerdevmtenuwu
obfinut pentru mare. Dar este clar ci nu pot exista diferenge substantiale.

6.7.4. Straturi convective

In conditiile curgerii, schimbul vertical de impuls, cildurd sensibild s
umiditate este afectat parfial de turbulenfa dinamici purd si parfial prin forfele
portante. Cand ambii agenfi sunt efectivi, vintul i in particular tensiunea de
forfecare a vantului trebuie si exercite un anumit control asupra dimensiunii §i
structurilor portante in afarid de contribufia lor directd la schimbul vertical.
Vorbim in acest caz de comvectia fortatd, indicind asifel influenta forfecirii
vantului asupra efectelor termice. Cand totusi, turbulenfa dinamicd purd este
neglijabila comparativ cu forfele portante, migcarea de schimb care rezultd este
denumita convectie liberd.

Este de mare interes s se infeleagd caracteristicile acestor doud regimuri
de transfer §i in particular dependenta lor de indlfimea de deasupra nivelului
marii. Priestley (1954) a obfinut urmétoarea relafie pentru profilul temperaturii
potenfiale medii a aerului, presupunind migcérile portante cu similaritafi locale si
efect neglijabil al tensiunii de forfecare a vantului: ‘

0
L2 -3
P z™ si F (6.55)

Relafia (6.55) a fost verificatd observational de Webb (1958) si Taylor (19603).
pentru o indlfime z care este aproximativ egald cu valoarea absolutd ILI

lungimii de stabilitate a lui Monin-Obukov. O relafie similard cu (6.55) fusese
sugerati cu ani in urmi de Prandtl (1932). in regiunile inalte fluxul adimensional
de caldura:

On

Q;’ = ’ g 12 ag 32
SHIEE

este constant cu o valoare de aproximativ 0,9.

(6.56)

152

https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



Priestiey (1955) ulterior a aritat ci limita inferioard a regimului
caracterizat prin profilul temperaturii (6.54) §i prin O}, = 0,9 este la z ~0,03|Z|
care corespunde aproximativ la R, »—0,03. Sub acest nivel, convectia fortati,
adica turbulena mecanici este dominant si fluxul adimensional de cilduri Q)
este o funcfie de numarul Richardson dat prin:

Oy = k*|R} v (6.57)

care implicd descregterea lui Q;, cu altitudinea. Aici functiile de inilfime ale
vitezei vantului, temperaturii §i umiditdfii sunt cu suficients precizie reprezentate
prin relaiile “log-linear”. Deasupra limitei superioare a stratului cu Q}, ~0,9,

gradientul temperaturii potenfiale a aerului . dispare si profilul (6.55) nu mai

este valabil. De la z~ |L| in sus, se extinde o regiune omogeni cu stratificare
neutrd sau ugor subadiabatici pand la o indlfime considerabili. Acesta este
stratul convectiei libere esentiale unde portanta este factorul care guvemneaza.

0
Asa cum a subliniat Webb (1962) disparifia lui -a-; la indlfimea

z~|L|, aratd ¢ in regiunile de inilfime intermediari o,ozﬁa, curentul
vantului nu este complet neglijabil. De fapt, prezenta turbulentei mecanice pare
sa fie un eveniment necesar pentru difuzia cildurii de la elementele portante care
cresc in mediul inconjuritor. Astfel, profilul temperaturii (6.55) trebuie sa fie
legat de existenfa unui anumit curent al vantului. In consecin{d, numele convectte

z
compusd pare si fie potrivit pentru regiunile de indlfime intermediard O,O_B(E q,

asa cum a sugerat Webb (1962) care a avansat de asemenea §i 0 aproximatie
teoreticd pe baza consideratiilor de mai sus.
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CAPITOLUL 7

PROCESE TERMODINAMICE iN ATMOSFERA MARINA

7.1. Consideratii generale

Fenomenele meteorologice care se manifesti in imediata vecinitate a
suprafetel marii sunt cele mai importante dintre toate procesele fizice din
atmosfera marind care sunt controlate prin suprafafa marii ca strat limitd inferior.
Desi existd procese termodinamice in atmosfera marind care se desfésoara péna
la inaltimi mai mari decit cifiva metri daasupra suprafefei marii, pot fi totusi
revendicate ca fiind tipic maritime. Astfel de procese cum sunt comvectia,
‘condensarea §i transformarea maselor de aer care implicd straturi de aer si
anii mai intinse, deci particule de aer mai mari, fac subiectul acestui capitol.
Asadar, daci fenomenele din stratul de frecare studiate anterior pot fi
caracterizate ca interacfie de microscald intre aer §i mare, procesele studiate
acum pot fi considerate ca procese de scald medie.

Stabilitatea 1a suprafata marii este atit o trisdturd caracteristicd cit si
un factor diriguitor, chiar la latitudini mai inalte. Astfel, este justificatd
considerarea stabilitdfii ca un criteriu de clasificare a proceselor. In plus este de
mare interes sd tratdm procesele termodinamice din punct de vedere al
dependentei temporale, adicd s3 separdm femomenele stationare de cele
tranzitorii. Dar, findnd seama ci, chiar in regiunea alizeelor, fenomenele cu
adevdrat stafionare pot fi observate numai rareori, §i ci, datoriti diferentelor
orizontale In temperatura' suprafetei marii §i trasaturilor dinamice ale cAmpului
vantului, cele mai multe din migcarile atmosferice la mare, implicd transformarea
advectiva si dinamicd a maselor de aer, criteriul menfionat mai sus nu poate fi
aplicat intr-un sens strict.

Apoi, ar fi de revazut dlﬁcultaple inerente in tratarea teoretici a
proceselor de tranzifie. TinAnd seama de toate acestea, impirfim procesele in
“generale” si “procese de transformare”. Mai intdi vom descrie trisiturile
generale ale miscirilor atmosferice in anumite condifii de stratificare. In aceasti
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descriere ponderea nu poate fi distribuiti in mod egal intre cele doud componente,
intrucat atat in privinja frecventei de obfinere, a extensiei verticale §i orizontale,
precum si a @Ponantei, mult mai mult se poate_spune despre procesele sub
incidenfa condifiilor de gradient termic dect despre acelea care se obfin in mase
de aer mai calde decit marea. In consecingi, aspectele legate de modificarea

maselor de aer le vom trata acordind atenfie in mod special proceselor de
transformare.

7.2. Conditii de gradient

O scurtd privire asupra hirfilor climatice care reprezinti diferena de
temperaturd aer-mare va aréta faptul ci, pe un areal intins al oceanului in larg si
de asemenea in cea mai mare parte a anului, suprafafa mérii este mai caldi decat
aerul de deasupra ei. Invers s-a observat numai in regiunile de coast3 (mai ales)
unde se manifest3 upwelling-ul sau domini curentii reci. In timpul lunilor de vard
timpurie, aceste arii reduse prezinti o tendin{a de a se extinde, dar global situatia
nu se modificd. Chiar daca finem seama ci uneori (undeva) situafia “apa mai
caldd decat aerul” ar putea fi contrazisi, se poate considera ci, in general,
condifiile de gradient domina la mare. Studiul acestui caz cere o atenfie speciali.

In condifiile de gradient, care domind la mare, fluxurile de cildurd
latentd si sensibild indreptate de la ocean la atmosferd inifiazi mecanisme
putemice de schimb masic §i convecfie mezoscalard care pot afecta parfi
considerabile ale atmosferei. Cum suntem in principal interesafi in procesele care
influenteazi sau care transformi atmosfera marind prin schimbul energetic cu
marea, vom suplimenta descrierea acestui transfer energetic, care in secfiunile
precedente a fost in intregime limitata la stratul din apropierea marii. prin
discutarea modului in care energia absorbitd la suprafaja mdrii este transportata
in sus §i cum di nagtere la migcarea convectivd, formarea norilor §i a
fenomenelor finrudite. Vom discuta in principal mecanismele proceselor
termodinamice de generare a norilor §i a cefii.

7.2.1. Convectia cumuliforma

in condifile de gradient, forfele portante se asociazi migcarilor
turbulente generate mecanic cu efecte de modificare verticald a impulsului,
c3ldurii sensibile §i vaporilor de apd. Cénd turbulenfa domind inifierea miscari
ascendente a volumelor de aer, in comparafie cu forfele portante, se vorbeste de
convectie fortatd si invers de convectie liberd. Inilfimea péni la care curen;i.i' de
convectie din atmosferi se extind este determinatd de structura termicd si de
umiditatea din troposferd. Dac3 in timpul deplasirii verticale a unui element
plutitor (cunoscut de obicei ca “termal”) se obfine condensarea, apar nori
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cumuliformi. Un strat instabil, convectiv, mai gros, genereazi nori cumuliformi
mai inalfi.

Fig.7.1 Schita unui fenomen convectiv de bazi numit termal Sagetile
subtiri aratd migcarea turbulenta (dupd Perry si Walker, 1977).

Norii cumulus humilis sunt de extensie verticald redusi (H<Hyc cu
H=inilfimea norului; Hyc=inilfimea bazei: 1,2 km).

Cumulus mediocris au o indlfime verticaldi moderatd, iar cumulus
congestus sunt de extensie verticald mare (H>Hyc); norii cumulo-nimbus se
manifestd prin ascensiunea “termalelor” de la suprafaga oceanului la troposfera
superioard. Majoritatea cumulo-nimbilor ating §i depasesc bariera termici a
tropopauzei §i au nicovala din cristale de gheatd. In mod similar, dezvoltarea
verticald a norilor cumulus poate fi stopata printr-o inversiune termicd mare in
troposfera medie. Dacid convecfia este suficient de putemnica, cum se intampla pe
flancurile estice ale anticiclonilor la latitudini medii, atunci se produc nori
stratiformi.

Deasupra oceanelor, la latitudini medii, norii cumuliformi se dezvolti de
obicel in anticicloni §i in aerul rece subsident, iar citre poli se dezvolti in
depresiuni. Norii cumulus sunt formafi din “termale” care se obfin ca o
consecinta a raciri aerului, fiind destabilizafi cand se deplaseazi citre regiuni
mai calde. In aceste condifii, convectia poate fi suficient de putemici ca s
produca averse sau sa produca panza de nori stratocumulus.

in" contextul sistemului ocean-atmosfera, putem remarca un fenomen
asociat norului cumulus viguros §i activitdfii cumuliforme deasupra
marii-"waterspout” (tromba de apd). O tromba de apd se observd pornind de la
baza norului ca pélnie pand la suprafaga mérii. Diametrul sdu poate fi mai mic de
2 sau 3m sau mai mare de 300m, iar indlfimea este de cateva sute de metri. El se
deplaseaza cu parintelersau norul cu viteze de cifiva m/sec §i numai rareor
rezista mai mult de 1/2 ora.

In termeni fizici o tromba de apa este un vortex turbionar de aer facut
vizibil prin condensarea vaporilor de apa in interiorul lui, condensarea fiind
rezultatul reducerii presiunii determinate de forfa centrifugi din vortex. Vortexul
insusi este creat din destinderea verticald a coloanelor de aer care se rotesc in
aerul din norul parinte. In jurul bazei mici, de la nivelul marii, marea este agitati
§i 0 coloana sau cascadd de spuma §i picaturi de apa (spray) este aruncata in sus.
Din observafii o trombele de apd se obfin cel mai frecvent la tropice si subtropice,
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in particular deasupra Golfului Mexic, M3rii Mediterane si Golful Bengal. Se
obfin frecvent vara si toamna devreme,

Caracteristica remarcabild a oceanelor tropicale este proliferarea norilor
“cumulus de alizee”. Deasupra acestor oceane, unde temperatura se schimbi
zilnic §i diferenta de temperaturd aer-mare este mai mici, norii cumulus sunt
produsi printr-un mecanism ceva mai diferit decit acela al termalelor de deasupra
oceanelor extratropicale.

Stratul umed al alizeelor cuprinde 4 substraturi dupi cum urmeazi:

stratul supraadiabatic de bazd, stratul omogen, stratul de tranzifie (acestea se
combini §i formeazA stratul de sub nor) si stratul noros.
Astfel, stratul umed se intinde de la suprafata mirii de unde I5i cAstigd umezeala
prin evaporare, in sus pand la inversiunea alizeelor. Diagrama schematici dati in
Fig.7.2 ilustreazi situafia si indicd funcfia pe care o realizeazi stratul umed al
alizeelor.

De la suprafafa marii, cildura latentd si sensibild este transferatd
stratului de aer prin procesele de flux de cildura §i evaporare, care inifial sunt la
scard moleculard. Turbulenta dinamicid §i forfele portante termice intrefin
extinderea, in timp ce aerul este transportat la zona intertropicald de convergenta
(ITCZ) prin curentul alizeelor. Astfel scale de migcare mai mari §i mai mari intrd
in joc. Sub nivelul de condensare, adici in stratul de sub nor, domina turbulenta
convectivd nesaturatd. Peste aceastd indlfime, cifiva dintre curenfii turbionari
converg in nori care cresc §i se asociazd ca si formeze cumuli mai mari. Acesti
nori prin expansiune gi prin interacfie cu mediul inconjuritor redistribuie
umiditatea peste intreg stratul noros. [rorpey

2000

Fig. 7.2 Stratul umed al s

alizeelor deasupra Mirii

Caraibelor (secfiune verticald,

dupi Roll, 1965) -
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Daca curentul ascensional este suficient de puternic, norii cumulus pot
ocazional sd fie capabili sd penetreze in aerul uscat de deasupra inversiunii
alizeelor, crescand sau sldbind astfel acest strat superior limitd al statului
umed. In final, in pirgile de descendentd ale curentului alizeelor in apropierea
zonei ecuatoriale de convergend, inversiunea dispare §i cumulii de alizee cresc
intr-un nor cumulonimbus enorm care transportd cildura latentd in sus la
tropopauzid unde cildura eliberatd este transferatd citre latitudinile medii,
contribuind astfel 1a mentinerea circulafiei generale. Rezumand putem spune ci
norii cumulus de alizee §i grupurile cumuli sunt sisteme termice de circulatie,
conduse de portante obtinute de la eliberarea de cdldura latentd. Este funcfia
lor de a distribui umezeala suplimentard prin evaporare peste intreg stratul noros.
O caracteristici comuna a norilor cumulus de alizee este inclinarea lor cu
iniltimea, indicand vantul in inilfime. In stratul noros viteza vantului descreste cu
inalfimea. Furtunile ciclonice tropicale sunt rezultatul conversiei de energie in
zona alizeelor.

7.2.2. Organizarea ia mezoscara a norilor cumuliformi

O proprietate caracteristica a norilor cumulus de alizee este tendinta lor
de a se alinia in direcfia vantului. Astfel de linii se intind frecvent pe sute de
kilometri. Acest fenomen observat din avioane este o manifestare a organizirii
convectiei in atmosfera. Cateva din conditiile fizice necesare pentru dezvoltarea i
organizarea convectiei au fost indentificate experimental cu mulfi ani inainte,
Beénard a observat un regim de convecfie in celule poligonale atunci cand este
incalzt uniform un strat subfire de lichid in partea sa inferioard pani cind se
atinge un gradient critic de temperaturd. Perefii acestei celule sunt verticali §i
miscarea lichidului este ascendentd in centru i descendenti la periferie. Folosind
fumul ca trasor, Woodcock i Wymann au descoperit in convectia de mezoscara
o structurd celulard de tip Bénard generati in laborator. Ei insi au concluzionat
in mod eronat ca in timp ce in celulele de lichid migcarile ascendente se obfin in
centru, in celulele de aer se obfin la periferie.

In acord cu teoria celulelor de convectie datd de Stommel (1947a), gradientul

oT
critic de temperatura _8? la care regimul stafionar se schimba de la o
conductie moleculara la una celulara este determinat prin relafia Rayleigh:
or ) A
— DR, —— 7.1
(62 Mo gkd* ha
unde: '
kd* (0T
s
v,v \oz
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este aga numitul numir Rayleigh §i v, -conductivitatea termicd [cm’sec™];
wvascozitatea cinematici [cm’sec™]; k-coeficient termic de expansiune;
g-accelerafia gravitationald; d~drumu! in lichid [em].

_ Numirul critic Rayleigh depinde de caracterul vecinitdjilor, dar este
mdepawent de geometria celulelor. Pe de altd parte geometria celulelor nu
depinde de parametni fizici. Studiile prin imagini satelitare ( Hubert, 1966) au
aratat celulele convective la mezoscari i de asemenea organizarea convectiei In
celule tipice de 1a 20 1a 100km diametre. S-au observat doud tipuri de organizare
de celule 1n atmosferd: celule deschise care sunt caracterizate prin arii noroase de
tip poligonal inconjurate de mase noroase §i celule fnchise care sunt de asemenea
poligonale, dar inconjurate de aer curat. Cele doud tipuri sunt reprezentate in
Fig.7.3. Hubert a gisit urmitoarele caracieristici ale convecfie celulare
mezoscalare: - i

DIAMETRUL _ C ELULE

- om ep B SO om oow g w5 €=
ox e

' -
Sae P { )
]
Fig. 7.3 Reprezentarea o .
schematici a convectiei w 4 Qt-? (:\

Iulare mezoscalare. B
e 6y <=M
miscirile turbulente,
sigetile de Ia margine, INVERSIUNE

miscarile circulafiei . ‘;_""(‘,""“ e et
=l ot
)(f t ¢¢ / f)
l

a) Celulele se formeazi 1in cimpul norilor cumulus sau stratocumulus cind
atmosfera este incilziti sub baza norilor. Diametrul mediu al celulei este de
aproape 50km. Raportul diametrului fat3 de profunzimea (adéncime) ia valori de
la aproximativ 10:1 la 100:1, media fiind de aproximativ 30:1.

b) Celulele sunt adesea limitate la un strat superficial printr-o inversiune
putemici. Celulele pot exista, totusi, intr-un strat fard inversiune, dar intr-o astfet
de situafie drumul stratului convectiv este limitat poate, prin amestecarea
descendenti cu aerul. .
¢) Celulele de tip deschis se dezvolta cand suprafafa este incilziti moderat sau
intens. incilzirea slabi sau moderati a suprafefei realizeazi celule inchise.

w ~

=
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Hubert a sugerat de asemenea c3 formarea celulelor necesitd probahil incilzirea
cvasistationard a suprafefei §i vantul vertical si fie neglijabil. El a ardtat de
asemenea ¢i celulele atmosferice sunt versiuni ale celulelor Bénard obfinute in
laborator, cu deosebirea importanti ¢ procesul de transfer molecular controleaza
dezvoltarea celulelor in laborator, iar schimbérile turbionare regulate dezvoitarea
celulelor atmosferice. De asemenea a concluzionat ¢i, convecfia la mezoscala
este un aspect foarte important al interacfiei aer-mare.

7.3 Modificarea caracteristicilor maselor de aer Ia suprafata
marii

Problema modificirii maselor de aer rezulti in principal din faptul ci
atmosfera marind nu este un sistem singular §i cd masele de aer de pe continente
traverseaza coastele 5i marea. Prin aceasta, atmosfera joasa este brusc §i marcant
modificatd, determindnd procese fundamentale de transformare care incep de la
suprafafa mirii §i afecieazi temperatura, umezeala §i caracteristicile curgerii
aerului.

Aceste transforméri depind in mod esential de:

a) diferenfa de temperaturi aer-mare. Daci aerul este mai rece decit suprafaja
marii cu care este In contact, curgerea de cildurd suplimentara fluxului ascendent
al umezelii are loc de la mare la atmosfera si astfel energia castigatd de aer este
destul de rapid distribuitd peste zone importante din atmosferd prin mecanismele
puternice ale convecfiei mezoscalare, in adaos la acelea ale difuziei turbionare
care depind de viteza vantului. ‘

~ Dacid totugi, aerul este mai cald decat marea, amestecul turbulent este
lipsit de intensificarea convectivd a cazului precedent, §i destul de redus de
stabilitatea termicd intrucdt forfele turbulente efectueazi lucru mecanic impotriva
fortelor gravntaponale In aceasti situatie influenfa marind determinati de
suprafata méarii se manifesta lent si este cel mult limitati la stratele inferioare ale |
atmosfere:.
b) de stratificarea inifiala pe care o are aerul care traverswzé coasta sau se misci
perpendicular pe izotermele suprafetei marii. Acesta este un factor adificnal care
influenteazi modificarea masei de aer.
¢) modificdrile termice ale suprafefei mérii. Daca temperatura suprafefei marii
variazd de-a lungul drumului masei de aer trebuie si-finem seama de aceastd
variafie. Apoi trebuie s3 finem seama-ci nu numai temperatura curentului de aer
este modificatd prin contactul cu aerul. Astfel, modificarea masei de aer de .
deasupra marii este un proces de interactie intre atmosferd §i ocean, care
implici o tratare teoretica destul de complicata.
In final trebuie mentionat cd, pe langa procesele convective turbulente si de
schimb molecular dintre aer §i mare, procesele radiative pot contribui de
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asemenea la tran§fom1arw masei de aer. Aceste procese au o semnificafie
deosebitd dacd schimbul turbulent este mic, cu vént slab si stratificare stabili sau
de inversiune.

7.3.1 Formularea teoreticd generald a problemei

Daci se neglijeazi procesele radiative, transformarea unei mase de aer
continental care traverseazi ccasta §i curge peste mare poate fi consideratd ca o
problem3 de schimb turbulent de cildurd si umezeald. In consecingd, putem
aplica proceselor ecuatii diferentiale de flux. Presupunem c3 axa x este in directia
vantului §i x reprezintd distanfa de ta nucleu (x=0). z este masurat vertical in sus
de la suprafafa mari (z=0). Timpul este socotit din momentul cénd aerul
traverseazi coasta (#=0). In acest sistem bidimensional, temperatura potentiald a
aerului O, umiditatea specificd ¢, vantul descendent si componentele vantului u

si w sunt functii de (x, z, £). Ele satisfac ecuafia difuziei turbulente care, pentru o
proprietate generald a masei, s, se scrie:
ds ds -0s —0s 6( 6s)

—=—tu—+w =7
0z

7.
dt ot ox 0z 0Oz (72)

d 8 -0 -0
unde 7— é—+"5x_+w§ este diferentiala totald, k -coeficientul general de

transfer turbulent.

Ec. (7.2) stabileste ci schimbul marimii s prin unitatea de volum a
aerului in migcare trebuie si fie echilibrat prin schimbul datorit3 transferului.
vertical turbionar al lui 5 daci se neglijeazi efectul difuzei orizontale. in cazul
nostru particular, diferentiala proprietdii s trebuie si fie inlocuitd prin

schimbul in continutul total de cildur: pc d7 (s-a presupus migcarea izobara)
sau prin schimbul in continutul total de vapori de api: pdq. Considerdnd ca
variafia temperatuirii aerului T este complet exprimata prin variafia temperaturii
potentiale a aerului 6 ajungem la urméatoarele ecuafii pentru modificarea unei

mase de aer: N
do (B -8 —® a[ ae)
L £ et LR I Y (13
dt at+u8x+waz) 5z\P" 5z ( )
dq 6q+—6q —6q) Lk an 7.4)
dt "\ ot

unde ky _conductivitatea turbionard, kg -dlﬁmwtatea turbionara.
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O anumitd dificultate apare 1n faptul cd parfial vaporii de apa care 'se
evapord de la suprafaja mdrii, condenseazi in nori, eliberind cildurd latentd.
Astfel, schimbarile observate in confinutul de cdldurd §i confinutu! de vapori de
apa nu pot fi legate direct de fluxurile de cildurd sensibild §i vapori de apd care
sunt originare de la suprafata mirii §i calculate conform teoriei transferului
turbulent. Pentru o tratare completd, trebuie luate in considerare efectele
condensarii.

Ec. (7.3) si (7.4) fumizeazi mai degrabd o formulare generald a problemei
modificarii masei de aer si sunt, de aceea, dificil de rezolvat. Pentru aplicafii
practice trebuie ficute simplificiri. Astfel, intdi putem neglija componenta
verticald a vitezei w pentru c3 este micd §i determinarea e este o operafie
complicata. Putem de asemenea s neg,hjam variafiile verticale ale densitafii
aerului p.

Sunt posibile doud ci de investigatie:

a) Putem considera starea franzitorie i si evaludm variafiile de temperatura si
umiditate a unei particule de aer individuald. fn acest caz vom folosi numai
partea stanga si cea dreaptd din ec. (7.3) si (7.4):

do o 153
o\ 3
dg_2[ o
m‘&&“&} (.6)

Deci § i g. sunt functii de z i .
b) Presupunem ca starea stationard este atinsa in fiecare punct al traiectoriei:

) Bq
oz az =0
atunci ec.(7.3) si (7.4) se reduc la ecua]_ia de ed:ilibrlx intre advectie si difuzie:
—Qi_._g. k _@. 77
, Y\ "o @.7)
—@'2_ dq
ax % (k az] (1.8)

care se referd la un anumit punct §i timp care determind @ si g ca functii de x gi

de inalfimea z. Calculul ulterior depinde in mod esenfial de ipotezele privind
distributia verticala a lui #, kg §i ks, precum si de stratificarea inifiald a masei de
aer pentru #=x=0 si de condifiile limiti pentru z=0. Astfel, trebuie adaptat un
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model de transformare care s satisfaci condifiile la limitd. Vom prezenta doud
modele: a) modelul stirii de tranzitie 5i b) modelul stirii stationare.

a) Modele ale stirii de tranzifie

Ec. (7.5) si (7.6) devin:

e &6

P )
dg = &q
71;=k,,5;21 (7.10)

unde am considerat ci atat ky cat §i kg, nu depind de inilfime. Presupunem o
relatie lineard cu inlfimea ca strafificare termica deasupra uscatului (/=0): -
0=0,+jz 7.11)

in timp ce la mare condifia limit3 este pentru z=0

0=6, (7.12)
adicd temperatura suprafefei marii este constantd. Tranzfia de la regimul de
uscat la condifiile de mare se presupune ca are loc brusc. Este luat in consideratie
numai efectul termic exercitat de atmosferd asupra suprafetei mari ca limitd
inferioard §i nu §i efectul invers, adici de schimbare a temperaturii marii
determinate de contactul cu aerul. Solufia obfinuti ca urmare a integririi ec.

(7.9) este de forma:
-. ~ . ~ ~ z .
9=°°+Jz+(9"9°{1'P(—'2(k,,z) )] (7.13‘)

unde P semnifici integrala de probabilitate: .
2 o
P©) =~ [ ew(-n)en an

care mai este numit3 funcfia eroare §i este tabelata. -
Rezultatele ec. (7.13) pot fi aplicate atit pentru incilzire: 6, )0, , precum
si pentru ricire: 0,(6, . .
Efectul este cel mai bine ilustrat prin introducerea “ inalfimii sr:himb_ulul
mediu”, z,, ,care reprezinta indlfimea la care temperatura potenfiald dupa un timp
dat, t, , a luat valoarea (91 —90) / 2, adicd s-a modificat cu jumdtate din
schimbul total. Din ec. (7.13) si din tabelul pentru P “Inilfimea schimbului
mediu”, z,, poate fi determinati §i are valoare:
z, = 0954(k,t,)" (cm) (7.15)
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Valorile cerespunzitoare pentru z, §i Z, sunt prezentate in Fig. 7.3. Orelafie
similard ec. (7.13) se poate obtine §i pentru umiditatea q. Testele pentru aceasti
ec. au dat rezultate bune. Ec. (7.13) a fost insd rezolvati §i numeric.

Fig. 7.4 Medificarea masei de aer
de la suprafata mirii. Iniljimea

2 schimbulni mediu zg in fimctie de
~ tlmplll Im pﬁltnl diferite
N conductivitifi turbionare diferite

(dupd Haurwitz, Roll, 1965)

b) Modele stationare
Bazele teoretice ale discufiei sunt furnizate de ec. (7.7) si (7.8). Aproximatiile
care se fac in model au un accentuat caracter particular. Jaw (1937) a fost printre
primii care au aplicat ec. (7.8) la modificarea masei de aer. El a studiat
schimbarea distributiei verticale a umiditafii specifice ¢ in alizeeie nord-estice
unde starea stafionara este aproximativ asigurata. Presupunénd un profil inifial al
lui g pentru x=0 §i o funcfie care si descrie variafia orizontald a lui g de-a
lungu! suprafetei marii (z=0), el a ajuns la o formul3 care di g ca o funcfie de x si
z, care reprezintd foarte bine modificarea umiditafii observate la inversiunea la
alizee daci difuzivitatea turbionari a fost constanti i egald cu 75x10* cm*/sec.
Partea empirica a modelului propus de Burke (1945), care a investigat
transformarea aerului polar continental in aer polar maritim este destul de
substanfiald. E! a imparfit intregul domeniu al indlfimii considerate in
urmatoarele trei regiuni:
1) Un strat limita foarte apropiat de suprafa;a mari, de aproximativ I15Sm
grosime §i caracterizat printr-un gradient putemic supraadiabatic, precum gsi
printr-o pronunfatd descrestere a umiditafii specifice. Prin aceastd regiune
fluxurile de caldura i de vapori de apa sunt in ascensiune §i asociate gradientilor
verticali, respectivi. Astfel:

Oy = -pc,k,,@) =, {(pW)®) m—c,olw®) (116)

O = fpkz(%} = —((pw )’q’> » _p(w'q'> 7.17)
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2) O regiune de amestec adiacentd stratului limiti §i avind temperatura
potenfiald aproape constantd,ca §i umiditatea specifici. Limita supericard a
regiunii de amestec este nivelul la care adiabata uscatd (utild) intersecteazi
sondajul inifial. K
3) O regiune adiabatic saturatd adiacenti stratului de amestec §i care ajunge la
acel nivel la care adiabata saturatd finald intersectezi sondajul inifial. Aceast3
impartire este oarecum schematici, dar se potriveste bine cu caracteristicile marii
in condifii de gradient. Burke (1945) gi-a bazat calculele pe ecuafiile stajionare
(7.7) si (7.8). A prespus profilul. vintuiui constant, adici u,,/u, =0,7.
Identificnd coeficientii conductivitifii turbionare si difuzivitifii cu acela al
vascozitdfii turbionare, Burke ajuns la o formuld care prezice temperatura
aerului in orice punct al traiectoriei in termenii a patru variabile: i) temperatura
inifiald a aerului de la suprafaa mdrii; i) gradientul inifial; i) parcursul
traiectoriei deasupra apei; iiii) temperatura suprafetei marii. .

Ca si aplice mai ugor, Burke a calculat mai multe diagrame. Examinarea
a 68 de prognoze aratid ci metoda propusi de Burke este satisfacatoare. In 91%
din cazurile considerate diferenta dintre valoarea previzutd si observatd este de
+2°C. o
Un studiv ulterior al modificirii masei de aer polar deasupra unei
suprafete de ap3 caldd a mirii a fost publicat de Frost (1949). A considerat de
asemenea o stare stafionard bazatd pe ec. (7.7), dar distributiile verticale ale lui

u si ku(ke) au fost aproximate prin legea puterii in z:

u=u 5) - C(118)
a

v ky=ky= (;““;)nz:"'z“"' (7.19)

unde Z este viteza medie a vantului la z=a, z, -rugozitatea dinamicd a
suprafefei mirii, m constanti adimensionald care este funcfie de stabilitatea
termici. Cu privire la stratificarea termic3 inifiald si la condifiile termice limit3 la
mare, s-au ficut presupunerile:

- stratificare adiabatici deasupra uscatului:

_ 0=0, pentru x=0 (7.20)
-temperatura suprafefei mérii variazi liniar cu x. D

0 =8, +bx pentruz=0 si 6, 29, (7.21)
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-temperatura potentiald deasupra marii funcfie de x §i z s-a obfinut sub forma:
r

. 2m+1 2+ D)e g
=0, +(8,-0,)/ +b (1+ ':1 _ (2myenig (1.22)
ror{ )

L e—gg-[(mlxzml)] d

unde ' Is (7.23)
% m
[(Zm + L)

2m+1
z

5 @Cm+1)*mzl"x (7.24)

Cazul special al temperaturii suprafefei marii constante este confinut in
ec. (7.22) daca se presupune b=0. Pentru aplicafii practice valorile numerice
folosite in ec. (7.22) au fost date de Frost (1949). Compararea 2 10 temperatun
observaté cu cele calculate au arétat abateri de cel mult £1.5°C.

Frost a studiat de asemenea transportul vertical al vaporilor de apa de-a
lungul traiectoriei unei mase de aer polar. In cazul rapoartelor de amestec
constante deasupra uscatului (x=0) si la suprafafa mari (z=0), distribupia
umiditdtii ca funcfie de x §i z s-a obtinut intr-c forma identicd cu primii doi
termeni din dreapta ec. (7.22), dacd temperatura potenfiald a aerului este
inlocuitd cu raportul de amestec. Frost a obfinut in final formule pentru
schimbarea umiditdtii deasupra marii care aplicate la acele cazuri unde
distibufia inifiald a umiditafii deasupra uscatului descreste in mod liniar cu
indlfimea sau cu o parte a inaltimii.

7.4 Fizica cetii marine

Am discutat transformarm mase]or de aer care se deplaseazé dwsupfa
de tlp izobaric, aerul dm imediata vecinatate a suprafe;el marii ar putea si devina
saturat, dand astfel nagtere cefii. Acesta este un subiect foarte important i il vom
aborda in continuare. In general vorbind, generarea cefii marine este un proces de
transformarea a apei din starea gazoasi in faza lichidd §i care se obfine in
interiorul stratului atmosferic de baza din apropierea suprafefei marii.

Pentru aparitie trebuie sd existe in aerul atmosferic suficienti nuclei care
pot sd actioneze ca centri de condensare. Vom presupune ca prezenta nucleelor de
condensare este din abudentd. O altd necesitate pentru aparifia cefii este starea de
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saturafie. Intrucit cantitatea de apa in stare de vapori din aer este dependenti de
tempergturé sa §i, in particular, este diminuati cu descrestere temperaturii
aerului, saturafia poate fi atinsd fie printr-o pierdere de cdldurd, fie printr-un
castig in umiditate. Ricirea aerului poate fi insofitd-de conducfia moleculari si
turbulenti de cildurd sau prin procesele radiative sau printr-o combinafie a
acestor doud efecte. Récirea printr-o destindere adiabatic3, care joaci de altfel un
rol important in formarea norilor, nu este semnificativd in cazul dezvoltirii cejii
intrucat variafiile de presiune in apropierea solului sunt de asemenea lente.

Un influx de umiditate in stratul limitd atmosferic de deasupra marii
poate si apard fie prin evaporarea Ia suprafata marii §i, ulterior, transportul
ascendent al umiditifii, fie prin evaporarea precipitatiilor care cad. In plus la
cazurile in care ceafa nu se dezvoltd in interiorul stratului limitd atmosferic
marin, ci i§i are originea in alte locuri §i este transportat’ aici prin migcari
verticale sau orizontale. In acest caz trebuie si ne referim la ceata care a fost
generatd deasupra uscatului sau cimpurilor de gheatd si dupa aceea se
deplaseazi deasupra marii ca §i la norii stratus josi.

Astfel, existd o varietate de procese care pot conduce la formarea cefii
marine. De aceea vom studia diferite cauze i relafiile dintre ele ca sd ajungem la
o formulare a tipurilor de ceatd care se formeazi la mare, §i daci e posibil, 1a o
estimare cantitativi a factorilor care participa la formarea §i disiparea cefii.

7.4.1 Consideratii teoretice privind formarea cetii

Setul de probleme legat de teoria formdrii cefii este legat de o tratare
cantitativd combinati a efectelor furbulentei convective §i radiative care pot
conduce la formarea cefii marine. Combinarea acestor procese este de importanta
speciald, intrucdt, de obicei, numai schimbul turbulent nu este suficient pentru
generarea cefii, ci este necesard o radiafie netd de la aer ca si se atingd saturafia
si condensarea.

Procesul dominant in formarea cefii este condensarea care are loc prin
diferite mecanisme termodinamice ale vaporilor de api care sunt confinufi in aer.
Pentru o temperaturi datd, existi o valoare maxima (i se spune saturantd) a
concentratiei vaporilor de apd; de la aceastd valoare ( adicd racirea aerului
presupune un aport suplimentar de vapori), incepe condensarea.

Saltul calitativ care traduce aparifia cefii, corespunde unei difernfe
cantitative foarte reduse. Astfel, concentrafia de saturafie in vecinatatea suprafefei
evolueazi, in general, urmand temperatura intre 5 §i 20g/m3,. @r este suﬁcieint‘
un aport suplimentar de ordinul a 0,1g/m® sau de 1% pentru a inifia 0 condeqsare
relativ redusa. Inci o precizare, de fapt definifia a cefii: “ ceata este suspensia din
atmosferd formatd din particule foarte mici de apa sau din cristale de gheatd
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minuscule, care reduce vizibilitatea la suprafata globului 1a mai pufin de 1km”
(definifia OMM)

7.4.2 Clasificarea cetii

Tipurile de ceatd pe care le putem Intdlnii 1a mare sunt:

a) ceata de advectie

b) ceata de evaporare

c) ceata de amestec

d) ceata de radiafie

Ceata de evaporare: apare datoriti scdderii temperaturii vaporilor de apa de la
suprafata mdrii in contact cu aerul mai rece. Ceata, in general, este mai pufin
densa, dar uneori foarte tenace in regiunile de la latitudini inalte.

Ceata de amestec. Doud volume de aer cu caracteristici diferite, amandoud
nesaturate pot si se amestece, formand aer saturat. Pentru aceasta trebuie ca
aerul cald sa fie foarte umed (95%-98% umiditate), iar aerul rece poate si fie
relativ uscat.

Fig. 7.5 Formarea cetii de
amestec pe mare. Curba
reprezinti presiunea
vaporilor saturanti

Asadar doud mase de aer umed, dar nesaturate §i de temperaturi net
diferite se amesteca si rezultd o noua masi de aer cu temperatura la care noua
presiune a vaporilor saturanfi (e.) a amestecului poate fi inferioard valorii
teoretice noi a temperaturii presiunii de vapori (e). De aici, deci un excedent de
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vapori care va putea da nagtere cefii, numitd de amestec. Din Fig.7.4 se constati
cd Qa@é A §i B sunt punctele corespunzitoare caracteristicilor maselor de aer
inifial, pun<_1ul C corespunde amestecului optim care face si apari o
suprasaturafie care justificd condensarea. In absena precipitafiilor, incilzrii
externe §i modificarilor de presiune, cantitifile totale de vapori de apa si cildurd
sensibild sunt conservate in timpul amestecului §i astfel ppresupunind kg=ky, se
poate exprima temperatura de amestec (7,) si presiunea vaporilor de amestec
(ew) astfel: :
' €, Mg, +m.e,

. Tm mOT;) +mz];
unde m reprezintd masa, iar indicii 0 §i z se refer la aerul in contact cu suprafafa
si, respectiv, la aerul rece de deasupra. Intotdeauna acest proces este foarte
limitat st urmatoarele condifii sunt indispensabile:
~diferenta de temperatura intre cele dousi mase de aer;
-umiditate prealabild mare in fiecare din cele doud mase de aer;
-turbulenta suficientd pentru a determina amestecul;
Ceata de radiatie. Consta intr-o scidere a temperaturii aerului prin radiatie. Pe
un cer degajat, vant slab si aer umed, la sfarsitul zlei sau noaptea, ceaa de
radiafie este intensd. Sub efectul turbulentei ricirea se transmite paturilor
invecinate unde o umiditate relativ ridicatd e asociati unei scideri a presiunii de
vapori saturanfi (e,,). Dacd sciderea temperaturii este suficientd, are loc
condensarea pe nuclee de condensare si apar piciturile de ceatd. Pe mare ceata de
radiatie se formeaza chiar la nivelul suprafefei apei §i apoi se propagi putin cite
putin in indltime, formand o paturi orizontala de densitate relativ redusa.
Conditia esentiald de formare a cefii de radiatie este prezenfa unei mase de aer
umed care trece peste aerul uscat, iar umiditatea si radiafia noctumna declangeazi
procesul. Ceata de radiafie se formeaza, in general, inainte de risdritul Soarelui §i
se disipa in cursul diminefii. Disiparea este mai rapida dect formarea. Incepe si
se disipe de 1a bazi. Ceaja “se ridica” de la sol, in timp ce inversiunea termica
dispare pujin cite pufin, turbulenfa accelerand procesul. Situafiile care
favorizeazi aparifia cefii sunt:
a) in zona de coastd acest tip de ceatd se formeaza foarte repede si poate si se
intindi mai mult sau mai pufin pe mare, daci existd briza de uscat, dar daca
temperatura apei este net inferioar3 temperaturii aerului, ceafa se va disipa mai
pufin in larg unde se vor observa stratus. Vantul (viteze de 4-5m/s) este cauza
disiparii cefii de radiafie. Trebuie sd existe un cer senin, vint slab §i aer umed
Aceste conditii se intdlnesc in: :
~-zona anticiclonica;
pe o dorsal (intre doud perturbafii barice);
-in zona de ga barometrici.

(7.25)
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In plus nu trebuie si fie temperaturi prea scizute, nu s-a observat ceafa de
radiafie la temperaturi negative in aer.

b) pe mare formarea acestui tip de ceati este favorizat3 in vecinitatea unei zone
frontale unde masele de aer rece §i aer cald nu sunt amestecate. Probabilitatea de
formare este mai mare cand:

-umiditatea aerului cald este foarte aproape de saturatie;

-diferenta de temperaturi intre aerul cald si aerul rece ée «» parte §i de alta a zonei
frontale este mare;

-cerul este senin noaptea;

-vantul este mai slab in aerul rece.
In timpul sezonului de iam3, ceafa de radiafie poate s persiste mai multe zile.

7.4.3 Ceata de adveétie

Aceastd ceatd se formeazi la trecerea unei mase de aer umed peste o
mare mai rece. Se formeazi in aerul in migcare; aceste miscin au efectul de
provocare a unui amestec §i o ricire la bazi, ricire care se propagd prin
turbulenta in paturile de aer invecinate, antrenind condensarea vaporilor de api.
Acest tip de ceatd poate persista mai multe zle si variafia sa diurni este slaba i
adesea inexistentd.- Vara este sezonul cel mai favorabil formarii cefii de adveciie.

Ceata de advectie este cel mai bine reprezentati de celebra ceafd din
Terra Nova. Peste 99% din ceata intilnitd deasupra marii este de tip advectiv.
Ceata de advectie este, in general, legati de un vant moderat de la 4 la 7ms™,
necesar pentru provocarea turbulenfei. Vantul sufld evident de la suprafafa caldi
la cea rece. Ceata se formeazi in principal in sectorul cald al perturbatiilor
sinoptice, cand acest sector cald este constituit din aer al cirui punct de roui este
mai mic dec3t temperatura marii. Disiparea cefii de advectie este provocati de:
-incélzirea suprafetei reci (efect lent);

-incetarea vantului (disipare de asemenea lent3);

-schimbarea direcfiei vantului la trecerea unui front rece (disipare destul de
rapidd);

-schimbarea masei de aer, cea noua ﬁmd mai putin caldd §i mai pufin umeda
(evolutie rapidi). N

Situatiile care favorizeazd aparitia cetii de advectie.

Aerul cald §i umed necesar formarii cefii de advectie poate sa aiba diverse origini:
a) Dacd marea prezintd in regiunile vecine temperaturi foarte diferite cum se
intampla la limita curentilor marini, aerul care sufli de la regiunea cald3 citre
regiunea rece provoacd formarea cefii. Acest caz se produce, in particular,
insulele Terra Nova (unde se intilnesc Gulf Stream-ul si Labradorul) si in
Aleutine si Kurile din Pacificul de Nord (unde se intilnesc curenfii Kuroshivo i
Ogashivo) in vecinitatea fronturilor polare oceanice.
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b) Aerul poate s provini de la latitudini joase. Parcursul maselor de aer tropical
intlnegte adesea, mai ales iamna, suprafefe din ce in ce mai reci. Cazul este clasic
in Atlanticul de Nord in fafa nord-vestului sau nordului Anticiclonului Azoric.

¢) Formarea acestui tip de ceafl poate s3 aibi loc pani la coastele unde exist3 un
contrast termic marcant intre uscat si mare. Aceasta se intAmpl pe coastele unde
vanturile calde sufl dinspre uscat, tind si provoace deriva apelor de suprafati si
inlocuirea lor cu ape de adincime mai reci, asa cum se intdmpla pe coastele lungi
ale Californiei (curentul Californiei), pe coastele Chile (curentul Humboldt) al
Marocutui (curentul Canarelor), §.a.m.d.

7.4.4 Model de prevedere a cétii de advectie

Pentru ceafa de advectie au fost realizate mai multe modele (Eadie §i al.,

1975; Banker, 1977) care au finut seama de:

-efectele transferului radiativ in infrarosu;

-efectele turbulente in tratarea complexi; A

-ecuafiile prognostice pentru vant in plan orizontal,

-efectele nebulozitdfii. - _ _

Aceste modele n-au finut seama de caracteristicile microfizice ale cefii, in special
de distribufia dimensionald a particulelor de ceafd care influenjeazi in mod
important evolufia cefii. '

Modelul pe care-l prezentim in continuare va considera microstructura
cefii care, ca §i in cazul norilor, este putemic influenfatd de spectrul
suprasaturafiei nucleelor de condensare din aer.

O predictie precisd a distribufiei dimensionale in ceai necesita o tratare
matematici detaliatd a cresterii particulelor de nuclee de condensare de diferite
dimensiuni la umiditifi specifice In apropriere de 100% sau peste. Modelul
prezent este un model Lagrange-ian unidimensional, care include procesele ce
guverneazi formarea §i evolufia cefii de la o populatie de nuclee de condensare
care sunt confinufi intr-o particuld de aer care este advectatd cu vantui. Forta
motrice directoare pentru formarea cefii este viteza de modificare a umiditafii.
Formarea cetii se presupune cd are loc in condifiile:

a) presiune constants -

b) efectele ricirii radiative si difuziei turbulente ale cildurii §i vaporilor de apa la
suprafafa marii sunt incluse in viteza de variafie a raportului de saturare .
c) particula advectati conine o populatie de nuclee de condensare precizati prin
spectru §i compozifie ‘ )
d) se cinsideré numai procesul de condensare, se neglijeazi coalescenfa si
sedimentarea. : o
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Ecuatiile modchelui

Consideram particula de aer advectatd pe direcfia vantului, ca un sistem
termodinamic care evolueazi la aoew,si presiune p, dar i5i modifici in timp
temperatura §i umiditatea. Vom incepe prin a descrie modificarea in tlmp a
saturatiei din masa de aer: .

gt | (7.26)

es R

unde e -presiunea actuali a vaporilor de api in aer, es -presiunea de saturatie a
vaporilor de apd in aer corespunzitoare temperaturii din mediu. Difernfiem
ecuafia: .

. as 1de e deg

e e
dt " egdt e d (7.27)

Vom rescrie (7.26) considerand modificarea presiunii vaporilor pe de o parte
datoritd condensdrii (indice c) §i pe de altd parte tuturoro celorialte procese
despre care am vorbit anterior (dif.).

as de e (deg 1fde| e[deg
—=— === —= (7.28)
dt dt es\dt /, dt dt J,
Mentinem explicit doar termenii datoritd condensarii:
as 1(de) e[de
——=S+——( )-——( J (7.29)
dt eg \dt dt
as
S reprezintd contnbupa neti la - a proceselor de la punctul (b).

Al doilea terinen din (7.24) reprezintd contribufia la variafia umiditafii a pierderii
apei prin cresterea picaturilo de ceata. Siind ci:

P gy el s 02 =k
T 40,622 T e, R
Obfinem:

l(de) 0,622p ( ) (__) 30
dt) = e (r+0,622)\dt oszzes @) %30

dr ;
unde p -presiunea atmosfericd si 7; este viteza de schimb a raportului de

amestec al vaporilor de apd datoritd condensdrii. Al treilea termen din (7.29)
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exprimd efectul asupra lui § a eliberdirii cildurii latente datoritd condensirii.
) . ) dlne 0,622L
Folosind ecuatia Clausius Clapeyron: =
safe) o
7 (7.31)

= T’I{,
d]-' ~ - . .
unde E este rata de incélzire datoritd eliberirii de cildurd latentd de

es(dt (dTI ) B

condensare, L mldura latentd de condensare, R constanta gazelor ideale, M.,
masa molar3 relativi a apei. Deci:

ds p (d,) IM, (dr
—=S+ - = (1.32)
dt 0,622eg\dt ), R'T*\dt),

Prima lege a termodinamicii pentru incilzirea izobaricd a sistemelor de aer umed
prin cildura latent3 eliberatd se scrie:
(e +1,0, +1,0,)dT =-L(dr,), (7.33)

variafia in timp considerand raportul de amestec constant:

d
(catre, +rwc,); = @ .34)‘

Cominand ec. (7.29), (7.30), (7.31), (7.32) si (7.34) vom obfine pentru viteza de
variajie a umiditdfii relative:
ds P (dr,) I’M, (dr,
s §iof s +
dt 0,622eg\ dt J,

(7.35)
RTz(cpd +re, +rwcp,,)\ dt )c

Ecuafia de crestere a unei particule stafionare formata pe un nucleu de
condensare solubil in apd este:

;. dr (S-D-y @36)
Tat " R ] Lp, (LM, ) _
¢,(T.)D, M, kR,T

cuy=20'sM,_V®sms; y=£_-—3;—-ecuaﬁaKﬁhlerCU
RT p,r Mg ror
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33x107° : 4,3v,,
e si B=
T M;

(7.37)

iar es se va calcula din expresia:
ot2exf AT 1 )
& =P oa3 s C) @

Ca si determin3 viteza de variafie a temperaturii, vom presupune:

a) in cursul advectdrii se formeazi ceatd numai datoritd variafiei temperaturii
(S=const), deci dS/dt=0.

Din ec. (7.37) rezulti:

(‘dr,) p - IPM, ' (dr,)
= -1 (1.39)
dt), 0,622e;  RT*(c,y+1.c,, +r,,cp,)\dt .

b) condensarea apare numai datoriti advecfiei care include variafia tuturor
parametrilor neexplicitai concret dS/dt=S.

Din ec. (7.32) rezulti:
)4 dr, IM,  (dT
+ e | i e | 1 ) (7.40)
0.622e5 \ dt RT* \dt/, -

¢

Combinand ec. (7.39) si (7.40) va rezulta ecuatia de variafie a temperaturii:

? d
(ﬁ) A L {") (7.41)
at), LM (™ +r,cw+r,c_w)\dt y

w

Masa trebuie s3 se conserve in sistem, asa ci:

(dr") _ | 7.42)
at),  dt (.42)

)

Exprimand ec. (7.42) In termenii unei populatii de picituri devine:

dr 4r d
Y= A4
) =5 = o ae

unde n(r) este functie de distributia dimensionala a particulelor. Daci distribufia
dimensionald a particulelor are caracter discret, atunci integrala se transforma in
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sumd. Pentru integrald, deci distribufia o funcfie continui, se poate considera
funcfia gamma care este adaptabil3 spectrului dimensional al cefii.

Setul de ecuatii diferenfiale (7.35), (7.41) si (7.43), precum si ecuatia de
crestere (7.36) se poate integra numeric folosind metoda Runge-Kutta de ordinul
IV. Factorul perturbator (inifiator) al formdrii cefii S se ia de forma:

. AS

S =V (7.44)

cu v -viteza reald a vantului §i é§- gradientul orizontal al hwi § (de-a lungul
directiei vantului). |

Considerdnd datele caracteristice evenimentelor de ceafd de advecfie
observate pe Marea Neagrd, intre coastd si Platforma petrolierd Gloria s-a
calculat factorul inifiator al cefii S §i s-a inifializat modelul. Pentru distribufia
particulelor de aerosol s-a considerat distribufia de aerosol marin cu NaCl solubil

total. Evolutia in timp a spectrelor dimensicnale in ceafa de advecfie este
prezentatd in Fig. 7.6. :

Fig. 1.6.Evolutia in timp a distribugiilor
dimensionale in ceata de advecfie

‘s i A Y
1 ot =%
il,n)_

Folosind rezultatele corelatiei dintre confinutul de apd si vizibilitatea
orizontald se poate face o predicfie finald de tipul apare sau nu ceafa prjn
alocarea unei valori critice pentru confinutul de api lichidd. Ceata advectiva, in
principal ceata marini, reprezintd o problema ceqtralé pentru mgt_eorologu‘
previzionigti, pentru ci pericliteaza navigafia aeriand i transportul mantim.
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CAPITOLUL 8

RASPUNSUL CLIMATIC LA PROCESELE DE
INTERACTIE ATMOSFERA-OCEAN PLANETAR

Trebuie sd subliniem incd odat# ideea cd atmosfera §i oceanul formeaza
un sistem energetic cuplat §i ci procesele fizice care au loc la limita dintre ele
sunt de o deosebiti importanti. In particular, modificirile temperaturii la
suprafata mani au consecinfe profund meteorologice §i climatologice. Aceste
consecinte sunt discutate in acest capitol.

8.1. Miasurarea §i prevederea temperaturii oceanului

Temperatura la suprafaja mdrii este un parametru fundamental in
meteorologie si climatologie. Valoarea sa intr-un anumit punct al suprafefei marii
depinde de o mulfime de factori, de exemplu radiafie, transport vertical de
cdldurd latentd §i sensibild, curenfi maritimi verticali §i orizontali. Temperatura
la suprafata marii este tipic cu 0,5°C mai mica decit temperatura stratului vecin
de sub suprafatd; aceastd temperaturd mai coboratd este determinata de racirea
prin evaporarea apei de la suprafaja marii. Temperatura suprafefei marii (SST)
depinde partial de procesele fizice care au loc in interiorul mérii ca de exemplu
agitafia convectivd si amestecul turbulent §i parfial de influenfa atmosferei de
deasupra. Pind mai recent s-a presupus ca distribufia SST-ului este destul de
omogena peste intreg arealul, cu variafii lente §i stationare, pe orizontala.
Crescand disponibilitatea datelor s-au observat proprietdfi mai complexe cu arii
calde si reci 1n succesiune strinsa, in special in regiunile unde au loc divergenta si
convergenta curentilor oceanici. Aceste regiuni cu gradienfi termici orizontali
intensi sunt numite “fronturi oceanice”. SST este in mod normal mésurati de pe
vapoare i datele sunt afectate de erori. Pentru inlaturarea sau micgorarea erorilor
si In acest mod pentru cregterea utilitafii datelor este nevoie ca masuritorile s se
efectueze cu termometre in infrarogu sau cu pirometre transportate de avioane sau
176

https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



din satelifi. Aceste dispoztive au o acuratefe de aproximativ £2°C si depind de
conversia radiafiei de undi lungi de la suprafafa mirii intr-o misuri a
temperaturii (Smith i al., 1970).

Persoanele care se ocupi cu navigafia si pescuitul precum §i meteorologii
au nevoie de prevederea SST-ului. U.S. Fieet Numerical Weather Facility in
Monterey, Califomnia au fost printre pionierii acestor prevederi. Din cauzi ci
suprafaja mdrii reacjioneazd relativ rapid la schimbirile din atmosfera de
deasupra, prevederile oceanografice: trebuie si foloseascd analizele zlnice ale
vremii la suprafatd, precum i datele observationale pentru temperatura marii.

) Astfel, prevederea SST-ului 1a FNWF (USA) se bazeazi pe cauzele
fizice, dar i pe efectele lor. In arealul de inters particular, ca de exemplu arile de
coastd sau regiunile limitate de cirenfi se efectueaza o analizid de microscald
daci, bineinteles, densitatea datelor permite. O analizi microscalari cu o grild de
20 mile nautice poate si descrie foarte bine caracteristicile distribufiei SST. Pe
verticald, structura temperaturii in ocean pand la aproximativ 450m este in mod
normal investigatd prin folosirea unui termograf special. Distribufia verticala
normald a temperaturii constd dintr-un strat amestecat, izoterm sub care este un
strat in care temperatura descreste rapid cu adancimea ( “termoclind”). Se
observd variafii sezoniere in distribufia verticala tipici a temperaturii, aga cum se
vede din fig.8. 1.(Perry si Walker, 1978).

‘ Ternperatura(°C)
10 11 12 13
A Bl E D C
Fig. 8.1. Distributia tipicd a B
temperaturi pe verticala in ~
nord-estul  Atlanticului: (A) E 60| | —
sfirsitul iemii, (B) primdvara, g i N
(C) vara, (D) toamna, (E) g
iama devreme. 2 F .
{20 L r

ABCDE .

La sfirsitul iernii marea este tipic izotermd la o adancime mai ‘mare
decit 150m, ca rezultat al agitafiei convective determinata de furtunile de 1ama.
Dar din acumulirile de vari ale cildurii in oceanul superior, poate rezulta o
termoclini la o adincime de 30-40m. In vara timpurie termoclinele pot fi distruse
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printr-o furtund (vant putemic), dar mai tarzu, in vard, gradientul vertical al
temperaturii este astfel incdt nici véanturile puternice nu furnizeazi suficientd
energie ca sa depaseasca discontinuitatea in densitate.

Odata acest stadiu atins, termoclina se intensificd rapid intrucét caldura
care patrunde este distribuita in interiorul stratului limitd de deasupra termoclinei
sezoniere. Perry (1978) a observat cd “ciclul” sezonier este caracteristic
latitudinilor temperate si este supus proprietdfilor oceanografice cum este Guif
Stream-ul. Adancimea stratului de amestec §i structura termica variaza de la an
la an, depinzind de condifiile meteorologice §i oceanografice dominante.
Termoclina sezonierd, in particular, variazi in mare masurd in timp §i in
intensitate de la an la an. Temperatura scade brusc in interiorul termoclinei la
valori mici §i la aproximativ 2000m sau mai mult apa are temperatura aproape
de 0°C 1n toate oceanele,

Oceanografia sinopticd pentru scopuri pescaresti necesitd ca prevederea
sd fie fAcutd prin structura termicd a oceanului. Laevastu §i Hela (1970) au
observat ca 1n timp ce bancuri de pesti s-au gisit deasupra termoclinei, altele
frecventeaza Insasi straturile termoclinei.

Intrucit temperatura afecteazi in mod serios propagarea sunetului,este
necesar ca pentru operafiile navale §i in special pentru cele submarine, si se
prevada structura termicd. USA prin U.S.Navy a elaborat in acest scop un
program, un sistem ASWEPS (Anti-Submarine Warfare-Environmental Predictiv
System).

Datele anuale, sezoniere §i, in special, mediile lunare de SST sunt puse la
dispozifie tuturor celor interesafi sub forma de atlas. WMO (1962b) a publicat un
set de norme climatologice. Atlasele realizate arati in aminunt variafiile spatiale
medii ale temperaturii pentru zone date.

Mediile SST la stafii arati ca:

-variatiile SST cu latitudinea sunt mult modificate de curentii oceanici;

-temperaturile marii in Emisfera sudici sunt ceva mai coborate decat in Emisfera

nordica din cauza diferenfelor in vanturile dominante §i intinderilor de gheata din

Antartica;

~cea mai ridicati valoare a SST s-a determinat in Golful Persic unde s-a masurat

34°C;

-minimul SST-ului poate fi definit ca punctul de inghef al apei, care este funcfie

de salinitate. Pozifia medie a minimului este la aproximativ 5-10°N;

-variafia anuald a SST-ului deasupra celor mai multe din oceanele globului este

mai mici de 5°C, dar anual sunt variafii mari in mérile inchise, apropundu-se de
20°C (in apropierea Coresi), i

-raspunsul greoi al temperaturii suprafefei marii la castigul sau plerderw de

cdldura este reflectat in faptul cd temperatura maximi gi minima se obfin in

august-septembrie §i, respectiv, februarie-martie mai degraba decat imediat dupa
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_solstifii, cum se intAmpld in cazul temperaturilor continent (Prescott si
Coilleris, 1951); . . ’
-hirfile SST globale nu sunt reprezentative pentru apele de coasts, stramtori si
madrile semiinchise. &

8.2. Caracteristicile cimpului temperaturii marii
8.2.1. Persistenta anomaliilor temperaturii m3rii

Indati ce anomaliile temperaturii mirii apar, ele au tendinga evident3 ca
sd persiste. Oceanul este un corp termic mult mai conservativ dect atmosfera,
mai ales datoritd cildurii sale specifice foarte ridicate. Cea mai frecventa durati a
anomaliei in Oceanul Atlantic de Nord este de 7-12 funi, dar uneori s-au observat
anomalii care au persistat 50 de luni. Existd doud maxime in pericadele de
corelatie foarte ridicatd intre lunile de iamd si de vard, in timp ce in lunile de
primdvard §i toamnd corelafia este mai redusd. Lunile de corelafie maxima
coincid cu cele doui sezoane de cea mai stabild distribufie verticald a
temperaturii (J.D. Perry, 1968). Anomaliile temperaturii marii formate in timpul
celor doud sezoane de corelafie foarte ridicatd intre luni sunt adesea distruse in
timpul primaverii i toamnei, dar.anomaliile formate la inceputul iemii sau verii
sunt mai persistente. Este interesant de subliniat cd Craddock si Ward (1962),
investigdnd relatia dintre anomalia termic3 a aerului in Europa §i vestul Siberiei,
au gisit cid asociafia a fost puternici in perioadele decembrie-aprilie si
mai-septembrie. Este posibil ca, influenfa atmosferei la scard mare sa conduci la
nivele ridicate de persistent3 atét in temperatura oceanelor, cit si in a atmosferei
in anumite momente ale anului, dar se poate sd existe o anumitd relafie
cauzi-efect intre stabilirea §i persistenfa intr-un mediu §i inifierea in celdlalt.
mediu.

Namias (1972) a observat c3 renasterea anomaliilor de la un sezon rece
la altul se poate obtine din cauzi ci marea are capacitatea si stocheze mase de
api caldi sau api rece generate in stratul de amestec de adéncime. Acestea sunt
acoperite cu un strat superficial de apa nereprezentativa din timpul verii, §i apoi
are loc regenerarea lor prin reinnoirea turbulengei in timpul furtunilor din sezonul
de iamnad urmator.

8.2.2. Variatiile de pericadi scurtii a temperaturii mérii

Advecfia prin curenfi, schimburile de cdldurd dintre mare si atmosfers,
amestecarea prin acfiunea valurilor i agitafia convectivd pot si conducd la
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modificiri de la z la zi a temperaturii mérii care In multe zone ale oceanului pot
depdsi 1,5°C pentru o perioada de 2 zile,

Dacid mai mulfi factori acfioneazi in acelasi sens pentru modificarea
temperaturii se pot obfine variafii termice mai rapide §i pe aceeasi arie,
intensitatea acestor variafii de perioadd scurtd a temperaturii poate egala variatia
totala anuald. In general temperatura apei descreste cu cregterea vitezei vantului
cu o variatie sezonierd, dar mai mare iama §i primavara datoritd amestecarii
turbulente a sistemului ap3. In Tabelul 8.1 se poate observa ci la latitudini joase
variatiile diurne sunt mai mari decét la latitudini inalte, in special cind vanturile
sunt slabe st cerul senin. In partea vesticd a oceanului variafia zlnica este
0,5-1.°C, in partea centrald de aproximativ 0,5°C si in partea estici chiar mai
mici. Intrucit temperatura apei descreste cu cregterea vitezei vantului, cea mai
putemicd diminuare’ se obfine primdvara, fiind determinatd de amestecarea
dinamica, intensificati de vitezele mari ale vantului. Modificirile de temperatura
in mare urmeaza adesea modificirile din aer, desi sunt mult'mai pufin intense.
Toamna, scaderea temperaturii mari este independentd de modificirile
temperaturii aerului intrucdt are ioc amestecarea dintre apele de suprafajd si
straturile mai reci din adancime.

Tabel 8.1. Variatia zilnicd medie a tempersturii suprafetei mirii (°C) vara §i iama la diferite
latitudini (dupa Laevastu §i Hela, 1970).

Latitudine Forta vantului Beaufort | Forta vint Beaufort>6

0,1si2
Senin | Noros Senin | Noros
Vara (aprilie-septembrie)
0°-20° 1,0 0,8 0,2 0,1
20°-40° ) L,5. 0,3 0,1 0
40°-60° 0,5 0,1 0 0
>60° 0,2 0 0 0
Iama (octombrie-martie) .
0°-20° 1,2 0,5 0,1 0
20°-40° 0,5 0,1 0 0
40°-60° 10,1 0 0 0
>60° : 0 0 0 0

8.2.3. Clasificarea cimpurilor anomaliilor temperaturii mirii

Ca rezultat al cercetirilor pentru relafia intre anomaliile temperaturii
oceanice §i circulafia atmosferei, meteorologii au recunoscut necesitatea

clasificarii tipurilor de anomalii termice. Clasificarea lui Ratcliffe (1971) pentru
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Atlanticul de Nord fine seama in particular de semnul anomaliei temperaturii in
ania cuprinsi intre 35-50°N §i  40-60°V si recunoaste un total de 10 tipuri.
Clasificarea completi este dati in Tabelul 8.2.

Pentru citeva luni mai multe clasificiri sunt posibile §i, ca un prim pas in
dezvoltarea unei clasificiri mai obiective, au fost ficute incerciri in investigarea
structurii statistice a cAmpurilor anomaliilor, folosind analiza componentelor
principale. Figura 8.2 arata primii trei vectori proprii obfinufi de Vacnadze si alfii
(1970) pentru sezoanele de iama si vari. Analizele sugereazi cii existi o
dispunere diferitd in importan{i a cAmpurilor particulare intre sezoane. Intr-o
lucrare diferit3, dar similar3, Vladimirov §i Nikolaev (1970) au gésit ci diferitele
campuri pot fi- descrise prin cinci clase si acestea sunt strins legate de procesele
circulatiei atmosferice. ’

Tabel 8.2. Clasificarea tipurilor de anomalii ale temperaturii din Atlanticul de Nord

Tipul Descrierea
CPS Anomalia rece care depéseste 1°C centratd in apropiere de 50°V
CPE Anomalia rece care depiseste 1°C intre 40° si 50°V
CPW Anomalia rece care depiseste 1°C intre 50° si 60°V
WP5 Anomalie caldi care depéseste 1°C centratd in apropiere de 50°V
WPE Anomalie calda care depaseste 1°C intre 40° si S0°V
WPW Anomalie cald3 care depigeste 1°C intre 50° si 60°V
DZ Anomalie caldi la nord de 40°N
Anomalie rece la sud de 45°N
EZ Anomalie rece la nord de 45°N
Anomalie caldi la nord de 40°N
MWW Oceanul mai cald decit de obicei, vestul 30°V
MCW Oceanul mai rece decat de obicei, vestul 30°V

8.2.4. Diferenta temperaturilor aer-mare

Ecuatia prin care sunt calculate fluxurile de cdldurd sensibild confine un
termen care se referd la diferenfa de temperaturd aer-mare asa cd dimensiunea si
variatia spafiali a acestei diferenfe sunt factori extrem de importang'. Variatiile de
temperatura in mare tind s3 aibd un efect mai mare asupra fluxurilor dg céld}lré
sensibild, vara decit iama cind gradienfii de temperaturd meridianali mari i
variafiile orizontale puternice ale maselor de aer sunt obignuite. S

Kraus si Morrison (1966) au comparat variabilitatga p?edxel zilnice a
diferentelor de temperaturd aer-mare dintre luni cu variabilitatea datoratd

181

https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



diferentelor dintre aceleasi Iuni din diferifi ani. S-a gisit c3 pe pericade lunare,
fluctuafiile temperaturii mdrii contribuie foarte pufin la varianfa diferengei
temperaturii aer-mare §i variafiile temperaturii mirii devin importante numai
pentru perioade lungi. Schell §i Corkum (1976) au subliniat ca, findnd seama de
diferentele dintre caracteristicile termice §i dinamice ale oceanului §i atmosferei,
temperatura marii poate continua si creascd, in timp ce temperatura aerului este
in scddere si nu poate si coincidd cu temperatura atmosferei la acelagi moment.
Aceastd ramanere in urma a temperaturii in timpul unei perioade de schimbare
climatici nu pare si aibd loc in Oceanul Atlantic de Nord §i in Marea
Mediterana.

8.3. Temperatura aerului deasupra oceanului

Pentru perioade mai lungi decdt citeva zle existd un paralelism general
intre temperatura aerului gi miri. Constanfa temperaturii aerului este mai mare
deasupra oceanelor decit deasupra uscatului invecinat, iar peste zona centrald a
Oceanului Atlantic de Nord, anomaliile lunare ale temperaturii aerului mai mari
de 4°C sunt extrem de rare. Acesta, pentru ci, aerul rece advectat din regiunile
polare sau iama de pe continent, se modifici serios prin traversarm zonei de
deasupra oceanului.

Temperatura medie diumd a aerului prezintd modificari latitudinale si
sezoniere. Variafia temperaturii este mai redusd iama §i mai intensi vara.
Cresterea variafiei cu descresterea latitudinii reflectd influenfa insolafiei. Este
foarte dificil totusi s se studieze variafiile diume la latitudini inalte, intrucit
variatiile interdiurnale nu sunt numai mici , ci §i mult mascate prin schimbarile
temperaturii asociate cu migcarea sistemelor de vreme. Valorile anuale ale
temperaturii acrului au un maxim de 6-10°C intre paralele de 30-40°N si scade la
aproximativ 2°C in apropierea ecuatorului . La latitudinile medii in partea vesticd
a oceanului, local s-au observat valori mai mari decat 20°C. Diferena intre doud
temperaturi medii zilnice consecutive este denumitad variabilitatea interdiurnala gi
Rosenthal (1960) araté ca valorile medii deasupra Oceanului Atlantic de Nord se
intind de la 2,8°C in ianuarie la numai 0,4°C in iulie. De obicei, variatiile
advective sunt mai frecvente i mai intense iarna §i mase de aer cu regiuni surse
deasupra continentului rece ajung mai reci decat mult-modificatul aer polar.

in mod similar, in parple vestice ale Atlanticului, masele de pe uscatul
Americii de Nord sunt surse mai posibile de aer rece decit regjunile polare. Cum
viteza aerului creste, timpul necesar aerului s atingd latitudinile sudice scade, .
asa cd timpul util pentru incilzire de asemenea descreste.
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Fig. 8.2 Primii trei vectori proprii si cmpurilor anomaliilor temperaturii mirii in Atlanticul de
183

Nord (a,b,c) iarna §i (d,e,f) vara.



8.4. Studii sinoptice de bilant de caldura

Modificarile temperaturii aerului si a SST-ului care se obfin deasupra
oceanului la diferite scari de timp, ne asigura ci fluctuafiile pe termen scurt se
obtin de asemenea In termenii bilanfului de energie, asa ca procesele de transfer
de energie nu sunt continue, ci oscilatorii. Despre bilanful energetic global si
emisferic am discutat anterior, dar este nevoie de ascmenea sd consideram §i
manmea fluctuatiilor de perioadd scurtd. Pettersen (1942) gi alfii au ardtat ca
modele de schimb de caldura sunt de tip celular §i au subliniat cd aceste modele
de schimb de energie au scara spafiald strans legata de sistemele sinoptice majore
din atmosfera. In timpul lunilor cu comportare atmosferici anormali, anomaliile
vor fi o consecin{d a caracterului §i intenst3fii termenilor bilanfului de caldura.
A H Perry (1968) a reusit sa géseascd o legiturd intre zonele cu input mare de
cildurd 1in atmosfera §i principalele traiectorii ale depresiunilor. Este de
asemenea posibil si se alege anomaliile lunare ale circulafiei cu deplasarile in
distributia fluxului total turbulent de cdldurd deasupra Oceanului Atlantic de
Nord. O investigatie a lui White si Clarke (1975) asupra nucleului activititii de
blocaj de deasupra centrului Pacificului de Nord a arétat cd schimbul de caldura
sensibila sub normal a fost asociat cu blocajul si ca acest flux de cdldura anormal
apare ca raspuns la fluctuafiile anormale ale temperaturii aerului asociate cu
dezvoltarea unor nuclee de blocaj.

8.5. Legatura dintre temperatura la suprafata apei (SST) din
Atlanticul de Nord si presiunea atmosfericd din Europa

Corespunzator lui Pillsburg (1891), variafia umiditafii §i temperaturii pe
uscat depind de pozifia curenfilor oceanici. Deci s-a presupus cd daca se cunoaste
modul de evolufie a curenfilor oceanici, meteorologii ar putea spune la zone
departate de mare cum va fi iama: mai caldd sau mai rece. Dar cercetarile despre
aceste asociatfii au fost intensificate doar in ultimii ani. Ratcliffe si Muray (1970)
au gasit cd temperatura suprafetei marii cu valori sub medie pentru zone intinse
la sud de la Newfoundland, sunt asociate cu sisteme atmosferice de blocaj in
urmatoarele luni, deasupra nordului si vestului Europei, in timp ce atunci cind
oceanul este mai cald decit normal, in aceeasi zona se dezvoltd o circulafie
progresiv zonald. In ultimul caz este favorizati dezvoltarea depresiunilor din
Atlantic, multe dintre ele afectdnd-Europa. Explicarea unor astfel de asociatii
intirziate constd cu sigurantd in anomaliile complexe din bilantul de calduri pe
care le induc anomaliile de temperatura ale marii. '

" Vaporii de api transferati de la ocean la atmosferZ pot fi transportati
multe sute de kilometrii pe directia vantului Tnainte sé fie eliberatd cildura latent3
prin procesele de condensare. Figura 8.3 prezintd schematic distribufia orizontala
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_§i verticald a caldurii sensibile si latente. Corespunzitor cu Lamb (1972),
gradientul termic peste Atlantic in apropiere de 50°N este ridicat cind marea in
apropiere de Newfoundland este mai caldi dect media, dar c4And marea este mai
rece decit normal, gradientul este intensificat in apropiere de 30°N cu activitatea
ciclonici si curentul principal al curenfilor de vest tinde si fie transferat citre
traiectorii mai sudice, permifind anticiclonilor de blocaj s se formeze mai repede
deasupra Marii Britanii §i Scandinaviei.

Longevitatea anomaliei termice a mérii poate determina persistenfa sau
revenirea circulafiei atmosferice anomale.
Oerlemans (1975) a observat cid o tegiune cu o anomalie SST pozitivd sau
negativd favorizeazd obfinerea unei dorsale superioare §i, respectiv, talveg
situate la est de anomalie. Aceasta ar putea explica temperaturile aerului sub
normale si tipurile de cicloni care par sd se formeze frecvent deasupra Insulelor

- Britanice, cind temperaturile mérii sunt sub normal in Oceanul Atlantic de Est
(Perry, 1975). Ratcliffe (1973) a sugerat cd asociafiile intirziate utile in
prevederea pe lung3 durati pot fi gisite studiind anomaliile temperaturii mérii pe
arii specifice. Tabelul 8.5 sugereazi ci o mare caldi in zona Biscaya in iulie,
favorizeazi vremea caldi in urmitoarea luna deasupra Marii Britanii.

:
T

Fig.8.3. Prezentarea schematici a distributiei verticale ‘
$i orizontale a caldurii sensibile si latente de la o sursd —A—'———E .

definit3 1a suprafata mérii.

(=]

—_ Di§ta_nta
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Tabel 8.3. Relatia dintre SST Biscaya in iulie §i vremea Marii Britanii in august (dupa Ratcliffe,
1973).

Temperatura ‘Temperatura deasupra Angliei in | Anglia §i Wales in

mari in Biscaya | august - | august
in iulie
- Foarte rece | Rece Mediu | Cald : Foartecald | Uscat | Umed
Cald (18 cazuri) 1 1 7 4 b
Rece (18 cazuri) 8 3 2 2 3 7 4

8.6. Sistemele complexe cuplate aer-mare la latitudini temperate

Exista evidenta cd mecanisme ‘comparabile cu asociafiile intirziate
descrise in ultimul paragraf pot fi pretutindeni. Namias (1969) a gisit o legaturi
intre prezenta apei anormal de calda din partea centrald a Pacificului si presiunea
mai coborata decat normal din sudul Insulelor Aleutine, iama. Aceste interactii la
scard mare intre atmosferd si Pacificul de Nord pot fi responsabile pentru
fluctuatiile climatice la scari temporale lunare §i sezoniere §i scdri spafiale mai
mari decat oceanul insusi, ca cele emisferice. De exemplu in vara anului 1963
apa calda din apropiere de 40°N-170°V a fost rezuitatul condifiilor anticiclonice
persistente. In toamna urmitoare in aceasti zoni a existat o arie de ciclogenezi si
in consecin{a s-a transmis cantitdfi anormale de caldurd atmosferei.

Kraus (1972) a subliniat ca este dificil s se infeleaga perpetuarea fortati
a anomaliei inifial calde a suprafetei marii Intucat actvitatea ciclonici s-ar putea
sd determine divergenta stratului Ekman in mare si in consecin{i ascendenti la
coastd si racire, Astfel, in opinia sa mecanismele condifionate de feedback care
implica acesteprocese sunt speculative.

C‘-_\
TS
-l

\ / \ ' Fig. 8.4 Efectul unui ciclon la
J suprafata oceanelor. in apropierea

centrului furtunii apa de la

amestec amestec

(:.—:\s celde m | suprafata e divergenta si se obfine
=/ . ascendenta apelor de adancime -
descendenté / descendenté mai reci.

I ~100 km

7
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Namias indic3 totusi ci astfel de condifii de feedback se dezvoltd unde
starea termicd a mdrii implici dezvoltare proprietifilor atmosferice care si
sustind caracteristicile termice ale mérii. Astfel depresiunile stimulate ca si se
dezvolte datoritd apei calde determind micsorarea cildurii latente de evaporare
care se pierde prin cregterea umiditafii aerului datoriti precipitafiilor si reducerea
radiafiei indirecte prin formarea norilor. Intr-o lungi serie de lucrir, Namias a
gasit multe exemple ale efectelor anomaliilor de temperaturd a marii atit in
Atlantic, cdt §i in Pacific asupra atmosferei §i a stabilit o serie de relafii bazate pe
aceste cazuri studiate:

1) Apa caldi in timpul verii pé coasti esticd a Americii de Nord explicd
suplimentul de vapori §i de apa in curentii de aer sudici §i cresterea ciderilor de
precipitafii, in special de la furtunile tropicale. Pe de alti parte, apa rece de-a
lungul pragului de nisip de sub apa Atlanticului este asociatd cu seceta din estul
Americii de Nord, asa cum s-a intimplat intre anii 1962-1966. Relatii similare
s-au gasit in sudul Australiei de citre Priestly (1964).

2) Zone reci de ap3 generate in timpul verii §i toamna devreme in Pacific
sunt urmate de anticiclogenezi deasupra lor ca in toamnele 1961, 1966 si 1967.
Temperaturile apei raspund adesea relativ rapid la anticiclogeneza anormald din
cauzi cd insolafia ¢ mai mare §i ascendenfa mai redusi, §i In consecintd
temperaturile apei mirii cresc. Astfel, aceasta configurafie de toamna este
autodistrusa i, de obicei, de viafa scurta.

3) Zone calde de apd generate in timpul verii §i toamna devreme in
Pacific au tendina de a fi urmate de actvitatea ciclonica excesiva deasupra lor.
Trebuie si fie clar ci pentru ca anomaliile termice mare-aer si afecteze circulafia
atmosferei intr-un mod considerabil, atmosfera trebuie si-si creeze propriile
sisteme. Astfel, o zoni de apa caldi la latitudini centrale ale estului Pacificului de’
Nord, in timpul verii n-ar incuraja ciclogeneza din cauza constringerilor
climatologice, care cu greu plaseazi depresiuni deasupra acestor arii. inamte ca
si se obfini ciclogeneza trebuie ca circulafia generald si fie favorabild deplasarii
depresiunilor embrionare in ariile unde apele de suprafatd sunt anormal de calde.

4) Baroclinicitatea intensi se stabileste in general in atmosfera de
deasupra regiunilor unde existi gradienfi termici oceanici intensi §i aceastd
baroclinicitate conduce de obicei la intensificarea ciclogenezei. Printre cele mai
complexe interacfii pe care le-a descris Namias (1974) se afla sistemul cuplat

aer-mare-continent.

[
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8.7. Variabilitatea climatica §i sistemul ocean-atmeosferi
8.7.1. Variabilitatea climatica

Climatul a variat semnificativ §i continuu la scari de timp care se intind
de la anii perioadelor glaciare la vérsta pamantului. Variabilitatea climatului
poate fi exprimata in doua feluri: variafii “fortate” care sunt raspunsul sistemului
climatic la variatiile in forcing-ul extem i variafiile “libere”, datoritd instabilitifii
interne si proceselor de feedback, care conduc la interactii neliniare intre diferitele
componenete ale sistemului climatic. Schimbdrile in factorii extemi care
afecteaza sistemul climatic, dar nu sunt influenfafi prin variabilele climatice
insesi, constituie ceea ce se poate numi cauzele exteme ale schimbirilor
climatice, in timp ce acele schimbdr care sunt legate de interacfiile neliniare
dintre diferitele procese fizice in sistemul intem sunt numite cauze inteme.
Deosebirea dintre cele doud categorii de cauze nu este intotdeauna foarte clari.
Cauzele externe cuprind variatiile atat in forcing-urile astronomice, cét §i cele
terestre. Factorii astronomici vor include schimbari (a) In intensitatea radiafiei
solare; (b) in parametrii orbitali ai pimantului (exccentricitatea orbitei, precesia
asociatd i oblicitatea eclipticii); (c) viteza de rotafie a Padmantului,

Printre factorii terestrii de forcing trebuie si se considere: (a) vanatiile in
compozitia atmosferei (rapoarte de amestec ale CO, si O;, cantitatea de aerosol,
etc.) datoratd erupfiilor vulcanice §i activitidfii umane; (b) variafiile suprafefei
uscatului datoritd folosirii (despaduriri, degertificiri, etc.); (¢) schimbiri pe
termen lung datorita factorilor tectonici ca de exemplu: driftul continentelor, etc.
Au fost sugerate de asemenea §i alte mecanisme de forcing terestre i astronomice
ca de exemplu: schimbdrile in radiafia solard, ciocnirea Pimantului cu materie
interplanetard, schimbarile in activitatea vulcanicd si schimbari in fluxurile
geotermice. Cauzele interne sunt asociate cu multe mecanisme de feedback
pozitive sau negative i alte interacfii putemice dintre atmiosferd, ocean si
ionosfera (Lorenz, 1968, 1970). Aceste procese pot conduce la instabilitafi sau
oscilatii ale sistemului care pot fie s3 opereze independent, fie si introduca
modificiri putemice in forcing-ul extemn. 4

Variafiile sezoniere sau diume ale climatului sunt legate de cauzele
externe, astronomice. Dar existd variafii ale vremii de zi cu z, care au loc
indepedent de orice schimbari in cauzele externe. Aceste fluctuafii neregulate cu
scari temporale de la citeva zle la o sdptimind sunt legate de trecerea
perturbafiilor atmosferice (cicloni, anticicloni) sau de trecerea unui sistem
frontal. Ele sunt considerate libere din cauzd cd ele apar din instabilititile
barocline inteme ale curentului zonal, care depinde numai de valoarea critica a
gradientului latitudinal de temperatura.

Pentru a ilustra domeniul mare de varibilitate in timp pentru atmosferd
Mitchell (1976) a evaluat spectrul varianfei temperaturii atmosferei din timpuri
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isto.ric_e.' Anahza speg:rului aratd peak-uri pentru componente strict periodice ale
(v;papSels )cllmatloe §i 4 peak-ur pentru variafiile cvasiperiodice sau aperiodice
ig. 8.5).
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Fig.8.5 Fluctuatia relativa a spectrului temperaturii atmosferice la suprafaa in functie de timp.

Multe dintre aceste maxime nu pot fi explicate direct prin forcing-ul extem. Ele
indica existenfa unei variabilitifi “libere” foarte putemice in interiorul sistemului.
Maximul la 3 sau 7 zile este asociat cu perturbatiile sinoptice in principal de la
latitudini temperate. Regiunea usor ridicatd a spectrului la 100-400 ani este
asociatd cu “mica glaciatiune” care a inceput aproximativ la inceputul sec. XVII
cu extinderea rapidi a munfilor de gheatd in Europa. Maximul la apreximativ
2500 ani este probabil datorat ricirii observate dupa “climatul optim”,
aproximativ acum 5000 de ani, care a predominat in timpul marilor civilizafii’
vechi. Urmatoarele trei maxime sunt legate probabil de variatiile astronomice ale
parametrilor orbitali ai PAmantului, care se presupun a fi responsabili de varstele-
ghetarilor (Milankovitch, 1990): (a) exccentricitatea orbitei Pdmantului cu un
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ciclu de aproximativ 100000 ani; (b) precesia cu un ciclu in jur de 22000 ani; (c)
variatia si oblicitatea eclipticii sau Inclindrii axei cu o perioada de 41000 ani.

Pentru un sistem liniar variafiile externe pot conduce la o relafie simpla
cauzi-efect: daca forcing-ul este un proces oscilatoriu, raspunsul sistemului va
avea aceeasi frecventd. Cum am vidzut, aceasta nu se intdmpl3d intotdeauna
intrucat sistemul climatic intem este instabil §i niciodatd nu atinge starea de
echilibru. in concluzie, variabilitatea climatici rezuit# in interactiile complexe
ale variatiilor fortate si libere din cauzi ca sistemul climatic este disipativ si un
sistem foarte neliniar cu multe surse de instabilitate. Natura interactiva si adesea
neliniard a instabilitafilor si mecanismele de feedback ale sistemului climatic fac
foarte dificila interpretarea relafiei cauzi-efect.

8.7.2 .Rolul sistemului ocean-atmosferi in variabilitatea climatici

Daci tinem seama de interacfia ocean-atmosfera- .criosfera pe care Lorenz
(1968, 1970) o considera ca cea mai importantd in intensificarea fluctuafiiior
valorilor schimbarilor climatice, este clar cd existd un potenfial al acestor
componente ale interacfiei care sa acumuleze sau si elibereze cantitifi vaste'de
energie pe scari de timp de la o zi la secole. Este posibil asa cum a sugerat
Namias ca ghetarii sa fie manifestiri ale interacfiiilor aer-mare. Dacd climatul in
timpuri istorice a variat in parte ca rezultat indirect al confinutului de cildur3 din
oceane, exista desigur posibilitatea ca acest confinut de cilduri din oceane care
variaza pe perioade destul de lungi sa joace un rol important in geneza ghetarilor.
Existd de asemenea posibilitatea ca asa cum sunt un motor potenfial al
fluctuatiilor, interactiile aer-mare ar putea si aibd o influenta importanta asupra
modificari fluctuafiilor induse de alfi factori din mediu (Mitchell, 1966). Este de
asemenea de.conceput ca circulafia atmosfericd poate si aibd mai mult decat o
stare pentru orice set de condifii la limita dat, o condifie pe care Lorentz (1968) a
numit-o “aproape intranztiva”. De aceea nu este posibil si existe un set de
conditii la limita dat, §i aga cum au spus Schneider §i Dickison (1974) “ suntem
confruntati cu posibilitatea ca pentru condifii externe fixate in intregime pot fi
realizate stari climatice diferite §i este posibil ca aproape-intranzitivitatea si fie
interpretatd de Om ca o cauzi a modificarii climatului observat”.

Daca acceptdm postulatul genezei de la ideile Iui Faegri (1950) ci
variatiile climatice Pleistocene au fost similare cu acelea ale perioadei istorice,
dar au persistat mult mai mult, atunci este esenfial sd se examineze complet
aceste modificari mai recente. Oceanele par sd fi jucat un rol fundamental in
stabilirea climatului in timpul perioadei reci a “Perioadei micii glaciafiuni” din
secolele XVI-XVII. Rafiuni fizice l-au condus pe Bjerknnes (1965) si
concluzioneze ca exista o ramura geostrofica a Gulf Stream-ului care curge cétre
sud i care pastreaza apele Islandice destul de calde ca sd existe ghejari liberi cea
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mai mare parte a anului acum. Toate hirtile de presiune medie anuali din uitimul
secol arati circulafia vantului de tip ciclonic in nord-estul Atlanticului i numai
pentru perioade scurte condifii anticiclonice in sudul Islandei care temporar s-au
opus advectiei calde din Oceanul Atlantic de nord.

In timpul “Marii glaciafiuni” absenta transportului geostrofic de api ar fi
ficut apele din nord-estul Atlanticului mai reci ca in prezent. Astfel, anomalia
negativi a SST care a implicat in mod iminenet coborarea nivelului de inghet in
masele de aer maritime care determin precipitafii putea s fie factorul major in

. mentinerea Micii Glaciafiuni. Cresterea advectiei calde in parfile nord-vestice ale
Oceanului Atiantic de Nord nu a atins coastele, dar a suplimentat confinutul de
umiditate al vanturilor de sud-est deasupra Labradorului §i sudului Groelandei si
a condus la intensificarea ninsorilor §i cresterea ghejarilor in acest areal. Chiar
dacd un astfel de rafionament este corect, rdmane problema cum de Mica
Glaciatiune a fost inifiata 1n jurul anului 1600 si de ce anomaliile climatice nu
cresc prin feedback vérsta ghejarilor in proporfie mai mare.

Ideea de bazi a teoriei lui Weyler privind rolu! oceanului in schimbarea
climatului este cd un climat glaciar poate fi inifiat prin reducerea salinitatii
Oceanului Atlanticul de Nord. In prezent, transportul vaporilor de api peste
istmul Americii Centrale contribuie semnificativ 1a menfinerea unei salinitdfi mai
mari in Atlanticul de Nord decit in Pacificul de Nord. Dacd acest flux de vapori
de apa ar fi redus, ar fi redus3 si salinitatea in Atlanticul de Nord, principala
consecin{d climatici ar fi ci limita maxima3 a ghefii In Atlantic ar fi la o latitudine
comparabild cu cea la care se giseste acum limita in Pacific, temeraturi mai
joase §i glaciafiunea extinsd in Atlanticul de Nord. Este interesant si observam ca
salinitatea a crescut pufin in nord-estul Atlanticului in primele decade ale acestui
secol, determinind o inclzire a climatului in arealul Atlanticului de Nord si o
descrestere a ghefii marine. Weyler a subliniat cd salinitatea Atlanticului
controleazi limita de crestere a ghefii Antarcticii. Aceasta opereazd prin
caracteristicile salinitifii §i densitdfii apelor profunde ale Atlanticului, care
circuld citre sud si ajung la latitudinile sudice ale Convergenfei Antarctice.
Elementul crucial in teoria lui Welyer este fluxul atmosfera-vapori de apa.

Cele mai extinse zone inghetate din emisfera sudici, acoperd 6% din zona
oceanici totald. Fluctuafiile in extinderea ghefii din Antartica ar putea afecta
climatul global (Selby, 1973). Misuritorile arati ci in trecut si in special in sec.
XIX timpuriu au fost mai multe valuri majore de inghef (Radck, 1975), iar un
val relativ mic poate implica o serie de consecinfe pentru intregul sistem climatic.
Pentru Arctica, Budiko (1966) a calculat ci o crestere micd a temperaturii vara
(4°C), ar determina disparifia ghefarului in cafiva ani, determinind mpodificiri in
conditiile climatice din Nordul Emisferei. in prezent, banchiza de ghea;a inhiba in
mod sever vara stocarea de cildurd solara. Fird banchizi cele mai impresionarite
caracteristici ale ricirii sezoniere ale atmosferei ar fi viteza de ricire cobordta
iama i ridicatd vara. Aceasta, de fapt, ar intensifica puternic gradienfii termici
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meridianali (5i astfel circulatia atmosferei) vara §i i-ar reduce iama (Fletcher,
1965).

Testarea ipotezelor fundamentale asupra modificarii climatice a devenit
acum o realitate mai ales datoritd progreselor in modelarea numericd a
atmosferei (Barry, 1975). In ciuda progreselor in modelarea numerici, studiile
empirice asupra mediului vor fi importante (Lorenz, 1970). Kraus spunea: “ una
din ultimele probleme bine infelese-stiinta mediului, explicafia modificarilor
climatice, ofera o mare provocare celor care studiazi interacfia aer-mare”.
Problema este cid putem compune o varietate a activitdfii mecanismelor de
feedback-fizicd, chimica si biologici-intre atmosfera si ocean, dar toate suferd de
o deficientd a observatiei si de constringeéti terestre.
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