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INTRODUCERE 

Natura şi caracteristicile sistemului ocean-atmosferă 

Cursul are drept câmp de studiu sistemul atmosferă-ocean care în ultimele 
decenii a devenit temă de interes în lumea :fizicienilor, geofizicienilor, meteorologilor, 
oceanografilor şi a altor ceratători din domenii conexe. Asemănator altor sisteme, 
sistemul atmosferă-ocean constă în esmţă din elemmte distincte şi verigi între aceste 
elemente, el reglându-şi comportarea prin acţiunea mecanismelor interne şi de 
feedback. S-au făcut şi se fac eforturi serioase în cunoaşterea şi înţelegerea sistemului 
ocean-atmosferă, pentru că "Oceanul Lumii" a devenit din ce în ce mai mult teatrul 
operaţiunilor de tot felul, a căror desfăşurare depinde de comportarea oceanului şi a 
atmosferei: aspectele de vreme, prevederea valurilor, propagarea sunetului sau 
radiaţiei etc. Interacţia atmosferă-ocean se regăseşte într-o mulţime de câmpuri 
aplicative şi reprezintă elernmtul esenţial în studiile de circulaţie generală a atmosferei 
şi, în consecinţă, de variabilitate climatică. 

Un aspect foarte important legat de acest sistem foarte complex este cel al 
poluării oceanului, care a devenit, din păcate, un depozit de materiale şi substanţe' 
poluante; transportul atmosferic şi oceanic al poluanţilor atinge tot globul. În ultima 
vreme s-a vorbit mult despre mare, ocean, ca sursă de alimmtaţie a populaţiei , dar 
poluarea apare ca pw1ct nevralgic. Resursele vii care ar putea hrăni sunt contaminate, 
iar Ltleiuri sau substanţe nedegradabile plutesc pe suprafaţa oceanelor. 

Este paradoxal că OMUL luptă pentru înţelegerea sistemului 
ocean-atmosferă ca să-l poată folosi şi, în acelasi timp, interferă nefast cu 
ecosistemele, zadămicind această ambiţie. 

Natura sistemului o precizăm prin caracteristica fimdamentală: interacţiunea 
dintre diferitele scări spaţio-temporale. 

În legat.ură cu interconexiunile sistemelor de scări diferite, care constituie 
sistemul ocean-atmosferă, tenninologia stiinti:fică subliniază transferul de energie 
cinetică între curenţii oceanici şi atmosferici d~ dimensiuni diferite. Astfel, coexistmţa 
în fiecare mediu a mai multor scări de interacţie a mişcării, de la curenţi mici la 
rotaţia planetară care schimbă şi retransportă energie, cuplează verigi în interiorul 
lanţurilor stabile sau instabile. • 
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Natura principalelor int:eraqii şi importanta feedback-ului în sistemul 
ocean-atmosferă Sln1t subliniate de rezultatele lucrării lui White şi Barnett (1972). 
Astfel. la latitudini medii deasupra Oceanului Pacific de Nord s-au observat variaţii 
mari temporale şi spaţiale (de ordinul anilor şi sutelor de kilometri) pentru parametri 
anuali şi lunari care descriu circulaţia generală a atmosferei. Scările meteorologice 
sunt scurte în comparaţie cu ac.este variaţii şi, ca unnare, oceanul joacă .. rolul 
important de menţinere a ac.est.or variaţii. El influenţează atrnosrera prin efectul 
circulaţiei oceanului asupra schimbului de caldură între cele două medii fluide. 
Schimbul de caldură. afectează în mod semnincativ sistemele de vânt din atmosferă. 
Reciproc, circulaţia în straturile superioare ale oceanului este dirijată de sistemele de 
vânt Această interacţie mutuală poate fi gândită ca lD1 mecanism de transmisie care 
acţionează ca să cupleze cele două .fluide. Acest mecanism de transmisie este lD1 

sistem feedback de control. 

Tip scală 

Microscală 

Scala 
convectivă 

Mez.oscală 

Scala sinoptică 
, 

Macroscală 

Scări în mişcările atmosferice şi oceanice 
(dupa Roll, 1972) 

Caracteristici Dimensiuni 
temporale 

mişcare turbulentă peste câteva minute 
(schimb molecular 
la suprafata mării) 
mişcare verticală de la câteva minute 
pronW1tată la o oră 
tendinţa către mai multe ore 
mişcarea omanizată 

vortexuri ciclonice mai multe zile 
şi anticiclonice în 
jurul axelor 
verticale 
circulaţia săptămâni,decmii 
cvasi staţionară, 
unde planetare, 
fluctua tii 'Climatice 

Dimensiuni 
SPatiale 
peste 100m 

100m până la 
10km 
IOia 100km 

100 la 1000km 

1 OOO km la întreg 
oceanul 

După cum se poate observa din tabelul cu scările mişcării, în general, 
turbulenţa din atmosferă, şi în special în troposfera joasă, este identică cu cea · din 
straturile supenoare ale mării, dar trebuie să se ţir.ă seama de densitatea apa de mare 
care este de sute de ori mai mare ca a aerului din apropierea suprafeţei mării. Există 
astfel, o diferenţă între scările spaţio-temporale pentru fenomene similare din 
atmosferă şi ocean. 
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De exemplu: fronturile oamlice au dimensiuni de câteva procente din corespondentele 
· lor din atmosferă. dar ·se menţin câteva săptamâni, spre deosebire de cele atmosferice 
au-e adiwaiă.doar câteva zile. 

La limita · aer-mare şi în stratul atmosferic din imediata vecinătate, tmde 
atmosfera şi ~ul schimbă energia au loc procese microscalare ca de exemplu: 
· transport · de impuls, de · caldură, procese de evaporare. Aceste procese sunt de 
. importantă ' fundamentală în ,generarea şi menţinerea circulaµei atmosferice şi 
oamuce. Cw:n toate aceste p~ de transport au loc în stratul limită, acest strat este 
· foarte importm: prin implicapile asupra climei. 

· · Prin · stratul limită oceanul câştiga impuls de la atmosferă, dar pierde o 
cantitate importantă de apă, ceea ce detennină creşterea salinităţii la supramJă. 
Transfenll de impuls şi modiftcareâ densităţii . oceanului sunt responsabile ~ 
cir-culapa oamlică. · · 

· Pe de altă parte, circulaţia ~ influenţează atmosfera prin transportul 
căldurii dintr-o parte în alta a globului, cel mai important transport fiind cd zonal, la 
limita coastelor meridianale.Pentru că atmosfera nu are "coaste", cd mai puternic 
schimb între masele de aer· are Joc la limita uscatapă, acest fenomen detenninând 
modificări ale vremii şi climei deasupra continentelor şi oceanului. 

Aşadar este greu de separat efectele oceanului sau atmosferei, încât trebuie să 
fie discuţat sistemul.ocean-atmosfera în întreaga sa complexitate. 

Interacţia ocean atmosfera cu toate prg_cesele directe sau de feedback se 
petrece în ~ mai mare parte în stratul limită planetar. Ca urmare, este foarte 
important studiul proceselor fizic.e în acest strat, dar este şi foarte dificil din cauze atât 
conceptuale, cât şi observaţionale: 

- stratul limită planetar este turbulent; 
-interfaţa ocean-atmosfera este o supramtă în mişcare complexă, care necesită 

investigaţii serioase. 
Deci, în oceanul superior şi stratul atmosferic din vecinătatea lui, procesele imp6rtante 
care vor face subiectul cursului sunt: 

- transportul de impuls; 
- transportul de caldură; 
- transportul de substanţe solide sau gazoase, suprafaţa mării acţionând ca o 
membrană care reglează circulaţia materiei la nivdul planetei; 
- implicaţiile acestor procese. 
Fluxurile de masă, caldură, impuls sau energie contribuie la modificările 

climatice şi, în consecintă, studiul lor constituie o permanentă preocupare. Sdlimbul 
energftic deasupra oceanului domină climatul pentru că oceanul ocupă o supramtă de . 
două ori mai mare decât a uscatului. · 

Rezumăm cele spuse despre natura sistemului ocean-atmosferă, 
parafrazându-l pe Benton ( 1963): atmosfera şi oceanul constituie lll1 singur sistem 
mecanic şi termodinamic a doua fluide cuplate şi care interacţionează atât de complex 
încât este foarte greu să deosebeşti cauza de efect 
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CAPITOLUL! 

SISTEMELE CIRCULAŢIEI ATMOSFERICE ŞI OCEANICE 

Cauza de baz.ă a tuturor fenomenelor meteorologice rezumate în esenţă la 
producerea de energie cinetică· prin vânt, variaţii de energie internă a maselor de aer, 
prin oscilaţii termice şi transfer de energie între componentele sistemului fizic foarte 
complex Pământul , este energia de la Soare. Transmisă spre Pământ, ea acţionează 
mai întâi asupra atmosferei. Considerarea Pământului în interac~a•sa cu Soarele, ne 
relevă atmosfera terestră ca pe o uriaşă maşină tennică cu sursa tennică energia 
solară şi având drept rezervor de energie imensitatea spa~ului cosmic (Fig 1.1.). 

R"""'\ia lR 
pt::l"..iJll 

dit "( .. a1.-µi 
p~~b.ruî 

1 
Gener.na de !!nt'l'T,lie cnr?l.i::.I 

Dis ' âl'o.l ~,cricrwrl..c. 
ENERGIE 
CM,TICĂ 

<1 

l>c\,.nea 
.... !...,b.JUI 

HLf.l"I nw,j 

Fig. I. I Atmosfera maşină tennică (I 00 unităţi reprezintă fluxul de energie care intră în atmosferă, 
toate valorile reprezintă medii anuale pa1tru atmosferă) 
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. DiferenJa dintre energia primită şi cea cedată este transfonnată în luau! 
mecanic al giganl:ia:i mişcări în care sunt antrenate continuu atmosfem şi oceanele 
Temi. 

1.1. Radiaţia solari, terestri şi atmosferică 

1.LL Radiaţua solari 

Cea mai mare parte a 81elgiei emise de Soare, şi cea de interes pentru 
procesele din atmosfera infenoară, este purtată de radiaţia electromagnetică. 
COD!ponţia spectrală a radiaţiei solare relevată de analize spectrometrice satditare 
dincolo de limita atmosferei indică o densitate maximă de mergie în domeniul 
hmgimilor de undă-mici. Aproape jumatate (48%) din energia totală a radiaţiei solare 
este transmisă prin radiapile domeniului vizibil (0,40 -0,76µm). Radiapile ultraviolete 
(Â.< 0.4µm) dau aproximativ 7%, pe când cele infraroşii (Â. >0.76µm) 43% din 
energia totală a radiaţiei solare, urmânc;lsub raport mergetic după cele vizibile. 

Analizele· spectrometrice efectuate la sol au pus în evidenţă modificări ale 
tabloului de distribuţie energetică a radiaţiei solare raţă de cel de la limita superioară a 
atmosferei. ceea ce indică interactia atmosferei terestre cu radiaţia solară (Fig 1.2). 

zzoor---r---r---,----,--,---r---r..a.-~-..;....;;:;.....~ 
e zooo 
~ .. 
'e 1eoo 
! 1600 

0.4 0 .8 1.2 1.6 2 .0 2.4 2.8 3.2 3.6 4.0 

Lungi mea de uf)(J°' 1pm) 

0 .3 0 .5 0.7 0 .94 I.I L:58 1.87 2.1 3.2 

Os 0 1 0t Ha() Ht0 Ht<) Hz() Ht0 -C<>t HtO 

Fig. 1.2 Curbele de llli1ribuţie ale iradiantei spectrale: (A) iradianta solară observată la limita 
superioară a atmosferei (după Thekaekara 1976) şi (B) iradianta solară la nivelul mării Ani.le 
haşurate reprezintă absorbţia datorită unor gaie din atmosferi. 
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Principalele legi ale radiapei, stabilite de Kirchhof( Steran şi Boltzmann, 
Wien şi Planck, au o largă aplicabilitate în cala.Jlul schimburilor radiative dintre 
Soare, atmosferă şi suprafaţa terestră (fie ea uscat sau apă). Distribupa eneigiei cu 
temperatura (f) şi lungimea de lllldă ~ pentru un corp negru se obţine din legea lui 
Planele: 

(1.1) 

W1de EÎ. este energia emisă în unitatea de timp pe llllitatea de arie, în intervalul 
[1-,A+d1-], iar C1 şi~ sunt constante. Lungimea de lllldă a maximului eneigiei emise 
Am..x este dată de legea Wien: 

Â max• Ţ = 2,897 µmK (1.2) 
Observaţiile au arătat că spectrul solar extraterestru este caracteristic llllui corp negru 
care radiază la o temperatură de 6000:K, Âi,,ax fiind 0,47µm. Constanta solară S 
reprezintă fluxul de eneigie care cade nonnal pe suprafaţa llllÎtate la limita superioară 
a atmosferei. 

Spectrul solar şi constanta solară au fost multă vreme investigate în mod 
serios, dar după o serie de măsurători s-a detenninat valoarea de 1350Wm-2 pentru 
constanta solară. 
Mai recent au fost acceptate valorile propuse de Johnson şi Nicolet . , de 1396 şi 

1380Wm-2, valori determinate ca urmare a măswatorilor realizate pe platfonne de 
mare înălţime. 

Spectrul solar standard este prezentat prin curba continuă în Fig.1.2. În 
această figură este reprezentată iradianţa spectrului solar la nivelul mării într-o 
atmosferă clară. Ariile haşwate reprezintă absorbţia de diferitele gaze, în primul rând 
H20. COz, 03 şi Oz. Soarele emite energie de 6,2x 107Wm-2 sau 9x 104cal min-1

011-
2

. 

Pe baza prinqpiului conservării energiei, energia emisă de la Soare trebuie să rămână 
aceeaşi la orice distanţă de la Soare. Astfel, 

F · 41t R 2 = 41t d 2 
• S s m (1.3) 

tmde F reprezintă emitanţa solară (densitatea fluxului), R. raza soarelui şi dm distanţa 
medie dintre Soare şi Pământ. Astfel, constanta solară poate fi exprimată prin: 

, (R )2 
S=F· _s 

~dm 
(1.4) 

Energia totală interceptată de pământul de rază Rp este SnR/ Dacă această energie 
este împrăştiată unifom1 pe toată suprafaţa Pământului, cantitatea primită de llllÎtatea 
de suprafaţă în llllÎtatea de timp la linnta superioară a atmosferei este dată de: 
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- S1r R/ S 
Qs = 41rR/ = 4 (1.S) 

Ca să se estimeze temperatura efectivă a Soarelui presupus ca \D1 corp negru, se 
foloseşte legea Steran-Boltzmann: 

F = u•T4 

(1.6) 

Înlocuind valorile lui S, cr şi dm. în ecuaţia (1.6) se obpne o temperatură efectivă de 
aproximativ 5800K pentru Soare. · 

Insolaţia, care este definită ca fluxul radiaţiei solare pe unitatea de arie 
orizontala, depinde puternic de unghiul solar z.enital şi de distanţa de la Soare la 
Pământ. Variaţia zilnici a insolaţiei este foarte importantă în studiile de bilanţ radiativ 
Soare-Pământ. 

Densitatea fluxului la limita superioară a atmosferei se exprimă prin: 
F = F0 cos80 (1.7) 

unde Fo reprezintă densitatea fluxului solar la limita superioară a atmosferei când 
distanţa instantanee dintre Soare şi Pământ este d şi ~ reprezintă unghiul solar 
zenital. 

(1.8) 

Daci încălzirea de la soare la limita superioară a atmosferei, pe unitatea de 
suprafaţă este Q, atunci densitatea fluxului solar este: · 

F= SQ . (l.9) 
dt 

Astfel, insolaţia pentru o perioadă de timp este: 

. Q = j F(t)dt (1.10) 
I 

Energia solară totală, primită de unitatea de suprafafă într-o zi poate fi evaluată 
integrând pe o zi lwnină. Daci substituim ecuaţia (l.8) în ecuaţia (1.10), se determină 
insolaţia zilnici: 

Q = { ~J °T~os80 (tţlt 
nuarll 

(1.11) 

funcţie de latitudine şi timpul anului prin unghiul z.enital solar. 
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1.1.2. Radiaţia terestră 

Sistemul Pământ-atmosferă reflectă aproximati~ 30% djn radiapa solară 
la limita superioară a atmosferei şi absoarbe restul. Absorbpa şi împraştierea 
radiaţiei solare au loc în atmosferă (Fig.1.2). · · 

O mare parte din radiapa solară încidentă em, absorbită şi de suprafaţa 
Pământului, care este aproximativ 70% apă şi 30% · uscat. Pentru o perioadă 
climatologică, de exemplu un an sau mai mult, · nu există o modificare 
semnificativă în temperaturile globale ale Pământului. A~ .înseamnă că, 
energia radiantă emisă de la Soare şi absorbită de sistemul atmosferă-Pământ va 
fi retransmisă în spaţiu, aşa încât să poată fi mmţinuţă o .sta,re d~ ,echilibru 
energetic. · ·· , '· · · 

Pentru descrierea interacţiei . atmosfere.i terestre cu · liadiaţia solară ·este 
necesară cunoaşterea structurii atmosferei şi compoziţie(acesteia : Toate gazele 
sunt responsabile în procesele de absorbpe şi - îrnprăştjereC'a r:adtaţiei, solare, dar 
dintre ele CO2, vaporii de apă şi~ sunt qe!e·mai importante (F,'ig.L2). · . · 

Spectrele de absorbţie datorită · uanziţiil.or electroni<:e • ;ate ,o,µgenului, 
azotului şi ozonului molecular şi atomic, se obţin în principal'îi:i .401T:leoi,ul UV~ .în 
timp ce acelea datorită tranziţiilor de vibraţie şi rotaţie al~Jllole<;tilelortriatomice 
ca H2O, 03 şi COi se întind pe domeniul infraroşu. Cea mai man::' parte -din 
Radiaţia UV este absorbită în atmosfera superioară:de speoiile,de oxigen şi _azot 
Cel mai important absorbant în infraroşul apropiat, cum ·se observa: , şi: din 
Fig.1.2, este reprezentat de vaporii de apă. ·COi .,.are· de a~e:r~ b.ţnda de 
absorbţie în spectrul solar, banda de 2,7µm fiind cea mai importantă. , Banda de 
4,3µm este mai importantă în regiunea. radiaţiei termice decât în domeniul solar 
pentru că ea conţine foarte puţină energie .solară. 

Particulele de aerosol, fie el.e solide sau lichide; au sie aSţlllenea un rol 
foarte important în absorbţia şi împrăştierea radia~ei splare· direcţ· sa» prin nori şi 
precipitaţii. încălzirea atmosferei de. la soare prin absorbµ~ ~cffâţiei este, în 
principal , generată de vaporii de apă (de menţionat că norii joacă un rol esenµal 
în încălzirea de la Soare). 

· Ca şi Soarele, Pământul emite racii.ape etectrorriagnetică care acoperă 
toate frecvenţele. Totuşi, temperatura globală medie a sistemului 
atmosferă-Pământ este mult mai mică, decât a fotosferei Soarelui. Dacă 
Pământul este considerat ca un corp negru, atunci folosind legea 
Stefan-Boltzmann (cu cr::5,67x10-1mWcm-2K 4

) temperatura lui este de 250K 
Distribuţia spectrală a radiaţiei emisă de un corp negru la diferite 

temperaturi din domeniul terestru este reprez.entată în Fig.1.3 în funcţie de 
lungimea de undă. 
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Fig.1.3 Spectrul teremu infraroşu şi diferitele benzi de absorbţie 

În această figură este de asemenea prezentat spectrul de emisie al 
atmosferei, măsurat cu IRIS (Ifrared lnterferometer Spectrometer) de la bordul 
satelitului Nimbus N (după Kllllde şi al., 1974). Curba care îmbracă spectrul de 
emisie este foarte apropiată de spectrul emis de llll corp negru cu o temperatură 
de 288K, care este temperatura suprafeţei Pământului . În mod clar, anwnite 
domenii ale radiaţiei infraroşii sllllt marcate de absorbţia llllor gaze din 
atmosferă. Dintre aceste gaze, di.oxidul de carbon, vaporii de apă şi ozonul sllllt 
cei mai bllllÎ absorbanţi (Fig.1.4). 

I 

. . 

Alţi constituienţi , cum Sllllt monoxidul de carbon, oxizii de azot, metanul care nu 
sunt prezenţi în Fig. 1.3 şi 1.4 sllllt absorbanţi neimportanţi cu excepţia cazurilor· 
în care se consideră bilanţul de căldură Pământ-atmosferă. COz absoarbe radiaţia 
infraroşie în mod semnificativ în banda de 1.5 µm, de la 600 la 800 cm-1

• Acea~. 
regilllle spectrală corespunde de asemenea maximului intensitaţii funcţiei Planck 
din domeniul numerelor de lllldă. 
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Vaporii de apă absorb în regiwiea de 6,3µm de la 1200 la 2000an·1 şi în 
banda de rotaţie (<500cnt"1

). Cu excepţia ozonului care are o banda de ab59rbJie 
în regiunea 9,6µm, atmosferă este relativ transp~ de la 800 la 1200an·1. 

Aceasta regiwie se numeşte "fereastra atmosfere.i". In plus fată de banda de 
15µm, dioxidul de carbon mai are o bandă de absorbJie în domeniul hmgimilor 
de undă scurte de 4,3 µm . Distribuţia dioxidului. de carbon este aproape uniformă 
în spaţiu, deşi există rezultate observaţionale care indică creşterea continuă 
datorită combustiei. Această creştere a condus la ideea sch.;mbării climatice. Deşi 
nu ca dioxidul de carbon, totuşi vaporii de apă şi ozonul sunt foarte variabile atât 
în timp, cât şi cu locul geografic. /> -;este variaţii sunt vitale pentru bilanţul 
radiativ al sistemului pământ-at.1_!_10sferă şi pentru schimbările climatice pe termen 
lung. -

într-o atmosferă curată, fără nori şi aerosol, o mare parte din energia 
solară ( ~so % ) transmisă prin atmosferă este absorbită de suprafaţa pământului 
(Fig. 1.2). Energia emisă de la Pământ, din contră, este absorbită de dioxid de 
carbon, vapori de apă şi ozon (Fig. 1.3 şi 1.4). 

Captarea radiaţiei terestre de către gaz.ele atmosferice este un proces tipic 
atmosferei şi . de aceea se numeşte "efect atmosferic". Uneori acest efect se 
numeşte "efect de seră'' pentru că, aşa ca şi sticla care acoperă o seră, atmosfera 
transmite radiaţia solară de undă scurtă şi absoarbe radiaţia termică de 
undă-lungă. 

Radiaţia solară este numită "radiaţie de undă scurtă' din cauza că 
energia solară este concentrată la lungimi de undă scurte cu maximul la 
aproximativ 0,5µm. Radiaţia termică de la atmosfera Pământului este cunoscută 
ca "radiaţie de undă lungă'' din cauz.ă că maximul energiei sale este pentru 
lungimi de undă mai lungi, la aproximativ lOµm. Spectrele solar şi infraroşu sunt 
separate în domenii spectrale deasupra şi sub 4µm, şi suprapunerea lor este 
relativ nesem.nificativă. Această deosebire face posibilă tratarea celor două tipuri 
de transfer radiativ şi funcţiile surse separat şi simplifică astfel problema 
transferului radiativ. 

1.1.3 Bilanţ radiativ 

Pe Pământ, temperatura este astfel încât energia pe care planeta o emite 
este echilibrată de energia solară pe care ea o absoarbe. Energia generată în 
interiorul Pământului este atât de mică încât nu are efect sesiz.abil asupra 
temperaturii de la suprafaţă . Cel mai simplu model climatic determină 
temperatura terestră medie-globala prin punerea în ecuaţie a energiei solare 
absorbite şi energia emisă de Pământ. Fluxul de energie de la Soare pe unitatea 
de a1ie, la distanţa medie Soare-Pământ reprezintă constanta solară 

S=(1367±2)Wm-2. Din această cantitate aproximativ 30% este reflectată de 
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planetă. Fracţiunea reflectată este numită albedou planetar şi notat de obicei cu 
CL. 

Echilibrul energetic pentru planetă poate ~ scrisă după cum unnează: 
energia solară absorbită =energia terestră emisă: 

!(1-a)=aT,4 
(l.12) 

cu T. temperatura de emisie. Factorul 1/4 din ecuaţia (1.12) reprezintă raportul dintre 
aria care emite şi aria suprafeţei sferice a planetei. 
Calculând To pentru cx=0.3 se gaseste valoarea 255K care este mai mică decât cea 
observată de 288K. Diferenţa dintre temperatura de emisie necesară pentru 
echilibrul energiei globale şi temperatura reală se poate explica şi pnn "efectul de 
seră". într-adevar, prin "efectul de seră atmosferic", energia terestră este 
împiedicată să treacă uşor de la suprafaţa Pământuului prin atmosferă aproape 
opacă pentru această energie. 

Fie o atmosferă reprezentată printr-un strat subţire care acoperă planeta. 
Acest strat aflat la aceeaşi temperatură absoarbe toată radiaţia emisă de suprafaţa 
şi emite ca un corp negru la temperatura ei. Fluxurile termice sunt reprezentate in 
Fig. 1.5. 

I Efectul de seră I 

4 
crT sp 

4 
crT a1m 

Atmosferă 

4 
crT a1m 

Suprafaţă 

Fig. 1.5 Diagrama schematică a fluxurilor radiative globale medii când atmosfera este modelată 
ca tm strat care este transparent la radiaţia solari şi opac la radiaţia terestră. 
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în Fig. 1.6 este prez.entată o diagramă energetică pentru atmosferă. 
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Fig.1.6 Diagrama car~ arată schimburile radiative şi neradiative dintre s1rafaţă, atmosferă şi 
spaţiu. Unitaţile sunt procente din insolaţia medie-globală (100%=342Wm· ). 

Valorile numerice date pentru fluxurile energetice sunt procente din 
insolaţia globală medie la limita superioară a atmosferei (342 wm·2) . Din energi_a 
solară disponibilă la limita superioară a atmosferei , aproximativ 50% atinge 
suprafaţa şi este absorbită acolo, 30% este reflectată şi 20% este absorbită de 
atmosferă. În ciuda transmisiei eficiente a energiei solare prin atmosferă, aproape 
de două ori mai multă energie atinge suprafaţa sub forma de radiaţie de la 
atmosferă decât de la Soare. Mai puţin 10% din emisia de energie radiativă · de 
la suprafaţă trece în spaţiu fără să fie absorbită de atmosferă. Atmosfera este un 
emitor efectiv de energie şi emite 50% mai multă energie sub fonnă de radiaţie 
terestră decât absoarbe. 

Atmosfera pierde aproximativ 30% unităţi de energie (aproximativ 103Wm-2) în 
mod continuu prin fluxuri radiative, în timp ce suprafaţa Pământului câştigă o 
cantitate egală. Dezechilibrul radiativ este contrabalansat prin fluxul ne-radiativ 
de la suprafaţa Pămâtului la atmosferă. Din cele 30 unităţi de flux ne-radiativ de 
la suprafaţă, 25 unităţi suni: justificate de transportul căldurii latente. Când apa 
care este evaporată de la suprafaţă, datorită energiei solare, condenseazi şi 

precipită, căldura latentă de evaporare este eliberată în atmosferă. Astfel fluxul 
vertical de căldură determină convecţia din atmosferă şi se manifestă 
concomitent cu "efectul de seră". 
16 
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Din cauu că o fracţhme mare din energia solară reiinută de planetă este 
absorbită la suprafaţă, încălzi.rea continuă determină aer mai puim dens în 
apropierea suprafeţei. Aerul încălzit se ridică şi este înlocuit cu aerul care fusese 
răcit în troposfera superioară. Acest schimb vertical păstrează troposfera bine 
amestecată şi dirijeaz.ă Wl ciclu hidrologic în care apa este în mod continuu 
circulată între :oceane, atmosferă şi uscat. 

Circulaţia aerului şi apei este vitală pentru cele mai multe fonne de viaţă 
care au evoluat pe Pământ 

În medie există Wl excces de radiaţie tropicală şi Wl deficit la latitudinile 
medii şi înalte. Astfel, va exista Wl · transport de energie către poli pentru a 
echilibra surplusul şi deficitul de ~ergie (Fig.1. 7) 

6 

5 
4 

3 
2 

o 10° 20° 30° 40° 50° 60° 70° 80° 90° N 
Latitudine 

Fig. l. 7 Variaţia bilanţului radiativ cu latitudinea 

Schimbul de energie în sistemul Pământatrnosferă implică tm nwnăr de 
mecanisme ale căror transfer radiativ reprezintă nwnai o componentă a bilanţului 
total de energie. . 

Pentru suprafaţa Pământului şi atmosferă, bilanţul radiativ comun este 

pozitiv de la ecuator la latitudinea de 38° şi negativ în rest (Houghton 1954, 
Malkus 1962). Întrucât latitudinile joase nu sunt uniform încălzite, iar latitudinile 
înalte nu sunt uniform răcite, are loc o advecţie orizontală de energie (Fig. 1.8). 
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Fig. 1.8 Transportul către poli a căldurii necesare prin radiaţie pentru a menţine condiţiile 
climatice pe glob 

Aceasta advecţie se realizează prin sistemele de vânt din atmosferă şi prin 
sistemele curenţilor oceanici din ocean. Despre aceste procese în paragrafele care 
unnează. 

1.2. Circulaţia generală a atmosferei 

Circulaţia generală a atmosferei reprezintă totalitatea curenţilor cu 
caracter pennanent sau periodic care se produc la scara planetară. 
Câmpul neomogen al bil anţului caloric şi radiativ al suprafeţei terestre, datorită 

unor cauze astronomice şi geografice, transfonnă atmosfera terestră într-o maşină 
tennică uriaşă, care dirijează în continuu energia cinetică şi potenţială. Energia 
cinetică generată este disipată prin frecare, fiind transformată în energie tem1ică 
sau transferată oceanelor sub forma energiei cinetice a curenţilor, în aşa fel încât 
este menţinut la scara întregii atmosfere un regim cvasistaţionar al mişcării. 

Fluctuaţiile regulate, cu caracter sezonier, în distribuţia şi intensitat~ 
surselor tennice, determină variaţii sezoniere ale circulaţiei atmosferice, pestl 
:::are variabilitatea internă a sistemului şi diverse anomalii neperiodice suprapur 
varia~i cu caracter mai mult sau mai puţin aleator, care la scara deceniilor şi i 

globului pot fi asimilate cu un zgomot. De aceea, metoda de analiză a circulaţie 
generale constă în folosirea operatorilor de mediere spa~o-temporală. 
18 
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1.2.1. Structura observată a atmosf~rei 

a) Reprezentarea câmpurilor medii 
Câmpurile medii nu pot repre7.enta toate elementele circulaţiei generale a 

atmosferei, dacă sunt rezultatul numai a statisticii spaţiale a variabilelor 
caracteristice. Sunt necesare reprez.entări care să rellllească dinamic, spaJiul şi 

timpul. 
Fie F=F(J., <p,z,t) o variabilă meteorologică caracteristic llllui câmp şi 't o 

perioadă caracteristică în evoluţia acestei variabile. Pentru că este vorba de 
circulaţia generală, cel mai adesea vâ fi luna sau sezonul. Desemnăm prin: 

F = F(cp,Â,z) 
media temporală a variabilei F p; perioada 't şi prin : F' = F'(cp,Î..,z) deviaţia de 
la starea medie: 

• o 

F'=F - F F'=O 
În încercarea ~e a dezvolta o teorie pentru circulaţia generală a fost util 

să se izoleze acele procese care menţin curgerea medie zonală, adică curentul 
mediat în jurul unui cerc latitudinal. Ca urmare se introduce lll1 operator de 
mediere zonală: 

< F >= F(cp,z,t) 

1 
2r 

< F >= - j Fd'>. 
27t o 

şi deviaţia de la starea medie - abaterea de la media zonală: 
F* = F - < F > cu < F* >= O 

Dată fiind structura tridimensională a câmpului F sau < F >, 
vizualizarea grafică este dificilă. Se recurge atunci la un set de reprezentări 

bidimensionale - cel mai adesea pentru z sau t constante. Un caz simplu, dar 
foarte important îl constituie reprezentarea variabilelor F şi < F > la nivelul 
suprafeţei terestre, adică pe suprafaţa z.=z.(Â.,<p), tmde z, este înălJimea suprafeţei 
terestre faţă de nivelul mării. Astfel vom avea câmpurile temperaturii şi presiunile 
nivelului z.: r. = r,(,.,,cp,t) şip,= p)11.,cp,t) · 
Din 

{
F=F+F' 

F=< F>+F* 
rezultă 

F= (< F>)+F*+ < F'>+F* 

F = < F > + F *+ < F >' + F *' · 
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Ecuaţiile reprezintă descompunerea câmpului F în compooente 
spaţio-temporale distincte. Corespunzător fiecărui termen. se pot individualiza 
patru clase de caracteristici ale circulaţiei atmosferice (Lorenz). Exemplul cel mai 

tipic din categoria < F > îl constituie alizeele, iar din categoria F • musonul 
asiatic de vară şi de iarnă. Ca exemplu tipic. pentru < F >' menţionăm situaţiile 
de circulaţie z.onală intensă, cele de blocaj şi de activitate meridianală intensă . 
Categoria cea mai complexă F *' pennite o descriere a ciclonilor şi anticiclonilor 
mobili care sunt priviţi ca perturbaţii în raport cu structurile de bază ale 
circulaţiei generale a atmosferei. 

În multe privinţe, descompunerea este incompletă, curentul jet -
manifestare de esenţă a circulaţiei generale, nu este bine descris de niciuna dintre 
cele patru componente. Deci această descompunere trebuie privită numai ca o 
modalitate simplă de abordare raţională a diagnoz.ei circulaţiei generale. 

b) Câmpul temperaturii la suprafaţa terestră 
Cea mai generală trăsătură a câmpului Ts=Tl.),,<p) o constituie 

variabilitatea meridianală - scăderea temperaturii cu creşterea latitudinii, 
asooată cu variaţia cu latitudinea a radiaţiei totale şi a bilanţului radiativ al 

suprafeţei terestre. Gradientul meridianal este de aproximativ I 0c; 1 ° latitudine -

iama şi aproximativ o,s0c11 ° latitudine vara; la sud de paralela de 30°N 
gradientul tennic meridiana! este mult mai slab, · legat de atenuarea zonalităţii 
bilantului radiativ din această z.onă latitudinală. 

· În banda latitudinilor temperate, îndeosebi iama, se remarcă defonnaţii 
puternice ale orientării iz.otermelor faţă de z.onalitate. Această variabilitate 
termică zonală se corelează bine cu succesiunea longitudinală a uscatului şi a 
marilor întinderi de apă . În cazul variabilităţii zonale, semnul gradientului se 
schimbă cu anotimpui. Asfel, talvegurile reci se găsesc deasupra uscatului în 
timpul iernii şi deasupra oceanelor în timpul verii, iar dorsalele calde deasupra 
oceanelor iarna şi a uscatului, vara. Undele termice corespunzătoare, descrise de 
izotenne, nu se centrează totuşi exact pe ocean şi continente, ci axele lor se 
deplasează uşor către est, tinzând să se alinieze la coastele continentelor, care au 
întâmplător o orientare aproape meridianală. Astfel, talvegurile reci ocupă estul 
Asiei şi Americii de Nord, iar dorsalele calde estul Pacificului şi Atlam.icului 
(vestul Americii de Nord şi Europei). 

20 
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Fig. 1.9 Iz.otermele anuale. Temperaturi reduse h nivelul mării (după Hann-Siiring) 

Această configuraţie se datorează curenţilor calzi direcţionaţi dinspre SV 
către NE, care induc anomalii de temperatură pozitive ale suprafeţei mării în 
zonele NE ale oceanelor temperate. Vara talvegurile reci îşi menţin localizarea în 
vecinătatea coastelor estice ale Americii de Nord şi Europei, dar dorsalele calde 
sunt centrate pe continente. Anomaliile (abaterile de la medii zonale) nu mai au­
însă aceeaşi amplitudine, dovadă că efectul caloric al curenţilor calzi în 
modificarea climatului, este mult mai puternic decât diferenţa de capacitate 
calorică uscat-ocean la latitudini medii. În consecinţă, în zona latitudinilo( medii 
şi înalte în media anuală, oceanele sunt mai calde decat uscatul. 

În banda intertropicală, temperatura suprafeţei oceanelor şi a aerului 
marin este permanent mai coborâtă decât pe continente datorită capacităţii 
calorice mult mai mari, iar în Atlantic şi Pacific prezintă un gradient zonal, apele 
de la marginile estice fiind mai reci decât cele din zonele vestice, efect datorat 
upwellingului, care favorizează apariţia unor curenţi reci la marginile estice (C. 
Azorelor, C. Perului, C. Benguelei). 

Pe continente în zonele deşertice tropicale apar cele mai mari temperaturi 
de vară, dar şi cele mai mari valori medii, anomalia negativă din timpul iernii· 

neputând compensa pe cea pozitivă din timpul verii, care depaşeşte 12°c în 
Sahara occidentală . Cum suprafaţa acoperită de uscat în zona tropicală boreală­
este mai mare decât în cea australă, rezultă o temperatura med.ie zonală pe 
aceeaşi paralelă mai ridicată în N, iar ecuatorul tennic, linia celor mai ridicate 

21 
https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



temperaturi de pe un menchan (linia maximelor merichanale) este situat în 
emisîera nordica . abatându-se spre Tropicul Racului, în Sahara. 
\ tl'J mele tenrnce absoiure. pe ariile continentale nu coincid cu maximele 
b1i ar.ŢU]u1 radlauv al suprafeţei terestre contmentale, care se întind în zonele 

ecuato n ale (e>..emplu 60Kcaltcrn2an, Sahara, faţa de 90Kcal/cm2an în America 
d':' Sud Amazomană) Cauza o reprezintă mişcările descendente, asociate cu 
,t>_;!mui antJCJ clonic tropical , mai intens iama deasupra zonelor continentelor, 
ca re' aau o încăl zire adiabaucă . mai puterrucă iarna, ce compensează deficitul 
ram auv mediu anual. 

r I Câmpul psf }..,rp) - presiunea la nivelul mării 

Cea mai pregnantă trăsătură a câmpulw banc de sol. p,, o constituie 
existenţa a patru benzi latituâinale distnbuite alternanuv de la ecuator către pol -
ma: intâi o centură depresionară . um1ată de una anticiclonică şi din nou una de 
presiune scazută ş1 alta de presiuni ridicate (Fig.1.1 O) Aceste patru centuri care 
se numesc ecuatorială . (sub ) tropicală. subpolară (extrapolară) şi polară sunt 
separate pnn zone de mteracµe . in care presiunea are valon intermediare. 

FiK. I . I O Repre:zentarea 
schematică I dtstribuţie1 

presiunii atmosfence în 
apropierea suprafeţei 
terestre şi principalele 
direcţii de circulaţie a 
aerului la mvel global. 

1n timpul iernii boreale. curbura ecuatorială de presiune joasă este mai 

bine marcată la sud de ecuator (5-10°S) Banda anticiclonilor subtropicali . 

boreall , centrată în jurul paralelei de 30° N are nuclee bme individuali.zale în 
zona insulelor Azore (anticiclonul Azoricj şi deasupra Pac1ficulUJ de est 
(anticiclonul Hawai) La longitudini asiatice, centura subtropicală prea ridicată 

este practic mascată de un enonn anticiclon rece centrat la 49°N, 950E, care 
nepaşeşte 1035hPa la valorile medii Acest anticiclon se extinde către est în 
;:,:.mea arCtJcă a Oceanulw Pacific Astfel. sistemul astauco-arctJc de presiune 
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nd.Jcată nu permite fonnarea llllor centuri subpolare depresionare în emisfera 
nordică. în schimb la N-V şi la E de imensul Anticiclon Siberian există două 

mari zone ciclonice: Depresiunea Islandez.a (- 620N, 30°V) şi Depresiwiea 

Aleutinelor (- 51 ON, l 70°E). Valorile medii ale presiunii în centrele acestor zone 
sunt în jur de 990hPa, iar brâul de presiune atmosferică ridicată care le separă 
peste zona artică are o valoare medie la centru de peste 1020hPa. 

În emisfera sudică în cursul iernii australe se distinge o distribuţie mult 
mai regulată a zonelor de presiune ridicată: anticiclonul din sudul Oceanului 
i\tlantic. din sudul Oceanului Pacific (Insula Paştelui), din Oceanul Indian de 
Sud (Mascarenelor) dar şi nuclee continentale în Africa şi Australia. Brâul 
depresionar subpoiar austral este continuu şi mai adânc decât cel local, cu valori 
la centru de 985hPa. În timpul verii boreale, banda intertropicala de presiwie 

coborâtă se centreaz.ă la N de ecuator (10° -15°N). În timpul verii australe, 

centura anticiclonică tropicală se menţine uşor slabită la 30°S, pierzând 
continuitatea doar în zonele continentale, Wlde se dezvoltă slabe depresiuni 
termice (America de Sud, Africa de Sud - Madagascar, Australia) ca talveguri 
ale zonei depresionare ecuatoriale. centura subpolară australă se menţine şi ea cu 
valori ale presiunii medii la centru, apropiate de cele hibernale. 

60 120E 180 120V 60 60 120 180 120 60 
•c mb 

10 
1030 

10 
1020 

o 
1010 

-10 
1000 

180 120V 60 o o &OE 120 180 120 60V li . 

a b 

Fig .1 . 11 Ilustrarea variabilitaţii zonale a temperatwii (°C), presimrii (mb) pentru latitudinea de 

45°N. Cm-beie continui~ ianuarie, cele p1mctate- iulie. 

O modalitate convenabilă de evidenţiere a distribuţiei meridianale tipice a 
câmpurilor termice, barice, de umezeală la suprafaţa terestră, o constituie 
reprezentarea grafică a acestora, mediate temporal şi zonal, <Ts>, <p5>. 

in distribuţia temperaturii se remarcă influenţa decisivă a variaţiei cu· 
latitudinea a radiaţiei totale solare şi a evoluţiei ei în timp, în diverse pWlcte ale 

globului: migraţia sezonieră a ecuatorului termic (de la s0s în ianuarie fa. 

l "0 -200'N în iulie) şi faptul că, în general, regiunile polare din emisfera nordică 
;, "U mult mai calde decât cele corespunz.ătoare din emisfera sudică. De fapt, 
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întreaga emisferă nordică are o temperatură medie mai ridicată decât cea sudică 
datorită : 

- distribuţiei asimetrice a uscatului în raport cu ecuatorul geografic; 
- unor cauze care jin de dinamica atmosferei nordice şi a circulaţiei oceanice. 

1.2.2. Organizarea circulaţiei generale 

Speculaţia teoretică asupra naturii circulaţiei generale are o istorie lungă. 
Cea mai importantă lucrare cu acest subiect a fost a englezului George Hadley 
din secolul al XVIII-iea. Hadley, căutând o cauză pentru circulaţia alizeelor, a 
realiz.at că această circulaţie trebuie să fie o formă a convecţiei termice 
determinată de încălzirea diferită de la Soare la · ecuator şi poli . El a văzut 
circulaţia generală ca rezultat al llllei celule zonale simetrice în care aerul 
ecuatorial încălzit se ridică şi se mişcă către poli W1de se răceşte şi coboară spre 
ecuator. Acest tip de circulaţie este acum nwnit o circulaţie Hadley sau celula 
Hadley. • 

Deşi circulaţia Hadley este o circulaţie posibilă matematic în sensul că ea 
nu violeaz.ă nici una din l~e fizicii, nu s-a observat a fi primordială pentru 
atmosferă Pământului. Rezultatele observate asupra llllui număr mare de studii 
arată că în condiţiile care exista în atmosferă o circulaţie Hadley simetrica ar fi 
baroclin instabilă. Circulaţia generală observată poate fi gândită calitativ că s-ar 
dezvolta în felul următor: 

În medie energia solară neta absorbită prin atmosferă şi de Pământ 
trebuie să egaleze energia infraroşie radiată în spaţiu de la Pământ (radiaţia 
indirectă). Totuşi, încălzirea solară este puternic dependentă de latitudine cu un 
maxim la ecuator şi un mirum la pol (Fig. 1.7). Radiaţia infraroşie (indirecta ) 
este, pe de .altă parte, slab dependentă de latitudine. Astfel, există un exces de 
radiaţie îri regiunea ecuatorială şi lll1 deficit în regiunea polară. Această încălzire 
diferenţiată creeaz.ă un gradient de temperatura pol - ecuator ş1, astfel, produce o 
acwnulare crescătoare de energie potenţială medie zonală Dar în unele puncte 
zonale vân'.ul termic devine instabil baroclin şi undelele barocline care rezultă 
transportă căldură către poli. Aceste unde se vor intensifica până când transportul 
lor de căldură este suficient să echilibreze deficitul de radiaJie în regiunile polare 
aşa încât gradientul de temperatură pol - ecuator să nu mai crească. În acelaşi 
timp aceste perturbaţii transformă energia potenJială în energie cinetică , prin 
aceasta menţinând energia cinetică a atmosferei în funcţie de efectele disipării 
prin frecare. 

Din punct de vedere termodinamic, atmosfera poate fi privită ca· o 
maşină termică care absoarbe căldură de la un rezervor la temperatură mare la 
tropice şi o elibereaz.ă (cedeaz.ă) unui rezervor de temperatură joasă în regiunile 
polare (Fig. 1. 1 ). În acest fel radiaţia genereaz.ă enegie potenţială utilă, care 
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parJ:ial este convertiti în energie cinetică care nu efectuează lucru mecanic prin 
frecare. Totuşi, nwnai o mică fracpune din inputul energiei solare este convertită 
în energie cinetică 

Aşadar, circulaţia generală, în mod simplificât se reduce la un schimb de 
masă şi energie între sursa caldă intertropicală şi sursa rece de la latitudinile 
înalte. Acest schimb se efectuează într-un mod foarte comple:-, sub constrîngerile 
termice şi dinamice date de rotaţia terestră şi condiţiile pe frontieră ale sistemului 
atmosferic. O sinte7.ă a circulaţiei meridianale în conversia energetică la scara 
globală poate fi făcută pornind de la troposfera considerată din punct de vedere 
convectiv . Astfel, în interiorur troposferei se pot distinge patru moduri 
fundamentale de convecţie - schema de mişcări verticale organizate în celule 
astfel încât este posibilă o transformare continuă a energiei potenJiale în energie 
cinetică. 

Scală . mică (microscală) - convecpe aproape verticală, întreţine 
troposfera joasă cu energie, parţial prin căldura sensibilă, parţial prin căldura 
latentă a apei evaporate şi adesea se manifestă ea însăşi sub formă de nori 
cumulus. 

Convecţia cumulonimbus este mai profimdă decât convecţia 
microscalară şi la latitudini joase este principalul mod prin care căldura este 
distribuită în întreaga troposferă. 
Prin contrast. macrosca/a, convecţia oblică, conduce căldura atât vertical, cât şi 
orizontal la latitudinile joase şi înalte prin depresiunile şi anticiclonii latitudinilor 
medii. În acest tip de convecţie mişcările aerului sunt aproape orizontale şi spre 
deosebire de cele de convecţie microscalară sunt sub influenţa efectului de rotaţie 
a Pământului. 

Convecţia la scara intermediară, pe de altă parte are aşa cum scria 
Ludlam: "dimensiuni orizontale de continente şi constă din circulape baroclină" 
asociată cu distribuţia neregulată a convecţiei microscalare impusă de 
caracteristicile topografice ale suprafeţei subiacente. El a citat ca un exemplu 
obişnuit circulaţiile de bri7.ă de mare şi bri7.ă de mWlte. 

Circulaţia generală a atmosferei, care poate fi privită ca sinteză a 
acestor mişcări convective a fost descrisă cu luciditate în multe lucrări de 
meteorologie şi a format subiectul unei monografii impresionante a lui Lorentz 
(1967). . 
O schemati7.are corespunzătoare vom face în cele ce urmea7.ă. Pe scurt, circulaJia 
generală poate fi redusă la trei celule distincte, dar coloborative: celula Hadley, 
celula Ferrel, celula polara (Fig 1.12). 
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Tropopauza 
lat. medii_,..---

----

Tropopauza 
tropicală ----

--"Î J 1 -

Zo~a presiunilor joase 

Vânturi estice 
polare 

Zona vânturilor 
vestice Alizee ICTZ 

Fig. l.12 Reprezentarea schematică a circulaţiei generale a atmosferei, În secţi!Dle verticală de 
la regilDlÎle polare la ecuator (după Pal.men şi Newton,). 

Celuii _ ~ar 

polari ---- - ..._ 

~;::y / ~~- \_ 

( . --~ - ' :, - ~\~ 
tn,popaum 

l;.cua1o, ,,--------- ~~ ----
Fig.1.13 Schema circulaţiei generale a atmosferei 

1) La latitudini joase acţionează o importantă celulă meridiana! · 
ecuatorială, celula Hadley. 
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Aproape de ecuator, căldura este transferată de la nivelele mai joase, la nivelele 
mai înalte ale troposferei prin convecţia cumulonimbus. Pe latura sudică a acestei 
celule este antrenant aer mai cald, într-o mişcare ascendentă, în timp ce pe latura 
nordica coboară aer mai rece. Din pllllct de vederetermodinamic aceasta este o 
circulaţie termică directă, care prin coborârea centrului de greutate al întregului 
sistem, creează condiţii pentru o generare importantă de•energie cinetică. 

La suprafaţă, aliz.eele de la nord - est în Emisfera nordică şi de la sud -
est în Emisfera sudică, completează. celula. Alizeele celor două emisfere converg 
în wna din apropierea ecuatorului, ITCZ (zona de convergenţă intertropicală) 
unde activitatea cumulortimbilor · de profunzime este foarte intensă. 

2) La latitudini medii operează o celula Ferrel - mult mai modestă ca 
intensitate şi extindere decât celula Hadley. Astfel, iama masa totală circulată în 
celula Hadley este de aproximativ 230x 106t/sec, în timp ce în celula Ferrel este 
numai de JOx 106tlsec. Vara, în Emisfera nordicii, într-o celulă Hadley se 
transportă mai puţin de 30x 106t/sec, în timp ce în celula Ferrel cam aceeaşi 
cantitate ca iama. 

_ Sensul de circulaţie în celula Ferrel este temutdinamic indirect, adică 
aerul relativ mai rece de la latitudinile de 60 - 65"N, fiind deplasat în sus, în timp 
ce aerul relativ mai cald de la latitudini de 50"N, coboară. Către poli, la toate 
nivelurile din troposferă, vânturile sunt dominant vestice. 

3) În regiunile polare, răcirea radiativă detennină contracţia aerului în 
contact cu suprafaţa Pământului, aceasta determinând o tendinţa anticiclonică în 
troposfera -joasă. Curenţii de aer, care pornesc de la poli sunt deviaţi de către 
forţa Coriolis şi obligaţi să devină estici. Aceste caracteristici_ ale celulei polare 
tind să fie nedistincte şi intermitente şi numai prin mediere este relevat caract~ 
estic şi presiunea ridicată. 

În esenţă, configuraţia circulaţiei revine la llll vârtej emisferic, a cărui 
axă de rotaţie este coliniară cu axa polilor tereştri (la fel pentru emisfera Sudică). 
Peste acest turbion planetar Sllllt suprapuse unde staţionare (Fig. · 1.13) 
reprezentând caracteristici permanente ale circulaţiei atmosferei. 

În cadrul acestor unde staţionare evoluează perturbaţii tranzitorii de o 
mare diversitate, acestea fiind cele care detennină într-o bWla măsură varietatea 
aspectelor de vreme. 
Nu trebuie uitate elementele de bază ale circulaţiei: jetul subtropical, jetul polar 
şi frontul polar care contribuie la circulaţia generală. Dar circulaţia generală · a 
atmosferei, menţinerea ei nu poate fi discutată fără a considera în detaliu 
aspectele energetice. Studiile efectuate începând cu Lorenz (1953) au dus la 
cristalizarea unei scheme energetice a circulaţiei generale a atmosferei, bazată pe 
împărţirea energiei în două componente: 
- energia (cinetică şi potenţială disponibilă) a câmpurilor wnale; 
- energia (cinetică şi potenţială disponibilă) de perturbaţie. 
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Între aceste tipuri de energje au loc mereu conversii. Vânturile zonale şi mişcarile 
perturbatoare suprapuse sunt legate de distribuţia de impuls şi, respectiv, 
distribuţia de masă care posedă energia potenţială disponibilă. Sistemele de 
vânturi nu se pot menţine multă vreme fără sistemele barice care le genereaz.ă şi 
invers. De aceea pentru o mai bună înţelegere a circulaţiei generale este necesar 
să se unnărească schimburile de energie cinetică şi potenţială disponibilă, 
laolaltă. 

Conversia energiei potenţiale disponibile zonale în energie cinetica zonală 
este rezultatul mifcarilor ageostrofice, fiind produsă de lucrul mecanic al forţei 
de gradient baric meridianal. Ea se produce de obicei la latitudini joase (celula 
Hadley). Conversia energiei potenţiale disponibile zonale în energie potenţială 
disponibilă de perturbaţie depinde în primul rând de transportul oriz.ontal şi 
vertical de căldură sensibilă. Procesul este intim legat de mecanismul instabilitaţii 
barocline. 

În esenţă putem.rezuma mecanismul circulaţiei generale al atmosferei în 
felul unnător: încălzirea netă a atmosferei la latitudini joase şi răcirea ei netă la 
latitudini înalte generează în mod continuu energie potenţială disponibilă (EPD) 
zonală. Această energie este convertită în cea mai mare parte în EPD de 
perturbaţii, de către vârtejuri, iar o mică parte direct în energie cinetică zonală. 
EPD de vârtej este convertită în energie cinetică a vârtejului prin mişcări 
descendente în zonele reci şi ~dente în cele calde. O parte din aceasta energie 
este disipată prin frecare, restul este convertită în energie cinetică zonală 
(vârtejuri mari). Cea mai mare parte a acestej energii este disipată prin frecare . 
O parte redusă este convertită în EPD 1.0t1ală, prin circulaţia meridianală 
indirectă (celula Ferrel) de la latitudini medii şi înalte, dar rata acestei conwrsii 
nu poate schimba sensul global al conwrsiei, de la energia potenţială disponibilă 
la energia cinetică zonală (celula Hadley). Rotaţia terestră deţine rolul major în 
apariţia vâttejului circumpolar emisferic. 

Sub aspectul interacţiei mecanic:e cu Pământul în atmosferă se manifestă 
două tendinţe opuse: una datorată frecării, care tinde să antreneze atmosfera 
într-o mişcare solidară cu Pământul şi difuzia turbulentă care tinde să 
unifonnizeze câmpul mişcării absolute. 

1.3. Curenţii oceanici şi interacţia lor cu atmosfera 

Caracteristicile generale observate la circulaţia de suprafaţă a oceanului 
este reprodusă în cele în cele mai multe cărţi de ocenogra:fie şi o imagint: a 

diferitelor mecanisme de dirijare pot fi găsite în ultima ediţie a monografiei lui 
Stomrnel (1965) despre Gulf Stream. 

Curenţii oceanici primesc practic toată energia lor prin interfaţa 
aer-mare. în principal de la vânt. 
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Circulap.a apei oceanice depinde în principal de doi factori atmosferici: 
vântul şi încălzjrea de la suprafaţa oceanului. 

Au existat mai multe teorii şi controverse în legatură cu circulaţia 
oceanică şi cu originea curenp.lor oceanici. Când· în secolul al XVTII-lea s-a 
recunoscut că există o similitudine izbitoare între configurap.a curenţilor majori 
din oceanul superior şi comportarea vânturilor dominante din atmosferă, a fost 
acceptată teoria conform căreia vântul este cauza curenţilor oceanici. Ferrel a 
fumiz.at acestei teorii ~ suport dinamic. 

A apărut şi . s-a dezvoltat şi ideea după care, curenţii oceanici sunt 
rezultatul diferenţelor de densitate dintre apele ecuatoriale şi polare ( circulaţia 
termohalină). Lucrarea experimentala a lui Sandstrom (1908) şi tratarea teoretică 
lui V. Bjerknes (1916) au arătai, totuşi, că circulaţiiile termohalinice (sau de 
suprafaţă) sunt slabe în oceanul de suprafaţă, fiind caracteristice circulaţiei apelor 
adânci. 

1.3.1. Circulaţia activată~ vânt 

Sistemul de vânturi descris anterior. prin presiunea pe care o exercită 
asupra suprafeţei oceanului, generează circulapa oceanică. 

Curgerea apei în oceane tinde să fie concentrată în curenţii înguşti, bine 
definiţi care se găsesc cel mai mult de-a hmgul marginilor continentale sau 
aproximativ de-a lungul cercurilor latitudinale. Nici un curent oceanic major nu 
curge meridiana! prin. centrul unui ocean deschis. 

Mişcarea .ali~or, continuă şi constantă, împinge spre vest masele dţ 
apă oceanică, către coastele vestice ale continentelor, dând naştere la doi curenfi 
ecuatoriali paraleli, câte unul în fiecare emisferă. 

În partea vestică a bazinelor oceanice, întâlnind fie coastele continentelor, 
fie insulele cu suprafeţe întinse curenţii ecuatoriali se împart în două ramuri : 
a) Una dintre ele, cea mai importantă, se deplasează către nord (m emisfera 
nordică) şi către sud (m emisfera sudică). Sub impulsul forţei Coriolis, aceasta 
ramură principală desprinsă din curentul ecuatorial se abate întâi către nord - est 
(în emisfera boreală) şi către sud " est (m emisfera australă) pentru ca apoi sub 
influenţa vânturilor de vest, din zona latitudinilor medii, să înainteze de la vest 
spre est în ambele emisfere. 
b) Circuitul apelor oceanice este închis pe latura vestică de curenţi reci, formaţi 
de apele ce se deplasează dinspre zonele polare în adâncul oceanelor şi care 
ajungând treptat la suprafaţă, scaldă ţărmurile vestice ale continentelor 
(Fig.1.14). 
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Fig . 1.14 Derivele de suprafaţă şi cw-,::opi oceanelor. Situaţia în ianuarie, pe bau observatiilor de 30 de ani ale U.S. Hidrografic Office. 
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În afara acestor circuite grandioase ale apel.or Oceanului Planetar · mai 
există în ~ ecuatorială un circuit mai restrâns. Curentul Ecuatorial Contrar pe 
care-l formeaza ramura seamdară ce se desparte din şuvoiul curentului ecuatorial 
în dreptul pnnurilor răsăritene ale continentelor şi · l:are se deplasează de la est 
spre vest Este \Dl curent de compensaJ:ie, ce vine să restabilească nivelul apelor 
oceanic.e pe fărmurile vestice ale continentelor. Dintre top c~renţii oceanici, cel 
mai impunator ca dimensiuni, dar şi prin consecinţele deosebite asupra climei 
planetei şi a răspândiţii vieţuitoarelor în Oceanul Atlantic este Gulj - Stream. 

Ac.est curent este lDl curent cald care ia naştere în dreptul Capului 
Hatteras din estul S.U.A format prin unirea Curentului Flo1idci, care se 
desprinde din Curentul Ecuatorial al Atlanticului de Nord, ocolind pe la vest 

Golful Mexic, şi Curentul Antilelor, ce scaldă insulele din partea răsăriteană a 
Mării CaraibeJ.or. Gulf - Stream este imptlllător prin proporpile sale, având la 
început cam 500kin lăţime, o viteză medie de deplasare de 10km 1h şi răscoleşte 
apele oceanului până la 2500 - 3000m adâncime. Acest şuvoi uriaş transportă un 
volum de apă de aproape 108m3/s, adică, este de 100 de ori mai mare decât 
debitul tuturor apelor curgătoare de pe glob. Apele sale au temperatura medie de 
20 -25°C, depăşind cu 6 - 7°C pe cea a maselor oceanice şi au lDl colorit albastru 
siniliu, în contrast cu cliloarea verde - albastru a oceanelor. 

Din dreptul Capului Hatteras, Gulf Stream se abate datorită forţei 
Coriolis către nord . - est, traversând Atlanticul către Insulele Azore, W1de se 
desparte în două ramuri inegale ca dimensiuni. Ramura mai mică, ce nu 
depăşeşte 50km lăpme (Curentul Azorelor), porneşte spre ţănnurile vestice ale 
Africii, în timp ce ramura principală mult mai lată (250km), ce poartă numele de 
" Curentul Atlanticului de Nord'', se împarte în mai multe părţi : o ramur~ 
pătr\Dlde prin Marea Mânecii în Marea Nordului şi apoi, ocolind Peninsula 
lutlanda, se pierde în apele vestice ale Mării Baltice; altă ramură se îndreaptă 
spre nord - vestul Europei, unde se împarte din nou în alte câteva · ramuri 
secundare care scaldă ţărmurile Islandei (Curentul lrminger), Scandinavia 
(Curentul Norvegiei şi Curentul Capului Nord), ajungând până în vestul Insulelor 
Spitsber~en (Svalbard şi Novaia Zemlia). 

Intre ramurile curenplor din Atlanticul de Nord se desfăşoară peisajul 
atât de nefiresc-la prima vedere-al Mării Sargaselor-botez.ată astfel de navigatorul 
portughez Sargaz.o al cărui nume înseamnă "buruiană". Numele i se potriveşte 
pentru că acest spaţiu oceanic de 45x 105km2

, limitat spre vest de Insulele 
Bahamas, iar spre est de Insulele Azore, cu adâncime medie de 4000m - numit 
impropriu mare, este aproape în întregime acoperit cu Sargassum natares şi 
Sargassum flutares, alge de culoare verde - deschis. Marea Sargaselor reprezintă 
llll "pustiu biologic" (C.S. Antonescu, . · ). Nu acelaşi lucru se întamplă însă, în 
dreptul insulei. Terra Nova, W1de Gulf Stream întâlneşte apele reci ale Curentului 
Labrador, care se deplasează dinspre nord, printre Groelanda şi Peninsula 
Labrador. Diferenţa termică dintre cei doi curenp oceanici, de aproape 20°C, 
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determină moartea planctonului şi astfel, peştii întâlnind o hra'lă abtmdmtă 
populeazi intens această zonă. Acelaşi lucru se întâmplă şi ceva mai la nord - est, 
în apele Islandei, llllde Curentul Groelandei, după ce străbate strâmtoarea 
Danemarcii, îşi amestecă apele sale reci cu apele calde ale Curentului lrminger. 
Apele reci ale curenţilor Labradorului şi Groelandei pătnmd pe sub apele mai 
calde ale Atlanticului de Nord, unde formează Cmmtul Canarelor, care 
înaintează către sud, şi llllindu-se cu Curentul Ecuatorial îndlide circuitul apelor 
oceanice din Atlanticul de Nord 

În Atlanticul de Sud, dist:ribupa cun:nplor oceanici este mult mai simplă 
datorită conturului mai regulat al cortinentelor. 

În Oceanul Pacific situapa este asemănătoare cu cea din Oceanul 
Atlantic, dar mai simplă. Sub influenţa alfa.eului de nord - est se formeaz.ă 
Curentul Ecuatorial de Nord, llll şuvoi puternic de apă, care porneşte de pe 
ţănnurile vestice ale Americii Centrale, având temperaturi care nu coboară sub 
25°C. În dreptul coastelor răsăritene ale Insulelor Filipine, Curentul Ecuatorial de 
Nord se împarte în ramuri inegale ca dimensiuni. Ramura principală ' (nordică) 
care înaintează spre nord - est, străbate partea vestică a Pacificului de Nord şi 
poartă numele de Kuro.Shivo (curentul cald în limba japoneza). Kuro-Shivo se 
abate sub influenţa vânturilor vestice spre est, luând numele de Curentul 
Pacificului de Nord. Se împarte apoi în apropierea ţărmului apusean al S. U.A în 
Curentul Alaska (spre nord) şi Curentul Californian (spre sud). 

În bazinul vestic al mării Bering se formeazi Curentul Kamceatka cu ape 
foarte reci (9°C). În Pacificul de Sud, ca şi în Oceanul Atlantic de Sud, curenJ:ii. 
oceanici auo desfaşurare mult mai simplă. 

În Oceanul Indian circulapa curenţilor oceanici este ceva mai 
complicată, intervmind şi influenţa circulapei musonice care schimbă sezonal 
sensul de deplasare al curenplor de apă din această parte a oceanului. 
În semestrul- cald al anului, musonul de vară care suflă dinspre sud şi sud - est, 
imprimă curenţilor oceanici o direcţie în sensul acelor de ceasornic, în timp ce în 
sezonul rece musonul de iarnă, care suflă din sector nordic modifică dire-cpa de 
deplasare a curenţilor care vor circula, ca urmare, în sens contrar acelor de 
ceasornic. lată, aşadar o dovadă a interacpei dintre ocean şi atmosferă care se 
manifestă pe spaţii geografice largi, cu consecinţe evidente atât asupra condipi.lor 
climatice cât şi asupra configuraţiei oceanice. 

Curenţii oceanici realiz.eaz.ă deci , pe întinsul Oceanului Planetar, cinci 
circuite de apă, cărora li se adaugă şi cel de-al şaselea-Curentul Antartic-care 
dirijat de vânturile vestice dă ocol '-'Continentului Alb". Curentul Antarticei - cel 
mai rece curent oceanic (2 - 4°C) - se deplasează tot anul între aceleaşi 
coordonate şi mai poartă numele de "Curentul Vânturilor de Vest". 

Circulaţia ocenică este activată de vânt şi determinată de diferenţe ale 
presiunii apei şi pentru explicarea ei au fost create o serie de modele teoretice. 
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Diferenţele de presiune iau naştere ca rwtat al variaţiei doosităpi mării 
(D. Ross, 1980) şi al schimbărilor de pante ale suprafeţei mării sub influenţa 
vântului. Masele de aer în mişcare la supraraţa apei, detennină deplasarea apei şi 
acumularea sa (ridicarea nivelului) pe direcţia de deplasare. 

vânt 
·--+ 

~ · 

A gradient de presiune B 

. a) vedere în secţilme b) vedere în plan 
Fig.1.15 a) Suprafaţa marini înclinată datoriti vântului care suflă 
deasupra mirii; 
b) Gradientul presiunii şi curartul geostrofic remltant (pentru .. 
Emisfera Nordici) pentru situap.e din (a) 

Diferenţa de presiune generează o forţă care tinde să împingă înapoi ~a 
deplasată, către regiuni cu presiwie mai scăzută. Datorită forţei Coriolis, curentul 
de apă care tinde să se deplaseze pe panta în jos, este deviat spre dreapta (m 
Emisfera Nordică) de la direcţia sa iniţială. Dacă forţa Coriolis este în echilibru 
cu forţa de gradient baric, se creează un curent care poartă numele de curent 
geostrofic (Fig. l.15). Cunoscând distribuţia orizontală şi verticală a densităţii 
apei, oceanografii pot calcula curentul geostrofic. Cea · mai mare parte a 
curenţilor oceanici de suprafaţă swrt geostrofici. · 

Pe scurt: forţa vântului dirijează curenţii în ocean. La latitudini medii, 
vânturile de vest care cresc cu latitudinea determină W1 drift lent către ecuator al 
apelor de suprafaţă. Oceanul Atlantic şi Pacific întorc apa către latitudini înalte, 
pentru conservarea vorticitaţii, prin generarea curenţilor vestici de coastă. Atât 
Gulf Stream cât şi Kuroshivo transportă cantităţi mari de apă caldă, şi sărată, 
contribuind substanţial la fluxul polar (către pol) al căldurii prin oceane (Von der 
Haar şi Oort. 1973). Forţa vântuJui este responsabilă de temperaturile oceanului 
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relativ scăzute de-a lungul ecuatorului ş1 la marginile estice ale oceanelor 
subtropicale. 

1.3.2. Circulaţia termohalina a oceanelor 

Studiul fizic al oceanului arată că acesta are trei componente: stratul de 
amestec, circulaţia activată de vânt şi circulaţia tennohalină de adâncime. Aceste 
componente interacţioneaz.ă puternic pentru a detennina fluxul net şi transportul 
căldurii în ocean (Fig.1.16). 

Stratul de amestec este cel mai de suprafaţă strat al oceanului în contact 
cu atmosfera (Fig. 1.16). Din cauz.a agitaţiei prin vânt, temperatura, salinitatea 
şi densitatea sunt mdependente de adâncimea în stratul superior al oceanului. 
Efiaenţa mişcării din stratul de amestec îi permite să răspundă relativ repede la 
variap.ue în bilanţul de căldură de la suprafaţă. 

o 
O :; 6 9 12 15 18 21 ( C) 

i ' ··~. ! ===== 
f 

Stratul termoclinei 
1000 ··-· ·· ··• ··-···-· -········ ··----··· · ···--·--··-·· · ·· ·-· ··-· ··- ···················· 
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Fig. 1.16 Structura termică verticală în ocean. 
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Din cauză că stratele adânci ale oceanului răspund la scări de timp mult 
mai lungi, este rezolvabilă într-o primă aproximaţie să se folosească un strat de 
amestec care să reprezinte capacitatea tennică a oceanului la scări de timp mai 
scurte decât un secol. La o adâncime de câteva sute de metri, un gradient tennic 
mare - termoclina principală separă apele de la suprafaţa oceanului, în care 
temperatura este reglată prin advecţia maselor de apă şi prin procesele diabatice 
de suprafaţă, de apele reci de adâncime (Fig.1.16). Aceasta regiune este stabilă şi 
împiedică mişcările verticale. Apa de adâncime este izolată tennic de atmosferă, 
exceptând latitudinile înalte unde de fapt, termoclina principală nu există . 

Circulâţia termohalină, în general tm proces de apă adâncă, este 
generată, în principal, de variaţiile densităţii apei. De cele mai multe ori 
diferenţele de densitate care determină această circulaţie apare la interfaţa 
apă-aer. Prin urmare, sistemele circulaţiei oceanice generate de vânt şi sistemele 
circulaţiei termohaline sunt legate între ele. Studiile cu trasori au arătat că 
circulaţia de adâncime este foarte lentă, recircularea apelor de adâncime 
necesitând 500 de ani sau chiar mai mult, depinz.ând de loc. Complexitatea 
circulaţiei de adâncime este ilustrată în Fig. 1.18. 
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Fig . 1.18 Secţilme transversală a circulaţiei termobaline din Oceanul Atlantic indicând tipurile 
de mase de apă şi direcţiile deduse (după Dietrich şi alţii 1980). 

Din cauza curenţilor foarte slabi în adâncime, curgerea indicată de săgeţi 
a fost dedusă nu din observaţii, ci din emperatură, salinitate şi conţinut de 
oxigen. Oceanele tropicale şi de la latitudini medii (temperate) swrt acoperite de 
un strat de apă caldă, care este menţinut..ă prin insolaţie. Apa din straturile 
intermediare şi adânci ale oceanului este formată la latitudini înalte, unde ea 
poate fi răcită, iar salinitatea crescută prin evaporare sau prin excluderea sării din 
gheaţa de pe mare. Cel mai mare volum de ape intermedia.re şi de adâncime al 

Atlanticului este ocupat de apa care pătrunde din apropierea de 60°N. Aici apa 
caldă, sărată, transportată către poli prin Gulf Stream întâlneşte aerul rece, uscat 
din America de Nord în timpul iernii. Schimbul de căldură care apare şi 

evaporarea produce apă care este destul de rece şi sărată ca să pătrunda la 

adâncime. La temperaturi în apropierea lui o0c, densitatea apei de mare este 
controlată în prin1ul rând prin salinitate (Gill, 1982). Apa care atinge fi.mdul 
Oceanului este formată în jurul Antarcticii, tmde densitatea apei de mare este 
crescută în timpul formării sez.oniere a gheţii . 

90°S o 90°N 

Fig.1.19 Secţi\Ule 
meridianală ilustrând cele 
mai importante mase 
de ape de profunzime din 
Atlanticlil de Nord 

Se observa (Fig.1.19) că apa de adâncime formata în Artica curge către 

sud şi apoi iese la suprafaţă în apropiere de 600N. Aceasta ascendenţă 
(upwelling) a apei de adâncime din jurul Antarcticii joacă Wl rol important în 
răspunsul la încălzirea prin efect de seră. Apa rece urcă de la adâncime în această 
regiune, fumizând legatura cu marea capacitate calorică a oceanului adânc. Din 
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cauza ascendenţei continue la coastă ( upwelling) a apei reci din adâncime, apa de 
suprafaţă din Antarctica nu poate să se încălzească la fel repede ca în zonele 
unde oceanul adânc este izolat de condiţiile de suprafaţă printr-un strat de apă 
caldă şi densitate mică la suprafaţă . 

Circulaţia tennohalină este în esenţă un proces de convecţie în cadrul 
căruia apa densă şi rece de la suprafaţă fonnată la latitudini înalte, pătrunde în 
adâncime şi se deplaseaz.ă lent către ecuator. Întoarcerea prin termohalină la 
stratele de suprafaţă este foarte lentă, se realizeaz.ă printr-un proces mecanic care 
are loc pe spaţiu foarte larg şi tot timJ?ul anului . 

1.3.3. Interacţia ocean - atmosferă prin implicaţiile circulaţiei 

Sistemul ocean - atmosferă privit acum, după prezentarea circulaţiei 
generale în atmosferă şi ocean, apare încă odată ca un sistem deosebit de 
complex, interacţia dintre componente fiind foarte strânsă. Dacă ne gândim 
numai la influenţa deosebită a Gulf Stream - lui nu în navigaţie, ci pentru clima 
Europei şi tot ar fi un argument suficient de important pentru interacţie. Maury 
spunea: "Influenţa acestei curent asupra climatului face Insule de smarald, pe 
mare şi îmbraca ţărmurile Atlanticului în rochii veşnic verzi, în timp ce la aceeaşi 
latitudine, coastele Labradorului sunt ferecate în gheaţă'.' Gulf Stream s-a dovedit 
că influenţeaz.ă climatul nu numai prin apa sa caldă, dar mai ales prin rolul în 
generarea formaţiilor barice care se apropie ·de Europa de Vest. 
Despre Gulf Stream se poate spune că este " superagentul" unei zone puternic 

barocline. Pe de altă parte, meandrele şi vârtejurile caracteristice Gulf Stream-lui 
care apar şi dispar pe întinderi mari, sunt manifestări ale răspunsului părţii 
vestice a oceanului la modificările de frecvenţă joasă în presiunea exercitată de 
vânt asupra întregului ocean. Ciclonii tropicali şi extratropicali nu modifică 
structura fină a Gulf Stream-ului în mod vizibil, dar fluctuaţiile sezoniere şi 
climatice o fac. 

Între sistemele circulaţiei generale atmosferice şi oceanice există 
similitudini evidente, dar scările spaţio- temporale le diferenţiaz.ă . Astfel, în 
mişcările convective, ascendenţa este rapidă şi concentrată spaţial în atmosferă şi 
lentă în oceane. De exemplu: ascensiunea aerului din troposfera joasă în cea 
superioară este de 20 - 30min în convecţia de tip cumulonimbus şi de 2-3 zile în 
depresiunile extratropicale; descendenţa este mai lentă, astfel că în troposfera 
joasă, în anticiclon poate să aibă loc în 2 -3 săptămâni. 

În oceane, presupunând un transport mediu de apă de 45x 106m3sec-l , 
perioada circulaţiei termohaline este de aproape 1000 de ani . În Oceanul Atlantic 
perioada tinde către 500 de ani, iar în Pacificul de Nord către 2000 ani. Cuplajul 
ocean - atmosferă este sensibil la perturbaţiile destul de mari ca să determine o 
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uanziţie de la o stare climatică la alta şi câteva aspecte le prezentăm în cele ce 
unneaz:ă . 

a) Curentul Somaliei şi musonul 
Schimbarea sezonieră a putemicului Curent Somalez de-lungul coastei vestice a 
Oceanului Indian a constituit obiectul de studiu al multor oceanografi. 
Dezvoltarea acestui curent vara este însoţită de-o ascendenţă verticală intensă 
( upwelling) şi o răcire foarte importantă a suprafeţei oceanului. Existenţa acestei 
zone de tranziţie de apă rece nu numai că face Marea Arabiei de V est foarte 
productivă biologic, dar are repercusiuni. importante şi asupra circulaJj.ei 
aunosîerice. 

Vânturile din regiunea apei reci somaleze au viteze mari pe perioade de 
luni. Se poate argumenta că maximul vitezei vântului deasupra suprafeţei reci şi 
de asemenea forţa· curentului oceanic sunt asociate cu Wl efect de feedback 
sectmdar. Upwelling-ul iniţial determină un gradient termic de suprafaţă cu 
temperaturi mai ridicate pe partea dreaptă a direcţi.ei vântului şi un curent 
descendent (al vântului). Variaţia care rezultă în fluxul ascendent de căldură 
poate afecta dmamica circulaţiei annosferice pe o cale care determină ?a:el.erarea 
vântului de la suprafaţa şi o deflecţie depan.e de coastă. Ac.casta, la rândul ci, 
favorizează o ascendenţă, deci local temperaturi la suprafaţa mării mai coborâte. 
O analiz:ă cantitativă a acestor două fluide care interaeţionează ar putea duce la 
rezultate interesante. 

b) Circulaţia Walker - Bjerknes a Pacificului ecuatorial -
Anomaliile termice ale Pacificului la tropice nu sunt caracteri7.ate prin aceleaşi 
grad de regularitate sezonieră ca acelea din Oceanul Indian, dar ele ac.operă o 
ane mult mai întinsă. La ecuator, alături de coastele Americii de Sud, 

temperatura suprafeţei oceanului tinde să aibă aproape s<>c sub temperatura 
medie de la acea latitudine. O fâşie de apă de suprafaţă anonnal de rece se întinde 
de obicei d_da vest de-a lungul ecuatorului pe o distanţă mai mare de 1000km. 
Lăţimea, lungimea şi temperatura acestei raşii ecuatoriale de apă rece sunt 
variabile. Această variabilitate şi variaţia în transferul de căldură care rezultă 
l-au facut pe Bjerknes (1970) să realize?.e \Ul model al efectelor de fe.edback 
pentru cele două fluide în interacţie ' 

Apa rece urcă spre suprafaţă în interiorul tropicelor pmtru că ali:zeele din 
cele două emisfere determină un transport Ekman oriz.ontal divergent. În 
Pacificul de est, apa rece este advectată de oceane către ecuator din sursele mai 
sudice prin curentul rece Humboldt. Temperaturile suprafeţei reci inhibă 
suplimentarea de căldură de la ocean la atmosferă; convecţia este înabuşită local 
şi ca urmare norii lipsesc de-a lungul ecuatorului. Prin contrast, temperaturile 
suprafeţei oceanului sunt întotdeauna relativ ridicate printre Insulele Indoneziei şi 
v-estul Pacificului. 

Contrastul termic est - vest tinde să ac.celerez.e o circulaţie atmosferică în 
olan ecuatorial cu vânturi de est în apropierea suprafeţei şi vânturi de vest în 
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troposfera superioară. O celulă secundară peste Oceanul Indian la vest, produce o 
circulaţie în sens opus, cu o ramură descendentă deasupra apelor reci de la 
coastele Somaliei şi o acceleraţie la nivel jos de la vest la est de-a lungul 
ecuatorului din Oceanul lndian (Figl.20). · 

. EQ.-......l~~~--~~~L.-..-.1<~~-b-------~+9 

~s-~-+~---~-i~ ....... -"'"'""---~~-,..~--
. . . 

Fig.1.20 Diagrama schematici a circulaţiei normale Walker 

Bjerkfies a· propus pentru aceste circulaţii atmosferice ecuatoriale numele 
de "Circulaţie Walker". Ambele celule Walker convertesc energia potenţială 
într-o creştere a energi~ cinetice. În celula Pacificului energia transportată de 
vânturile estice de suprafiltă în :zona ecuatorială tinde să rcintareasca alizeele la 
latitudini joase. Ca urmare apare o creştere a intensităţii vântului, o divergenţă 
suplimart.ară în stratul Eknian oceanic şi un curent ascendent rece la coastă. 

Anomalia tennică la suprafaţă este, aşadar, autoarnplificată. Totuşi, când 
fâşia de apă rece devine mai lată şi mai lW1gă, aria acoperită de alizee devine mai 
mică şi cantitatea de căldură latentă pe care o advectează ali:zeele către ITCZ este 
redusă. Această reducere va fi în particular prommţată dacă ea c.oincide în fază 
cu declinul sezonier al vânturilor de est. După un timp, reducerea energiei în 
circulaţia Hadley, la care aliz.eele de suprafiltă constituie ramura inferioară, 
trebuie să determine în mod automat o reducere a asc.endenţei verticale de c.oastă 
în ocean. 

Acestea, ca urtnare, micşorează gradientul tennic oceanic est -vest de-a 
lungul ecuatorului şi descreşte aşadar inputul energetic în circulaţia Walker 
estică. În consecinţă, are loc o descreştere mai rapida a vânturilor de est care 
poate să determine în final înlocuirea lor prin vânturi variabile predominant slabe 
sau calm de-a hmgul ecuatorului. Încetarea ascendenţei verticale care rezultă, 

pennite o creştere radiativă a ~peraturii suprafeţi ecuatoriale de apă. Inputul 
energetic din celula Hadley va ~ atunci încă o dată şi întreg ciclul se poate 
repeta. Bjerknes argumentev,ă că variaţiile transportului de căldură în atmosfera 
ecuatorială, care sunt asoci. CU aceste fluctuaţii, pot avea consecrr1ţe 
neaşteptate pmtru cirrulaţia generaţii deasupra tme.i părţi mari ale globului. 

c) Efectele extratropicale şi globale de fee.dbadc 
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Anomaliile termice din Pacific au fost considerate de Namias (1969, 1970) ca 
fiind legate cauzai cu sistemele de vreme de deasupra Americii de Nord. În 
explicaţie, Namias a arătat că ariile cu anomalii calde ale suprafeţei mării au fost 
şi arii de ciclogeneză atmosferică şi că aceasta a afectat, în consecinţă , faza 
undelor planet.are lungi cvasistaţionare, din atmosfera superioară de deasupra 
continentului american. 

Această afimrnţie este plauzibilă, dar este mul( mai dificil să se înţeleagă 
argumentele ulte1ioar:e care leagă sistemul forţei vântuh:: rezultant de perpetuarea 
forţată a anomaliei iniţiale calde a suprafeţei mării. De fapt, activitatea ciclonică 
poate să determine o divergenţa în stratul Ekman în mare şi, ca urmare, 
ascendenţă verticală Ia coaste şi răcire. Este posibil ca alte procese ca evaporarea, 
nebulozitatea şi radiaţia să joace un anumit rol, dar orice mecanism de feedback 
care implică asemenea procese trebuie considerat cu atenţie. 

Perturbaţii1€ sinoptice de la latitudini tempera.te îşi obţin energia, în 
principal de la sistemele planetare de scară mare de vânt instabile inerţial şi de la 
variaţiile de temperatură şi densitate orizontală care sunt baroclinic instabile. 
Efectul temperaturii suprafeţei mării asupra dezvoltării acestor penurbaţii este de 
natură secundară; el nu este localizat la tropice şi de aceea este uşor de stabilit 
prin analize observaţionale .. Este ispititor să se explice anomaliile termice ale 
suprafeţei mării ca fiind determinate de variaţiile în advecţia căldurii prin curenpi 
marini dirijaţi de vânt. 

Amplitudinea transportului mediu meridiana! prin curenţii oceanici este 
de acelaşi ordin de mărime ca şi cel produs prin atmosferă la latitudini joase şi 
medii . Ace.asta a fost arătată de Palmen şi Newton (1969). Cum cele două 
transporturi nu sunt independente unul de altul, există posibilitatea unei vari~p 
de instabilităţi şi de efecte de feedback. S-a sugerat că sistemul atmosferă-ocean 
poate fi capabil să opereze într-un număr de stări climatice cvasistabile cu 
tranziţii între ele produse întâmplător prin perturbaţii particulare. Marea inerţie a 
oceaneior şi regularitatea impusă de funcţiile de forcing prin variaţiile sezoniere 
şi prin contrastul apă-uscat susţin acest punct de vedere. 

Pe de altă parte, se poate considera că modificările relativ minore în 
nebulozitate sau advecţia termică oceanică pot produce modificări mari în 
ex.tinderea gheţii polare. Într-adevar, chiar un strat subţire de gheaţă poate afecta 
transferurile de energie la scară mare între cele două medii , conducând la un 
proces de feedback pozitiv care ar putea amplifica modificarea iniţială. Explicapa 
schimbărilor climatice ca un rezultat al interacţiei atmosferă - ocean este una din 
problemele actuale majore ale ştiinţelor mediului. 
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CAPITOLUL2 

PROPRIETĂŢILE FIZICE ALE MATERIEI LA 
INTERFAŢA OCEAN-ATMOSFERĂ 

2.1. Caracteristica generală a suprafeţei mării ca strat limită 

În atmosfera marină, stratul linută este marcat de suprafaţa mării, care 
faţă de uscat se caracterizează prin proprietăţi particulare. Pe continente, forma şi 
dimensiunile elementelor de rugoz.itate Sllllt clar definite şi destul de uşor de 
detenninat. În general, natura şi locul lor sunt cunoscute şi nu variază în timp aşa 
cum nici nu depind puternic de vânt De asemenea li se cunoaşte aerodinamica. 

Contrar condiţiilor de deasupra uscatului, suprafaţa mării este compusă 
dintr-o varietate de unde oceanice, mişcări ample care sunt de dimensiuni diferite, 
de fonne şi viteze diferite şi supuse în mod continuu transformărilor: 
Dimensiunile, distribuţia spaţială şi variaţia · temporală a undelor oceanice sunt 
guvernate de legi statistici în care caracterul şi viteza curentului de aer joacă un 
rol decisiv. Curentul de aer influenţează de asemenea curentul de drift şi mişcările 
turbionare din mare. 

În final, formarea spwnei şi a sprayului marin, odată cu creşterea 
intensităţii vântului, implică dezmtegrarea suprafeţei mării, afectează arii largi şi 
se întinde la . o anumita înălţime, • creând astfel o wnă de tranziţie între aer şi 
mare. 

, Trebuie, aşadar, să adDtitem ca există o zona limită aer- mare extrem de 
variabilă şi greu de definit şi greu accesibilă llllde cuplajul între atmosferă şi 
ocean se face de o maniera foarte complicată. . 

Astfel de procese dinamice la suprafaţa mării cresc în mod considerabil. 
dificultăţile inermte oricărei cercetări ştiinţifice care se ocupă de proprietăţile 
acestui strat aer-mare. 

Pe de altă parte, nu trebuie să uităm că atmosfera marină oferă avantaje 
remarcabile pentru studii . experimentale care să fie comparate cu condipile de 
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deasupra contine.ntelor . Diferenţele locale care domină deasupra uscatului sunt 
aproape absente deasupra oceanului. Condiţiile deasupra oceanului sunt mult 
mai uniforme în stratul de aer de deasupra apei şi uniformitatea se extinde ~ 
asupra surselor de pierderi sau câştig în căldură şi umiditate. 

În plus, întrucât variaţiile diurne şi anuale sunt mult mai reduse decât 
cele de pe uscat, existând o pronunţată omogenitate temporală a mării, oceanele 
pot fi considerate ca un câmp ideal pentru cerca:are meteorologică. Aeeste 
trăsaturi generale ale suprafeţei mării vor servi. :::ci ,.;hid în discuţiile despre 
procesele fizice şi_dinamice de la interfaţa aer-apă. 

2.2. Proprietăţµe fizice ale apei de mare 

Orice substanţă sau amestec de substanţe, care ocupă un volum definit, dar nu în 
mod necesar constant are o temperatura T, o presiune p şi o compoziţie care 
poate fi complet descrisă la orice moment de timp prin fazele din sistem. Fazele în 
sistemul termodinamic variază până când în sistem se stabileşte echilibrul. 
Aceasta implică un schimb de energie şi substanţă între fazele inipale. Dacă 
sistemul este izolat de influenţele externe, procesul acesta de schimb de mergie şi 
substanţă determină o creştere a entropiei. De fapt procesul de amestec ge.nereaz.ă 
entropie din cauz.a existenţei gradienţilor. Dacă gradienţii sunt intensificap 
datorită fluxurilor din sens opus, atunci în sistem ordinea poate să crească şi 
entropia, local, se diminuează. 

În natura, aceasta se întâmplă prin cuplarea şi transportul diferitelor 
proprietăţi ale sistemelor. Potenţialul de schimb, care există într-un sistem fizic 
este subiectul termodinamicii proceselor ireversibile. Oceanul şi atmosfera sunt 
sisteme deschise şi pot schimba materie cu vecinătă~le lor. Totuşi, sistemul pe 
care îl for_mează împreună se poate considera închis - cel puţin pentru scala de 
timp care se foloseşte, dar este neizolat, adică permite schimbul de căldură cu 
mediul inconjurator (universul). 

Pentru acest sistem consideraţiile termodinamice sunt complicate, pentru 
că atât oceanul cât şi atmosfera sunt neomogene şi politem1e. Tennodinamica 
prin principiile I şi II ne permite să prognozăm statistic stările de echili:,ru şi 
sensul evoluţiei în regiuni limitate care interacţionează lent şi numai cu 
vecinătăţile lor. 

2.2.1. Densitatea 

Proprietăţile care caracterizează termodinamic o fază nu sunt 
independente între ele. Oricare dintre ele poate fi exprimată ca o funcţie de toate 
celelalte printr-o ecuaţie de stare. În lichid, sta.ea este puternic afectată de 
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interacţiile moleculare. Apa pură, de exemplu, nu este un agregat de molecule 
H2O individuale, separate, ci constă din grupuri mici (clusteri). Aceasta 
polimerizare a apei este o funcţie de temperatură şi creşte cu descreşterea 
temperaturii. Ecuaţia de stare care ar rezulta este aşa de complicată că nu se 
poate deduce teoretic, nici pe bam mecanismelor statistice. Forma ei este 
consecinµt rezultatelor empirice. 

în apa de mare complicaţiile apar datorită prez.enţei sărurilor dizolvate, 
planctonului, nămolului organic, prafului şi, în special, bulelor de aer sau gaze 
din apropierea suprafeţei. Sub suprafaţă însă, salinitatea împreuna cu presiunea şi 
temperatura sunt proprietăţile care influenţeaz.ă semnificativ densitatea. Ecuaţia 
de stare o putem scrie astfel: 

p= p"(T,s,p) (2.1) 
Salinitatea s definită ca raportul dintre masa molară a tuturor substanţelor 
dizolvate şi masa probei de apă de mare, se dă în procente. În general, salinitatea 
oceanului lwnii variază între 33 şi 37%o. 
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f ,g.2.1. Densitatea p a apei cu diferite salinităţi ca fimcţie de temperatură 

Densitatea apei cu diferite salinităţi este reprezentată în Fig.2.1. , ca 
functie de temperatură. Se observă temperatura pentru care apare cea mai mare 
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densitate. ~ pură are densitate mare la temperatură de. 3,98°C - temperatura 
strat urilor mai adânci din toate lacurilor din zoo.ele reci. Prin contrast, densitatea 
apei de mare, creşte monoton pe masură ce răcirea tinde către pwictul de îngheţ. 
Coeficientul de dilatare la presiwie constantă : 

a = _ _!_(0P) · (2.2) 
p 8F p 

este o fimcţie de temperatură: creşte cu creşterea temperaturii. Efectul variaţiei 
presi~i asupra ~msităpi . apei de mare se neglijează în studiile de interacJie 
aer-apa · · 

Tabel 2.1.Coefi.cienţii de dilatare la presiune coostmti ("C"1xUr') ai apei de mare la presiune 
atmosferică (după Knudsm--Tabelehidrologice) , 

Temperatura (°C) -2. o 5 10 i:s 20 2s · .. 
30 

Apă proaspată -105 -67 17 88 151 207 -257 . 303 
Apă de mare (s=35 o/~ · 23 51 114 167 217 257 297 335 

Se poate ca să se precize1.e valoarea munerică a densitătii apei de mare 
prin anomalia densităţii: 

(JP =(p-1) X 1()3 
şi să se exprime ecuaţia de stare sub forma: 

up = u(T,s,p) 

2.2.2. Presiunea vaporilor (presiunea de vapori) 

(2.3) 

(2.3) 

Apa ne intereseaz.ă şi în fază de vapori (fa22 gaz.oasă). Comportarea vaporilor de 
apă în apropierea suprafeţei marine se apropie de cea a gazului ideal cu ecuaţia 
de stare: 

R 
p,. = PvT M ⇒ Pv = e = PvTR. (2.4) 

V 

unde indicele v se referă 1~ vaporii de apă, iar R., reprezintă constanta universală a 
gazelor pentru vaporii de apă şi este definită astfel : 

R J 
R.. = M = 2 k K (2.5) 

V g 
Lichidul şi vaporii săi vor fi în echilibru dinamic când numărul mediu de 

molecule care se deplasează la interfaţa de la aer la apă şi invers este acelaşi. 
Presiunea vaporilor în stare de saturaţie, Pva, E, în raport cu apa (suprafaţă plană) 
este: 
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-6 ( 11,61t°C ) 
p,. - ll,2~243,5+t°C (2.6) 

Presiunea vaporilor saturaJ:i creşte cu cr~ea temperaturii. Ecuaţia 
Clausius-Clapeyron: 

L-Tdp..,, ( f _} )= R,,T2 dp,. = T dp.., (2.7) 
_ dT rv rw p„ dT rv dT 

. J 
L=(2,501-0,00~37·t°C)xl06 kg (2.8) 

Căldurile specifice ale apei şi ale vaporilor de apă la presiune constantă pot fi 
considerate constante în condifii meteorologice şi oceanice. 

Când apa este în contact -cu vaporii saturanţi, evaporarea unui gram de 
apă necesit o căldură de L calorii. Când vaporii sunt nesaturanţi această căldură 
poate fi fumizată parţial prin reducerea căldurii din lichidul care se evaporă. 
Acest proc:es depinde de tendinţa moleculelor de apă ca să treacă spontan de la 
lichid în vapori sau invers. Această tendinfă este măsurată prin diferenţa 
potenţialelor chimice ale celor doua fu.e. 

Din termodinamică se ştie că potenfialul chimic al unui gaz ideal într-Wl 
amtSee de gaze ideale este: · 

µ,.=µ 0,.+.R,,Tlnp,. (2.9) 
unde µ0 

n este fimcţie numai de temperatură, Pn este presilmea parţială, iar flu este 
constanta gazului pentru cel de-al n-lea component din amestec. 
Când apa pură este în edlilibru cu vaporii de apă la aceeaşi temperatură, 
moleculele din fiecare fază au aceeaşi tendinfă de a traversa interfaţa. Aceasţi 

înseamnă că potenţialele chimiceµ., şi /Jw ale celor două fu.e trebuie să fie egale. 
Ca urmare, potenţialul chimic µ., al vaporilor nesaturanţi cu presiunea parţială 
Pn=e, diferă de la cel al vaporilor saturanţi µ\ sau de la cel al apei lichide f.1w la 
aceeaşi temperatură prin: · 

e -

e 
µ,. - µ ... = µV - µ,. = R,,T 1n 

E 

unde E este umiditatea relativă. 

(2.10) 

Pentru vaporii nesaturanţi diferenţa µ.,-µ...., se numeşte W1eori afinitatea 
de vaporizare şi este negativă. Ea defineşte energia implicată într-o destindere 
izotermă a vaporilor când presiW1ea scade de la E la e. Indică de asemenea 
cantitatea de energie care este utilă pentru evaporarea apei lichide care nu este 
încălzită din afara sistemului şi care este în contact cu vaporii nesaturanţi. 
Preshmea vaporilor saturanţi E. deasupra apei sărate este mai coborâtă decât 
deasupra apei pure. Aceasta este încă o proprietate a soluţiilor. 

45 
https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



uges Rnoult leagă raportul EJE de fracţiunea molară a apei pure în apa 
de mare. Ln gram de apă pură conţine (l-6')/.A.(. moli ,9,e apă şi c · s!M. moli iţe 
sare, tmde M. este masa moiară medie a sărurilor dfaolvate, iar c este factorul 
van 't Hoff: care este rodicientul de disociere .. .,,4' 

Deci: 

· E 1-s (I-s c-sJ M E = M + M + M. ~ l - M: .;e>: s .. .. 
(2.11) 

Pentru sare în ap.: de mare cM..JM.==-0,521. I:,.o salinitate de 35xl0.a ecuapa 
2.11 determină o reducere a pre<-iunii de "'aproximativ 2%. Afinitatea de 
vaporizare deasupra mărit poate fi obţinută din ecuaţia UIO prin substituirea lui 
E cu E,. . ,- / 

2.2.3. Gazele atmosferice în soluţie 

Solubilitatea q\ a unui gaz este definită ca, concentraţia (exprimată în fraclie 
molară) care ar fi în echilibru la presiunea sa parţială p„ în aerul înconjurator. 

Ea este dată de: 

• P,. q n =- (2.12) 
P,, 

unde P0 este presiunea vaporilor saturanţi a gazului în faza sa condensată la 
temperatura mediului T. Concentraţia actuală qn a gazului nu este în mod 
necesar în echilibru la presiunea parţială a mediului. Gazul va ave.a tendinţa să 
treacă în soluţie sau invers dacă qn este mai mare sau mai mic decât q\. Această 
tendinţă este măsurată prin diferenţa potenţialelor chimice, analog cu 2.1 O. 

I 
• qn P n 

µn - µ n = R,,T Jn -. = R,,T Jn - (2.13) 
q" Pn 

unde µ,, este potenţialul chimic actual al constituentului n din amestecul gazos în 
soluţie şi µ\ este potenţialul în echilibru la presiunea mediului P~- Mărimea p1.-o 
presiune parţială din mediul care ar putea fi în echilibru cu concentraţia care 
există qn-ea este adesea interpretată ca presiunea gazului în lichid. 

Presiunea vaporilor saturanţi P a tuturor gazelor atmosferice la 
temperaturi de la nivelul mării este foarte ridicată-aproximativ 36000atm. în 
cazul oxigenului. Ca urmare din ecuaţia 2.12. se vooe ca solubilitatea lor în 
aceste condiţii este mică. · 

Presiunea vaporilor saturanţi a oricărui gaz creşte cu creşterea 
temperaturii . 
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•Solubilitatea descnşte de aceea cu aeştelea temperaturii. Desaeşterea cantităp.i ­
de oxigen util peştilor şi altor· cqanisme este unul din efectele poluării temtice a 
apelor de coastă p a râurilor .. 
•Solubilitatea clescrqte de asemenea ro aeşterea sâlinitlp.i din cauză că prezenta 
moleculelor grele de sare 00boară (scade) în mod automat ftacpunea molari a 
gazelor dimlvate. · 

Atât efectele temperaturii cât şi salinităpi sunt confirmate de datele din 
Tab. 2.2. Oxigenul liber este cel mai ~ de origine biologică. El s-a acumulat 
prin fotosintezaJn plantd.e Vini, care eliberează oxigen: 

cq+H20+hu➔ CH20+0i (2.14) 
Aceasti eliberare dc; -0: s-a obpnut mai îrui în straturile de suprafafă ale 

oceanului şi mult mai târziu pe păÎnint . . 
Pentru o scală tanporali redusă, cu care se luaead., Oz se deplasează prin 
interfaţa aer-mare.în toate direcpile. 

· În plus, oxigenul ale fumizat prin fimlinteza în straturile luminate de 
Soare. El este transferat _pe toate Căile prin respir.apa organismelor şi prin 
oxidarea materiei moarte. In <:Cllllbinape, aceste procese diferite tind să producă 
maximum de oxigen în oceanul superior. ·de obicei 10-20m sub interfaJă. 
Creşterea ~pa· de oxigen cu adâcimea până la 1 Om determină în mod 
necesar \Dl transport ascmdat, din cauză c.ă solubilitâtea aeşte. de asemenea, cu 
~ -presiunii sau ·a adâncimii cum se vede din ecuaţia (2.13). Un minim 
secundar al ain,centrafiei de · oxigen este adesea găsit la câteva sute de metri 
adâncime în apropiam tennodinei. 

Tabel 2:1. -~pa oxigamlui. di2Dmt (mg de Oi per kg de IOlupe) ÎD ecbihoru cu aCl1ll !a . 
presiunea ·standu4 (l013.211Pa)ti _100%mniclitato ~ (clapi 1rwdale, Downing.). 

,,. 

T---~-.......... -c, -2 o 10 20 30 3-5 
Apă - l4.16 10.92 8.84 7.53 7.04 
Apădemare 12,88 11~82 8,74 7,17 6,10 ' S,63 
(s=35"9) 

'•. 

COz·ate m pm:::t defierbeR mult mai mare şi o presiune de saturape mult mai 
coborâta decit Oz sau Ni. El poate de uemmea să imraqioneze chimic cu apa 
de mare. Aceşti tartori ~ -ca COi m aarast as alte gaze atmosferice să 
fie de aproximativ ·6 ori-Diai ..... în ocean decât În atmosfera. 
•Solubilitatea tui COi în_ p de mare desaeşte df:,stul de rapid cu creşterea 
ttmperaturii. . . 

VariaJille dimatice de fiecwntă joasl pot fi asociate cu interacpil~ 
instabile ore evalupa ·biologici şi căldura oxigEnului sau COz prin sistemul 
planetar. Intaacpile aer-mare pot stabili m echilibru local între coodipile în 
oceanul superior şi atmosferi în timpul a câpva ani sau .mai mult Mecanismul 
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particular al schimbului aer-mare nu influenţează variaţiile acestea pe temien 
ll!flg. ' 

2.3. Interfaţa lichid-gaz 

?...3.1. Transferul de materie 

Turbulenţa este întotdealllla reprezentată într-un strat subţire de-a lungul unui 
perete rigid, prin vâscozitate. Difuzia într-un astfel de fluid mărginit de o 
suprafaţă rigidă, impune transfer molecular. Suprafiita mării nu este rigidă şi se 
consideră ca ar exista tm substrat sub suprafaţă în care să aibă loc astfel de 
fenomene. Grosimea' substratului din aer, substrat molecular, este de ordinul: 

0 a \)a o = -~75- (2.15) 
a k U.. Uio 

tmde u10 reprezintă viteza vântului la aproximativ 10m deasupra suprafeţei apei; 
11, viteza de frecare, iar k este constantă von Karman. Raportul dintre grosimile 
substratelor moleculare în aer şi în apă este de ordinul: 

~= \)a /Ea ~_!_ (2.16) 
sw u„ VP„ 2 

Raportul dintre difuzivitatea cinematică v şi dimensiunea substratului este pentru 

aer~, r~v,Î~) ~( ~) •k u. 

8 a V a 

( ~) = ( ~) · f&. k u. 
o w V „ V p„ 

(2.17) 

Se observă că acest raport care caracterizează difuzja prin straturile moleculare 
pe fi ecare parte a interfeţei are dimensiune de viteză. Din valorile date în Tab.2.3 
se poate vedea imediat ca această viteză de difuzje este mult mai mică în apă 
decât în aer. 
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Tabd 2.3 CoefJcim1ii de trwport (ml 11
) în ape la JnlÎDllea de IOC!() hPa 

Apăpură . Apă de mare, salinitate 
·359'o 

T .. ("C) . o . 20 o 20 

V 0~01787 0,01004 0,01049 0,01049 

k 0~00134 ' 0,00143 0,00139 0,00149 

difuzivitatea 0,0000074 0,0000141 0,0000068 0,0000129 

NaCI . 
difuzivitatea N2 0,0000106 0,0000169 

difuzi.vitatea o, 0,000021 

Aer-la oresiunea de 1 OOOhPa 
T ... ("C) -10· 

. o 10 20 
V 0,1259 0,1346 0,1437 0,1529 

lcn 0,177 0,189 0,202 0,215 
0,211 0,226 0,241 0,257 

Comparând timpii medii de W\1ă pertru molecule de H:O în abnosferă (~10 zile) 
şi pemu molecule de CO: (5-lOani), Boim (1960) a sugerat că valorile mult mai 
mari pentru CO: se datorează trecerii lente a moleculei de CO: prin substrat, în 
apă. Pentru aceeaşi rapme se acaptă că gazele dizolvate în stratwile de 
514>rafajă ale oceanului cel mai adesea nu sunt în ec:bilibru cu ~ de ~ra. 
•Suprasaturafiile nu smt obişnuite. . 
•Difuzivitatea variul cu speciile moleculare care ctifi1:rea?ă 
•Drumul (lungimea dnunului) în substratul de apă este diferit 
•Studii nwnerice (Quinn & Otto, 1971) indică lungimea de dnun molecular de la 
0,04an pentru difuzia CO: de la interfală în ocean. · 

Rezultatele lui Kanwisher au premttat valori ale drumului molecular 
între 0,001 şi 0,02an pentru difuzia CO:, în condipi normale în ocean. El a 
obţinut valori peste O,lcni când marea era calmă. Aceste rezultate sunt în acord 
cu o valoare medie pentru ocean de o(CO:i)w= 3,5xl0..1an care a fost detenninată 
din măsurătorile pentru timpi de viată (Bolin, 1960). 

· Fluxul difuziv, perpendicular la int:ertafă trebuie să fie continuu. Dacă 
(Â<la). şi (~ reprezima variapa concentrapei care tra-verseaza · cele 2 
substraturi, fluxul se va saie: · 

d. =(pv~•) =(pv~•) (2._18) 
.. .. 
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Dacă se evaluează raportul (Aq,j./(..1.q,,')w cu ajutorul ecuaţiei (2.17) şi valorile din 
Tab. 3.3 şi 3.4 se obţine (.:iqJ.= 0,02 (.1.q.Jw. Aceasta arată tmdinta ca gradientul 
concentraJiei pe faţa de aer la interfată să fie mai mic decât pe faţa de apă. 

În procesul de evaporare, ca urm.are, imerfata acţionează ca o sursă de 
vapori de apă în atmosferă şi salinitate în oceane. Vaporii difuzează destul de 
uşor prin aer, dar difuzivitatea moleculară a sării în apă (vezi Tab. 3.3) este 
foarte mjcă_ Asta face ca sprayul marin să fie mai sărat ca apa de mare. 

".. 
2.3.2. Tensiunea superficiala 

Transferul gaz.elor între atmosferă şi mare depinde de preshmile parţiale din cele 
două medii şi de rapiditatea trer...erii de la o :f.d7..ă la alta. · 

Considerând fazele separate printr-o suprafaţă definită geometric A, 
lucrul mecanic pentru mărirea elemenului de suprafaţă dA, de către forţele de 
tensii.me superficială va fi: 

oL= crdA (2.19) 

unde cr se mai numeşte energie liber.l specifică superficială. Ea măsoară lucrul 
mecanic necesar să se fonneze interfaţa . 

Dacă i.m sistem tennodinamic este mărginit ele suprafeţe libere sau 
interfeţe, energia liberă superficială este o parte din mergia sa internă. Aceasta 
detennină suprafeţe libere sau interfeţe care se comportă ca suprafeţe elastice sau 
membrane. Deşi tensiune.a superficială şi energia liberă superficială sunt concepte 
diferite, dimensional şi numeric ele sunt egale cu excepţia fluidelor cu o 
vâscozitate ridicată. 

Proprietăţile elastice ale suprafeţei limită dintre două fluide determină o 
creştere a presiunii Ap la concavitatea oricărei suprafeţe curbate a interfeţei. Din 
geometria analitică se deduce ca deformaţiile unei suprafeţe curbate în care este 
implicată variaţia în aria sa sunt: 

( ) (
1 1~ · 2 -o dA =oţ• -+- ~-v gJA 
71 72 -

(2.20) 

ţ direcţia nonnalei la suprafaţă, r1 şi r2 razele suprafeţelor curbate, ortogonale şi 
normale la interfaţă . Ultima aproximaţie este justi.fi.cată la interfaţă care poate fi 
reprezentată printr-o suprafaţă z = ~(x,y), care se abate uşor de la planul z = O. 
Combinaţia ultimelor trei relaţii duce la fonnula Laplace: 

Ap = cr•(_!_+_!_) ~ oV2ţ (2.21) 
r, '2 
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Cârui r1 şi r2 sunt pozitive, L1p este de asemenea pozitivă. Aceasta 
înc;eamnă că există · întotodeauna o presiune suplimentară pe fata concavă a 
interfeţei. Diferenţa de presiune estţ zero când ~$ta este plană (r, = rz->co) 

Tensiunea superficială la o suprafaţă de separare aer-apă este mai mare 
decât la suprafeţele de separare dintre aer cu cele mai multe dintre fluidele care se 
găsesc în mediul înconjurător. Ea descreşte cu creşterea temperaturii. Aceasta se 
datorează slabirii atracţiei moleculare prin creşterea agitaţiei termice. 

Pe . de altă parte, prez.enta sărurilor în solu.Jie creşte valoarea medie a 
atracţiei intermoleculare şi, ca urmare, tensiunea superficială a apei de mare este 
uşor mai mare decât a apei proaspete'ta aceeaşi temperatură. 

Fteming şi Revelle (1939) au sugerat pentru tenshmea superficială o 
expresie empirică 4e fonna: ·· 

0-apadu,an = 75,63-0,144T +0,22s (2.22). 
unde Tîn °C şi s în părp pe mie (%o). 

2.3.3. Coo.taminarea apei de mare la suprafaţă 

Apa care se află ia suprafata mării este întotdeauna contaminată prin diverse 
materiale organice, praf transportat de pe continente şi, din ce în ce mai mult prin 
deşeuri şi gunoi datorită activităţii umane. 

Tensiunea superficială a apei contaminate este mai mică decât aceea a 
apei de mare. Micşorări mari se obţin local, pe suprafeţele de ulei şi de substaţe 
organice. 

Împrăştierea tmei picături de ulei insolubil pe suprafaţa apei implică 
plutirea uleilui pe suprafaţă şi interacţia dintre cele trei substanţe: uleiul, apă şi 
aer. Această situaţie este prezartată în Fig. 2.2. 

:__..:,,aer 

Fig.2.2 Tensiunile supediciale care acţioneazi la prezenţa unei lentile de ulei 

Marginea lentilei de ulei este împinsă în afară dacă tensiunea superficială 
aerapă este mai mare decât suma tensiunilor superficiale aer-ulei şi ulei-apă. · 

De aceea împrăştierea unei pelicule de ulei depinde de semnul 
coeficientului de împrăştiere: 
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Se = 0-,_/aplf - 0-aw/rul - 0-r,k//apl (2.21) 

Împrăştierea se obţine dacă s. este pozitiv; dacă el este negativ, efectele 
plutirii datorită diferenţei dintse densităple uleiului şi apei pot totuşi si împingă 
marginea petei de ulei în amră, dar tensiunea superficială o trage în interior. 

De exemplu, la 20°C tensiunea superficială aer.--apă este de 0,0728N/m~ 
tensiunile superficiale · ale celor tipuri de ulei la aceeaşi temperatură sunt: . 

ul ei de măsline 0032 
ulei de arafină 00265 

Se constată din ecuapa (2.21) că ulaul de parafină se va împrăştia Pt 
apa curată în timp ce uleiul de măsline tinde si formeze lentile de grăsime. , · · · 

Dacă s. >O, uleiul continuă să se împrăştie până când el se distribuie . 
intr-o peliculă subJire ca un strat monocelular pe ~- O pdkulă poate fi definiti 
c.a o foaie de material destul de groasă molecular ca $ă aibă două interfqe 
independente una de alta. . . 

Straturile manomoleculare sau monostraturiJe au grosimi egale cu 
diametrul efectiv al unei singure molecule şi sunt. formate din materiale active la 
suprafaţă. Aceste.a sunt stibstanfde ale ciror molecule.Qlllpn atâtpărti hidrofile · 
cât şi hidrofobe. · , . . , . 

Multe substante insolubile, ca.de extmplu adzii graşi şi diferip alcooli~ · 
care se găsesc în apa de man, intră în .ac.eastă categorie. Ele se wr împrăştia pe 
suprafaţa de apă şi tind si formeze un strat monemolec:$r cu grupuri 
hidrofilice-COOH sau OH orientate către a de api şi lanpm hidrofobice de 
hidrocarburi eare ies afară din api. .Stiaturile mcnomoleculate,reduc tmsiunea 
superficială. · · · . . 

Un monostrat din asemenea substanJi. aJCOQ) etilic, de exemplu, poate 
preveni trecerea moleculeior de apă În fim de vapori. Depinzând de conditfile de 
vreme, acesta poate reduce evaporarea de la cantitlfi mici la mai multe decât 
50%. La suprafaţa mirii,Jn particular, ~şi peliculele organi(:e. <leş 
nu swrt prez.ente pe aril întinse, ·SUnt întctodmma·~ de unde:·Efectul lor 
asupra evaporării este.aşadar, destul de.nesmmificativ: ·. . .. · 

Împreună cu .peJiculele de u1a, ele J)Ot. awa·ariumite dette, totuşi, asupra· 
fluctuaţiilor temperaturii la suprafaJă Şi, astfel, asupra cmvecpei in atmosfera de 
deasupra şi din mare. Ele pot, ·de -~ influen,a mişcarea în stratul · furiită. 
Contaminarea nu înatineşte întotdeauna viteme de sdlimb local prin imrmJi. 
Ele pot avea efect opus. De exemplu, se pare ci ~ moleculelor de CO: 
printr-un substrat .molecular dm apă nu este afiid:atl, înga,enl,_prin rmcpile 
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chimice, dar că re.?.cţiile sunt acc.elerate când sunt prezenţi catalizatori pot1iviţi 
(Berger şi Libby, 1969). S-a arătat (Quinn şi Otto, 1971) că acesta poate să 
mărească rata de schimb prin interfaţă printr-o cantitate considerabilă. 
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. . >. ,. ·. j'.:J}t ,,\" .' .:'.' :,: . · .. ;;, ?· 
ECUAŢII FUNDA.\fENr ALEE .,. , . ,, . ':, JSISTEMELE oeEAN 

ŞIA™ns~ii.i' ·,. ' .·' 
. V tir~ ·,· .. ··,.•··-. k,·.-

Atmosf,[a :ş,~,.;'.~~~~:~~~,~ 
studiu! unui si~ ÎHţbogâ~)r1ţeJ.,-f,ar~ lijtjpr.a celalâ$'·~enţâ a 
arătat, ~ -~ . 'ci, re<..-unqâ~-extirideiii;·~or,dâmmce' apliC!bile 
atât la. atniosferă cât şi la ocan este lB1 exc:dent punct de plt.e:ate pentru studiul 
fiecăruia. 

Dacă un simbol conţine- 'doi sau· mai mul~''. ·ind)ir '" ".' 
tensor în paruewar tensorul unitate (Krond'er) esi:e;--· · · 

{
o i~k 

t5iA-= li=k · 
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Dacă avem I.Ul_ simbol cu trei indici, ca tensorul permutare anmci: 

. {1 când indicii SlDlt ciclici 
. &y1 = -1 când indicii nu sunt ciclici 

O când i = J ~ k (doi indici coincid) 

Vectorul vorliciiate_-~ definit prin 
~ - _ ov, ov1 ov1 
K•(VxV)= ţ şi <;1 •&~r-:-=--­. . -ax

1 
âx

1 
âx1 

Condiţiile în apropierea suprafeţei_ r:nării s~_,de obicei aniz.otrope şi de aceea se 
fac.e deosebire între direcţiile oriwntală şi verticală. 

Astfel: · V -vectorul viteză" orizontală cu compmentele u şi v pe 
direcpile x şi respectiv y 

w - vectorul ,ntm verticală (:) 

Simbolurile operatonlor vectoriali vor fi folositi ca să reprezinte numai operatorii 
din planul orimntal. 
Oe exemplu: 

- a, a, 
VJ'=-+-

• o/ ., ,-. 

,, . . . ,ii:·. . iA. .. ai a, 
/:;. • · , ',fţ•(Vx•~; ~,..--- ..;..,-:;:' 

. , .. , .. --~f!/.~ ~ .. •:, . .' ,.''.\ ' .. · ~:::\tj:'~:.(,: .. .f~J}:~-..;~_,_& ~-- 4'-.. 
\ Wr.:iJn :;,ffiiicf·st/"'· '· .. ~ - • vanatjile locale şi variaJllle 

co~'.l-~tiifbniw>' ' ",tfe fl.·l~ ii: • . •-~, . în ri,nnil 'caz variatia ~- fi -~~-~ ~· -- . ' , . ' ·. ' uayî.P) mi~ . p . .. . J" ,,,.,.._ 

m~s,l}t:ită- ptjtitr-~:~ ,. !;$te icpr~ ·pfin "'rivatil parţială în _timp. 
V~ pite tinor patatiiefo•-~ ·paiti~ei de ·fluid în depJasare·nu pot fi măsurate 
docâ~ printr~ senzor legat . de elementul de fluid ·şi care se deplaseaz.ă odată w 
acesta. 

O astfel de variaţie se va repreunta prin diferenţiala totală în timp: 
. d 8 8 8- iJ 

-- =-+v .,.........:9--,--+J'V+w- (3.l ) 
' . ' d# â I ;ik. ' .a: . . IZ . 

. . ,.. . -···: ' •·.i,' ' . ·. , . ·. 

Vom ecmşi'.d,eia în cele ce ·,umtc.t~ ,si~til ''~!atmosferă pentru care ·vom 
scriţ ·: ~fiile de bazi ca reiuÎtat ·al aplicării c.elor trei principii fizice: 

F'· ,• . • , . . 

comervarea masei. impulsului şi energiei. 
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3.2. Conservarea materiei 

Considerăm un element de fluid de masă wutate şi j(x; ,t) 1m câmp 
oarecare. Dacă dV(X) este volumul elementului de fluid, atunci pentru că masa 

se conservă în timp; 

Dar 

I d 
--(@1) = o adică 
Mdt 

ldp 1 ci 
--+---· '5V=0. 
p dt §V (11 

J1 d ] - a+> 2~tW dt (oY) = vv + & 
\ 

Idp ~ &w ap a 
-~+Vf'+-=Osau-+-(pv.)=0 (3.2) 
P c1t · az -at ax; ' 

Ecuaţia (3.2) arată că variaţia locală a masei în unitatea de timp este egală cu 
divergenţa lui pv; - care reprezintă fluxul de substanţă pe tmitatea de arie şi se 
numeşte de obicei impulsul fluidului. 

Dacăj este o propritt.ate oarecare (un câmp) al mwi element de .fluid, din 
(3 .1) şi (3.2)putern scrie imediat, că: 

dj o 8 
pdf= â (ef)+a;-(efv,) (3.3) 

t 

Ecuaţia (3.3) va fi des folosită în cele ce urmează 
În cazul undelor sonore şi perturbaţiilor care implică deplasări verticale de 

profunzime, v r7 este foane mic şi atunci ecuaţia (3.2) se simplifică. 
Într-adevăr, dacă considerăm că pentru perturbaţia cu extensie mare pe orizontală 
este satisfăcută ecuaţia echilibrului hidrostatic: dp = -pgdz, analiza scalară a 

- 0W 
ecuaţiei (3. 2) arată că V V este de acelaşi ordin de mărime cu az şi ca urmare: 

- aw av. vv +-=-·=O (3.4) 
&z axi 

sau, plecind de la wdele sonore, caracterizate, de viteza c„ putem scrie că: 

c2,= dp iar w = dz = -~ 
s dp' dt pgdt 

Deci I dp _ I dp. dp __ ( !1e)-I dz _ -g w __ w (3.5) 
p dt p dp dt ~dp · dt c: Ds 

Cu Ds se noteaz.ă, adâncimea şi reprezintă param.arul de scală al mediului în 
atmosferă Ds este aproximativ 8 km, iar în mare trebuie să fie mult mai mare 
ciecat cea mai mare adâncime a oceanului . 
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âw este de ordinul w, undeh este deplasarea verticală maximă {~lO"'s·1) . az . . h . . · · 
I dp .âw w . . da_,,_· _:___.,

1 
. • 1 dp O . . 

Aşadar --+-.. - = -, tar 1,4 .cot"" ..... este nuc, --➔ , şa aJungem la 
· · p dt .· az ·. D8 · ·. · · p dt 

ecuaJia (3.4). 
Relaţia aproximativă {3.4) este universal aplicabilă mării şi se păstrează în aer 
cu condiţia ca deplasările verticale să fie mult mai mici decât Ds. În stratul limită 
marin această ciondipe este satisfăcută. 

Atunci, dacă (V) este viteza D)~e (oriz.ontală) într-un fluid in<:ompresibil 
de adâncime D, limitată, integrarea pe verticală a ecuaţiei (3.4)determină ecuapa: 
· . . .. . I dD . 

· V<V>+--=O (3.6) 
D c1J 

Vitezele molecUl.eJor individuale afectează masa curentului nmnai prin viteza lor 
medie. care este identică . cu viteza fluidului ca un c.ontjnuum. · 

-Dacă majootitea moleculelor se mişcă într-<, anumită direcţie, această 
mişcare se observă · ca un flux de substanţă. Dimpotrivă, orice constituient 
individual dintr-un amestec pqate dmm în spapul ocupat de fluid, fără să existe 
lB1 flux net de masi . determinat de ceilalţi constituienp care se mişcă în sens 
contrar. Aceste iluxuri pot fi create sau distruse, de exemplu spume în atmosfera 
marină , care se creuă dar şi dispare prin evaporare. 

Să coosiderim q. - concemrafia specifică sau ftaqiunea masică a celui de-
al rHea ccnstituent al unui amestec. · 

p,,=q,,p, iar Lq,,_= 1 (3.7) 

• 
Dacă nu luăm în seaml procesul de sedimentare, ecuaţia de continuitate 

pmtru c.oinponnul din amestec va fi: · 
· a · · a aq,, 

ât (pq,.)=·- ax [pq„v, +dn,]+p ât . (3.8) 
. . . I 

Fluxul deosităpi p.;reprezmtat prin expresia din [] are două părti: 
a) un transport realizat prin adv«:pe (viteza cantinuwnului); 
b) 1m flux dn, realimt prin mişciriJe udmplltoare ale moleculelor. 
În absenta unor gradienp. puternici de presiune şi de temperatură. fluxul de 

difuzie moleculară este complet determinat de distribufia lui q„ în spaţiu. 

cin, = -pu,, âq • . · . . . (3.9) . ·. . ox, 
unde u. repremltă difuziwatea moleculari. 
Ultimul termen din partea dreaptă a ec:uafiei (3.8) repremu crearea locală a 
constituieotului n prin sdnmbiri interne de &zi. Când nu există transformări <ie 
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fază. ecuaţia (3.8) rescrisă, ţinând seama de (3.3) şi (3.9) devine, după împărţirea 
la p şi omiterea indicelui n: 

dq ::_!__i_(po aq)=O if; (3.10) 
d.t P ax1 âx.1 ax, 

Ecuaţia (3 .10) este fonna convenţională a ecuaţiei de difuzie într-un fluid în 
mişcare . Ea conţine implicit presupunerile că: dmsitatea nu se schimbă prin 
procesul de difuzie şi schimbările în concentraţia lDlui consdtuient nu afectează 
concentraţia altora. Aceste presupuneri sunt realiz.ate într-o bună aproximaţie în 
c:izui difuziei sau în ocea..11 sau de vapori de apă în aerul noros sau a poluanţilor în 
apă ş1 aer. 

Totuşi, când în amestec există transformări de :faz.ă, concentraţia unui 
constituient nu .mai este _ independentă în raport cu ceilalţi constituienţi. În acest 
caz, ecuaţia de continuitate implică o swnare peste top constituienpi din amestec: 

ra a } if LÎât (pqn)+ :l... (pqnvJ == LU„ :l.-2 (PJ,.) = O (3. ll) 
n I.. UA-1 li UA-1 

3.3. Conservarea impulsului 

Impulsul este un vector tridimensional. Pentru o viteză O, având 
componentele (u, v şi w), ecuaţia de mişcare poate fi scrisă sub formă vectorială, 
dar şi tensorială. 

Vectorial: 

dU - - 1 -,.- dt = -f KxU-,/VP +g+FR (3.12) 

Pentru deducerea ecuaţiei sub formă tensorială, vom considera un volum de fluid 
V(x; ), un câmp oarecare ./{x,, t) care caracteriz.eu.ă unitatea de masă şi lucrăm 
Lagrangean. 

d J 3 J 3 . f 
d.t 

pv1d x = pJ;d x+ a11dS (3.13) 
V(:r1 ) v(:r1 ) S 

Primul tennen din dreapta reprezintă toate forţele de volum, iar termenul al 
doilea forţele externe la suprafaţa volumului de fluid. Vom folosi teorema 
divergenţei şi rescrim ecuaţia (3 .13) sub forma: 

dv - aa 
f p-d I d3x == f pJ;d3x+ f :l...!i dS (3 .14) 
V ţ v S UA- j 
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Dacă amsiderăm că fluidul este într-un sistem în rotaJie, pentru care 
O..,,,~= O +fix,, ecuaţia (3.14) se va scrie: 

dv, oo" _ -. 
p dt =Ph+ ax -2EtlA:QJpv.t 

sau ecuaţia de mişcare completă sub formă tensorială: 
a > 00> _ a 

_ ât(pv, =-pâx -2&!/.0jv.t-ax (pv,vJ+poy-O'y) 
I j 

(3.15) 

Partea stângă a ecuaţiei (3.15) repremrtă variaţia locală a vectorului impuls. 
Primul termen din di:eapta reprezintă foqa gravitaţională care acţionează asupra 

unităpi de masă (f, a :: = g: 9 ,8 I;), iar 2&,,,01pv, repromită lorfa 

Coriolis (acc.elerapa inerţială care apare într-un sistem de coordonate care se 
roteşte). 

~ este paralel cu axa polilor şi are intensitate egală cu viteza unghiulară a 
2,t 

Pământului: 0= 
2
4h :=0~76•10-4s·l. 

Ultimul termen reprezintă convergenţa fluxului de impuls. Fluxul este un tensor, 
deoarece C'âmpul fiecărei componente a impulsului poate fi defonnat sau deplasat 
prin vitezele care au la rândul I« trei componente. 

Termenul flux de impuls are trei părp: 
a) Transportul impulsului pv,prin wctorul viteză al continuwnului. 
b) Presiunea p poate fi interpretată ca tm transport de impuls molecular prltt 
vitezele mol-ecular.e întâmplătoare. Cum mişcarea moleculară este izotropă, rară 
direcţii preferenţiale, această contribupe trebuie să fie invariantă la orice rotafie a 
sistemului de coordonate. De aceea transportul de impuls se reprezintă ptintr-Qn 
scalar multiplicat prin tensorul unitate St,-. 
c) Fluxul impulsului în ansamblu care este produs de mişcările moleculare 
întâmplătoare. Aceste mişcări tind să egalez.e top gradienţii şi t.oate diferentele 
dintre vitezele continuumului. 

Ca să exprimăm forja totală de vâscozitate F, (termenul al doilea din 
(3.13)), vom folosi ipoteza vâscozităţii, adică: un fluid ·perfect nu prezintă 
rezistenţă faţă de aqiunea defonnatiei, în timp ce într-un fluid vâscos apar 
tensiwli care tind să limitem distorsiunile. O legătură simplă între tensilme şi 
deformare o oferă ipote23 de vâsamtate, conform căreia tensiunea este 

proporpomlă cu vectorul de demrmape J : 
~ . - 1 -
d • (r · V)•V .:. -(Vx V)xr 

2 . 
(l.16) 

r este versorul normalei exterioare la un element infinitezimal care se mişcă 
local, cu fluidul. -
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Forta de vâscozitate care produce distorsiooarea moi element de arie dS, în 
vecinătatea wmi punct, va :fi de forma: 

2T)d ·dS 
unde l1 este coeficientul de vâscozitate dinamică. În esentă coeficientul de 
vâscozitate este o măsură a rezistenţei frecării interne fată de tendinţa de 
deformare a fluidului . 
Pentru aer la presiune nonnală şi t= 20°C, 11 = ,81 10·' daP, iar pentru apă este 
de 60 de ori mai mare. 
Ca urmare, forJa totală a vâscozităţii, care acţionează asupra vohnnului 
elementar de fluid, d3x se scrie: 

f pFd3x 
Y(.r,) 

in ipoteza unui coeficient de vâscozitate constant, aplicăm teorema lui Gauss 
relaţi ei: 

pF = lim -
1 f 2rid dS ~· lim f [2ri(r · V)V +ri(r x<;)]dS 

d3.r➔O pV S d3.r➔O S 

f pFd3x= f pVFdS 
Y(:ri) S 

Deci F=ri(2V2V +Vx~). 

Prin idrotificare cu termenul al doilea din ecuaţia (3 .13) rezultă că: 

- ( ou, °"1] 
a!i = 2ri(r · V)V = 2p\ox

1 
+ âx, (3.18) 

Pentru mişcările atmosferice la scară mare, coeficientul de vâscozitate se 
presupune că parametrizează transportul cantităţii de .~şcare al perturbaJiilor 
aleatoare la scară mică. Această parametrizare a-interacţiei mişcărilor la micro şi 
macroscară este realizată prin creşterea considerabilă a mărimii lui 11, faţă de 
valoarea sa moleculară. Aceata se face pentru a obţine o mai mare eficienţă în 
netezirea gradienţilor impulsului la scară mare. · 

Totuşi nu este corect să ne bazăm numai pe vâscozitatea moleculară ca 
singur agent de disipare a,impulsului; prin folosirea unei vâsco2'ităJ:i ''turbulente", 
mai mare, se obţin rezultate mult mai acceptabile. În cazurile În care calitativ, 
analogia empirică cu vâscozitatea moleculară pare corectă, este totuşi dificil să se 
precizeze valorile numerice ale vâscozităJ:ii turbulente. 
Întrucât în atmosferă, frecarea pare să acţioneze mai ales pentru a transfera 
impulsul oriz.ontal în impuls pe verticală, se acceptă expresia: 

- 1 ot 
F=--. (3 .19) 

pâz 
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cu t vector direcţionat orizontal, repremrtând forţa exercitată de de.asupra unui 
nivel dat, asupra aerului de sub acest nivel. El este deseori exprimat ca 
"forfecarea" verticală a vântului, ponderată prin coeficientul de vâscoz.itate 
turbulentă: . _ av 

't =t1- (3.20) az 
În general Tl depinde de ~ turbulentă, dar într-o atmosferă idealizată 
este tratat ca o constantă. Jn acest caz: 

. a2v 
F = u- (3.21) az2 

• 2 

Val ,..,....,.;..x "' . ~ .. turbul 1l 10~ cm di ~ d oarea cara\AN,l~\.4 a vascozrtătn ente este u= - = - -, a ca e 
p s 

I milion de ori mai mare decât coeficientul de vâscozitate pentru moleculele de 
aer. 
Aerul şi apa de mare, în condiţii naturale se comportă ca fluide nevâscoase, în 
măsura în care efectele vâscoasenu sunf de interes. 

Astfel, într-o bWli ap:ximapeise;: sc;e(: ovJJ} a2v, 
ax 0 11 = P ax2 + ax ax = pu ax2 (3 .22) 

j j I j j 

Se demonstrează, de asemenea că tensorul au este simetric, adică a 11 = crJI (vezi 
anexa 1). 
Ca unnare se desprind două conclum importante din cele precîzate anterior: 
- vectorul viteză şi tensorul impuls trebuie să fie perpendiculari pe interfaţa celor 
două fluide ne.miscibile cum sunt aerul şi apa; 
- la suprafaţa liberă, c.omponentde lor normale trebuie să fie z.ero. 
Aceste două cerinfe sunt amoscute drept condiţii de limită cinematice şi 
dinamice. 

Dacă L reprezintă caracteristica de scală a l.Dlei mişcări particulare şi V 
vitei.a sa caracteristică, ccntribupa la fluxul impulsului a vite1.elor continuumului 

ar fi de ordinul pU-, În timp ce contribupa vitezelor moleculare va fi p~U . 

:Raportul acestor doi termeni este nwnărul Reynolds . 
UL -

lle=- 3,23 · 
\) 

Numărul Reynolds se interpretează ca raportul dintre forţele inerţiale şi forţde de 
frecare. 

O valoare mare a numărului Re (Re>} 1) semnific.ă efecte vâscoase 
neglijabile în raport cu acceleraţia inerJ:ială . Regimul curgerii va fi în acest caz ca 
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cel al WUJi fluid nevâscos, mdifermt de vâscomate. AL-asta nu inseamnă d 
vâscoZ'itatea nu este importmd ca un (ultim) agent al disipării energiei cinetice. 
Vâscozitatea este importanti În regiuni unde scările de lungimi şi viteze sunt 
suficient de mici, ca numărul Re local să fie mai mic ca unitatea (Re« l). 

Ecuaţia de mişcare (clasică), Navier Stokes se poate obţine din ·ecuapa 
(3.15), dacă folosim ecuaţia de continuitate (3.2) penttu eliminarea diferenJdor 
densităţii: 

dv, l âp M> &v, 
af + 2.Eţ/iQJVl = --p fJx - fJx +U ~ 

I I j 

dvovl --
Dacă folosim relaJia: dt = ot +2 Vv2 +<; xv sau saisi; 

âv, · a (1 2) 

Vi OXJ = âx, . 2VJ +t:tf JV.t 

(JÎ. V')JÎ = {V/)+(KxV) a,~= K-(VxJÎ) 

(3.24) 

(3.25) 

ecuaţia (3.24) va avea o formă uşor diferit!: 

ov, a ( 1 2 p ~ &v, ' 
ot + ax, 2VJ +p+<l>j+Eş.t(<;, +2QJ)v.t -\) fJx2 = 0 

j .. 

(3.26) 

În ecuaţia (3.25) tennenul al doilea din dreapta •etintă o accderaJie 
perpendiculară pe vectorii vited şi vorticitate. Primul termen din dreapta 
reprezintă gradientul energiei cintetice pe unitatea -de masă. 
În ecuaţia (3.26) tennenul ~t 2.0,) numit •wrtiatarea absolută", 1băsoad 
rotorul într-mi sistem de ~<:arese ~ ro.pământul injurul axei sale. 

•Într-o. mişcare irotaţională. cei doi tennenî finali din ·ecuapa (3.26) 
dispar. în acest caz, ecuaţia (3.26) poate fi j11tegrată, dupi .introducem w.em 
potenţiale definite prin: 

a+ V•- (3.27) , .âx, 
Remltatul acesta inte.grăi:i este cunosaJt ca ecuapa Bemoulli: 

a+ +_!_v2 +p +♦ = ct. (3 28) ât2 1 p · _ . 

: (a 1 · 
•Dacă mişcarea este staţionară ât = O J, se poate obpne . o~ --i;-esM!·~ 

analoagă prin integrarea ecuaţiei (3.26) de-a lungul miei linii de curmt. A1 treilea 
termen al ecuaţiei (3.26), fiind nonnal la vited, şi care urmare normal la linia de 
curent, nu poate c.ont:ribui la integrare. 
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Termenul 
1 
ip~+p 0.2~ 

este numit presiune totală. Acest termen sumă · a componentelor statice şi 
dinamice, reprezintă presiunea care ar trebui măsurată printr-un traductor într-un 
punct al liniei de curent. 

•Efectele de rotaţie ale pământului şi gravitafia tind să introducă o 
direcţionare preferenţială în toate sistemele mişcării atmosferice cu excepţia 
acelora de scară. foarte mică. În a~t caz, este mai convenabil să se înlocuiasă 
reprezentarea tensorială prin cea vectorială într-un sistem de coordonate (x, y, z). 
Dacă j reprezintă latitudinea geografică, componentele vectorului de rotaţie 2.0j; 
(/, = 2.Qcoscp, f = 2nsincp) sunt z.ero în acest sistem. 

În noul sistem de coordonate ecuaţia (3.24) descrie: 

{ 
d ( 2 a2 îl - - -

p dt -tr\7 + âz2 )fV +pjKxV =-Vp 

{
d ( 2 &2)} - - âp 

p cit - l\_ V + azz w - Pfi . V = âz - pg 

(3.30) 

Contribuţia vitez.ei verticale la forţa.Coriolis a fost neglijată în a.-uaţia (3.30). 
În cele ce urmează vom rescrie ecuaţia (3.30) sub o formă avantajoasă 

studiului la interfaţa ocean-atmosferă. 
Pentru aceasta vom ţine seama că în mod obişnuit, distribuţia densităţii poate fi 
scrisă sub forma: 

p(x, y, z, t) = Po + ţi.(z)+ p'(x, z, t) (3.31) 

unde Po este densitatea totală mediată şi [po + p.'(t)] reprezintă distribuţia 
densităţii care ar putea exista într-un fluid stratificat stabil prin considerarea 
tuturor suprafeţelor de densitate egală, fără nici un schimb de masă între ele. 
Mărimea (po + p,') nu trebuie să fie confundată cu densitatea mediată pe 
orizontală, <p>, deşi uneori ele pot fi egale. 

P - P: + p' 1 (i tul 1· . -· sfc . . d „ entru ca -- << , m stra umtă atmo enc sau onun e m ocean, 
P, 

anomalia densităţii relative este de ordinul 10"3
), atunci este valabilă aproximaţia: 

lâp l â lâp' p'. 
-p & - g = - Po + ţi. + p' & (Po + p')- g = - Po âg + Po g 

sau altfel scris: Vp = Vp'. 
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Cu ajutorul ecuaţiei (3.32), în care tennenul ~ g = g' se nwneşte "graviklte 
' ~ . . · 

redusă" se poate rescrie sistemul de ecuapî (3.30) în Clllloscuta aproximaţie 
Boussinesq, foarte utilă în cazul sistemului ocean-atmosferă la inferlati-
Ca urmare ecuaţia de mişcare pe verticală (3.30), în aproximaţia Boussinesq se 
scrie: 

[;-{V'+!,)}-J,u={!: +g,) (3.33) 

Partea dreaptă a ecuaţiei (3.33) reprezintă portanţa neechilibrată. 
Pentru ecuaţia de mişcare pe oriz.ontală, vom introduce vitez.a fictivă 

Vg rezultat al echilib~ui dintre forţa Coriolis şi forţa de gradient baric: 

Vp+pjKx~=O (3.34) 

Ca urmare, scăzând ecuaţia (3.34) din ecuaţia mişcării pe orizontală (3.30) şi 
împărţind prin p, vom obţine: 

f d ( 2 ff )}- - - -l df - '\ "y + az2 V = - jK X (V - v,) (3.35) 

Prin analogie cu (3 .33), partea dreaptă a ecuaţiei (3.35) poate fi interpretată ca o 
forţă Coriolis neechilibrată. ,~~- -Când iŢ << l, fluidul tme în echilibru cvasigeostrojic. V, este vitez.a 

geostrofică. 

În cazul special al unui fluid de adâncime limitată care se mişcă cu o vittzi 
verticală uniformă, exprimăm ecuaţia de mişcare pe oriz.ontală (3.30), folosind 
ecuaţia (3.2~); sub forma: 

{ a - }- J l - p) -a, +(C. + f)k x v = -v\2V2 
+p +uV

2V (3.36) 

Din ecuaţia (3.36) se poate obţine ecuaţia vorticităţii, fie scriind ecuaţia pe 
componente şi derivând ecuaţiile mixte adică cea pe direcţia x în raport cu y cea 
de pe direcţia y în raport ru x, fie vectorial, aplicând ecuaf:iei (3.36). operatorul 

K x V() şi ţinând seama de identitatea vectorială (3 .25): 

. a - -
a,(. +V• V(C. + /)+(<'.;; + f)VV = uV2<'.;; (3.37) 
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Daci înlocuim VV din ecuaţia (3.6) ( VV +~:=O) şi considerăm că 
of = O, ecuaţia (3.37) devine: 
ât 

~(c; + J)- c; + f · dD = D!!_(c'.; + 1) = uV2{; (3.38) 
ât D dt dt D 

Ecuaţia (3.38) arată că în absenţa unei. mişcări verticale de forfecare, 
raportul vortici.tăţif absolute((;+ j) la adânci.mea Da miei coloane individuale de 
fluid rămâne constantă, în afară de cazul când vortici.tatea este difuzată lateral din 
coloană. Ecuaţia vorticităţii în această formă este folosită frecvent mai ales de 
oceanografi. • 

Termenii din partea stângă a ecuaţiei (3.30) nu sunt de acelaşi ordin de 
mărime. Care dintre ei domină sau care pot fi neglijaţi, depinde de scara la care 
se lucrează. Analiza scalară permite deci al~erea termenilor. 

3.4. Conservarea energiei 

Vântul şi curenţii oceanici au viteze mici în comparaţie cu vi~ sunetului . 
Energia cinetică coresplll12'Atoare acestor vitei.e este prea mică pentru ca 
presiunea dinamică să poată determina variaţii semnificative ale densităţii. 
Aceasta permite o tratare separată a celor două forme de energie: mecanică şi 
termică atât în meteorologie cât şi în oceanografie. 

Conversia energiei dintr-o formă într-alta se obţine mecanic în principal, la 
o scară relativ mare prin lucrul mecanic al presiunii în timpul destinderii termice 
şi la o scară foarte mică prin disiparea energiei cinetice prin vâscozitate. 

3.4.l. Ecuaţia energiei mecanice 

Ecuaţia energiei mecanice, care leagă variaţia locală a energiei cintetice 
totale pentru unitatea de volum, de convergenţa oricărui flux de energie cinetică 
plus disiparea şi lucrul mecanic al forţelor de presilUle şi al forţelor externe, poate 
fi obţinut în mod analitic prin multiplicarea scalară a ecuaţiei (3.26) cu vectorul 
impuls pv1• Produsul scalar elimină vorticitatea şi acceleraţia Coriolis care este 

un vector perpendicular pe viteză. 
Deci după un calcul simplu se obţine (anexa 1): 

a (1 2 ) a { (1 2 ) } av, acp . . - -pv =-- v -pv +p- -v a -s+p--pv -(3.39) 
ât 2 I 0X i 2 J • j !I 0X I OX. 

I ... . I I 
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După cum se observă, vectorul flux al energiei cinetice dintre ac.olade are două 
părţi : 

-prima parte reprezintă fluxul de energiei produs de presiunea totală (dinamică 
plus S""i..atică); 
-a doua reprezintă fluxu/ molecular al energiei cinetice totale. Adică, vâscozitatea 
transferă impuls, şi orice impuls este întotdeauna asociat cu energia cinetică. 
Acest fl ux de energie vâscoasă este relativ redus şi poate fi neglijat în studiile de 
interacţie aer-mare. Viteza de disipare a energiei pentru unitatea de masă, prin 
vâscozitate se obţine din (vezi anexa 1): 

au ov1 = cry ov1 = _!_P ( âv1 + ov1 J2 = pe 
ax/ ax} 2 \ax, ax} 

Următorii termeni din ecuaţia (3.39) reprezintă lucrul mecanic: 
0V 

a) în timpul destinderii: p a}: şi 
I 

b) datorită gravitaţiei, în timpul deplasării verticale: pv1 ! = pwg. 
I 

3.4.2. Ecuaţia energiei termice 

Ecuaţia energiei termice la echilibru se poate deduce, pornind de la 
principiul I al termodinamicii. 

Energia totală a wuri element de fluid de volum dat este: (~
2 

+ e) cu 

e = cvT, energia internă. 
Considerând elementul de volum Lagrangean, se deduce că: 

de -pdt = -pVV + pq 

1 - da 
şi folosind ecuaţia de continuitate p V V = dt, se obţine: 

dT da 
C -+p-=i.J 

V dt dt 
cu pa= RI', ecuaţia termică de stare. 
Ca urmare, se obţine ecuaţia termodinamică: 

dT dp . 
C --a-=q 

P dt dt 
(3.40) 
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unde q reprezintă ~ermenul sursă şi este fonnat din doi termeni: Wlul care 
reprezintă efectele diabatice pure - radiaţia, convecţia şi variaţia de căldură 
asociată transformărilor de fază şi altul care reprezintă încălzirea produsă prin 
frecarea care este dependentă de forţa de vâscozitate·. 
Dacă vom considera sistemul în absenţa frecărilor, atunci, explicitând q, se 

obţine: 

1 
Tds = C dT- -cip- :r:µ dq 

P_ p n " n 
(3.41) 

unde s este entropia specifică, cp - ~cura specifică la presime constantă şi µ,, 
potenţialul chimic. µn reprezintă energia necesară introducerii unei cantităţi de 
masă dintr-o substantă nouă în sistem. 

Entropia aerului sau a apei poate fi modificată nwnai prin transport 
molecular şi prin radiaţie. Dacă se consideră transformările adiabatice 
(s = const.) şi dacă compoziţia rămâne neschimbată (dqn = O), primul principiul 
al termodinamicii se simplifică: 

pcpdT = dp = c;dp (3.42) 

· . 1~ w ~ 
unde c, este viteza smetului. Aşadar, din-:- dt = -D şi g' = -g se deduce 

P s Po 
că într-un fluid stratificat, wi element deplasat adiabatic va implica o variaţie a 
portanţei dată de: 

dg' =..!..~(p- p;)={(.!_)2 L_L op; 1 =N2w (3.43) 
dt Po dt c • Po Po â r 

N2 
- frecvenţa Brunt-Văisălă, este frecvenţa cu care llll element de fluid ar oscila 

în jurul poziţiei sale de echilibru, într-un fluid nevâscos şi în care densitat~ scade 

lini ~ vi . (dp o) . ar cu ma p.rnea dz < . 

Termenul (.!.-)
2 

L reprezintă compresibilitatea, care este neglijabilă atât în 
c. Po 

oceane cât şi în stratul limită atmosferic. Ca urmare, se justifică foarte bine, 
aproximaţia 

(3.43) 

În cele ce urmeaz.ă vom considera cazul în care transformările au loc la presiwie 
constantă. Ecuaţia termodinamică a energiei (3.40) se va scrie: 

dT dp · · · (3 44) cP dt-a,dt = q+q1 . 
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dp ap - av, 
- = -+V(pV)=O+p­
dt ar ox, 

q = aV ·(-R + kVT)+q,,,..uk/llZD =aV •(-R+kVT)+~ µ,. 1 
âv 

4, se deduce ţinând seama de tensorul tensiunilor q1 = ax'. crtJ. S-a utilizat un 
J 

postulat confonn că~a, cu excepţia efectelor de frontieră, orice pierdere în 
energia cinetică ca urmare a efectclor de frecare este compensată exact de un 
câştig în energia internă . Astfel, trebuie să avem întotdeauna q1 >o . Notând că 

cr !i este un tensor simetric, ecuaţia termodinamică a ecuaţiei (3 . 44) devine: 

dT 1 av; . 1 a ( ar) ~ dq" av, I 2 a 
cp dl -pp ax, =pâx, -R+k ax; +:-µ,, dt+cry axj -2v1 ax, (pv,) 

sau 
A B 

dT I 8 ( ar) dp" 1 8Ri âv, 
cP-=-- pcjc - +Lµ,,-+E----+p-

dt p axi . ax n dt p ax, ax, (3 .45) 

Aşadar , partea dreaptă a ecuaţiei (3.45) reprezintă încăl:tirea neadiabatică 
produsă prin: - convergenţa Wlui flux molecular de căldură sensibilă (A); 
- disiparea prin frecare (e); 
- transformările de fază (B); 

- convergenţa unui flux net de radiaţie ( - ]_ ~ ) . 
pâ, 

Conductivitatea termică, k are dimensiunea L2T1 ca şi vâscozitatea cinematică u 
sau di fuzivitatea. 

inu-un fl uid incompresibil pentru care nu există radiaţie şi schimbări de 
fază , ecuaţia (3.45) se reduce la ecuaţia clasică a transportului de energie (difuzia 
energiei ). 

ar ffr 
-=k-
8t ax2 

I 

av 
Dacă fluidul nu este în mişcare, din ecuaţia (3.45) dispare termenul p-

8 
1 

. 
r, 

(3.45) 

Raportul fluxului de căldură · produs prin vitez.ele continuumului la cel 
produs prin inducţie moleculară se estirnea.ză prin numărul Pec/et P,: 

p =UL 
, k (3.46) 
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30°C; la apă, la presiW'lea atmosferică nonnală, variază pentru acelaşi domeniu al 
temperaturii de la 0,0013 la 0,0015 cm2s-1

. 

Cele mai mici viteze observabile sunt de ordinul .I cm s-1
. Aşadar, cu excepţia 

fenomenelor de scară extrem de mică, numărul Peclet în natură, este întotdeauna 
mare. Dacă compoziţia unui sistem variază în spaţiu şi timp, fluxul molecular al 
căldurii sensibile nu poate fi precizat riguros numai prin gradientul temperaturii, 
pentru că el depinde slab, de gradientul concentraţiei. Din acelaşi motiv, 
dependenţa slabă a fluxului de difuzie de gradientul de temperatură, ecuaţia 
(3.9) nu mai este valabilă. . 

Această cuplare a fenomenelor moleculare joacă un rol important în teoria 
proceselor ireversibile; în cazul interacţiei aer-mare, în stratul subţire al interfeţei, 
unde diferenţa de temperatură dintre mare şi aer este mare. 
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CAPITOLUL4 

ACTilJNEA V ÂNTULill ASUPRA MĂRII 

Atmosfera şi oceanul sunt intim cuplate şi reciproc interactive. Totuşi, 
transferul energetic între cele două medii este predominant unidirecţional, prin 
faptul că energia cinetică este transferată semnificativ numai de la aer la mare, 
iar fluxul de vapori de apă şi căldură sunt în cea mai mare parte direq:ionate de la 
mare la aer. Înainte de a cerc.e:ta- c.omportarea vântului în detalii la suprafap 
mării, vom prezenta câteva informapi legate de suprafaţa mării în relaţie cu 
vântul. 

Perturbaţiile mai mult sau mai puţin periodice ale suprafeţei mării, iniţiate 
de cauze atmosferice, scismic.e şi astronomice, determină şi cuprind peroade de la 
10-2 s la 105 sec (Munk 1951). Energia este concentrată în undele gravitaţionale 
obişnuite (perioada 1-30 sec) şi în maree (perioada 12-24 ore). Tabelul 4.1 şi 

Fig. 4.1 prezintă oo posibil aranjament care este analog cu benzile spectrului 
el ectromagnetic. 
Tab,J/ 4.1. O clasificare a undelor oceanice de suprafaţă prin perioadă sau frecvenţi 

Numele undei 
Perioada( sec) Banda ele ftecvenţi(cps) 

Capilaritate o 1 X 10-l 00 1x1ot 

Ultra gravitate } X 10-I 1 x10° 1 x Iot lxl0° 

Gravitaţie 1 ~ 10° 3 X lot } X }0° 3,33 X 10-2 

Infra gravitaţie 3 x101 3x1<>2• 3,33 X 10-2 3,33x10-3 

Perioada hmgă 3 x l02 8 64 x 10
1:· 

' 
3,33 X 10-J 1,16xl0-5 

Telurice 8,64x l04 co 1,16 X 10-! o 

* ~ minute: ** = 24 h 
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ă. 
'-119 
Q) -
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I 
14 • I Gnlvl •I 

10 10-2 10· 10 

Frecvenţa (cicli pe secunda) 

Fig. 4. 1. Repnou.mtarea schematici a energiei conţinute în undele de suprafaţă ale oceanului 
(după Kinsmm, 1965) 

Curba care repremttă valorile energiei confinută în undele e suprafaţă ale 
oceanului nu este rezultatul unor măsurători ci ·o apreciere după spectrui puterilor 
(Kinsman, 1965). Figura sugerează că domeniul undelor gravitaţionale dirijate cfe 
vânt conţine mai multă energie decât oricare altă bandă. 

Cele mai inter~ pentru marinari şi cercetătorii de coastă s1m midele 
gravitaţiooale dirijate de vâm. - "valurile mării• · 

4.1. Undele genente de vânt 

Din impulsul transferat de la aer la mare, nwnai o parte cantitativ redusă 
este utilizată în mod direct în crearea curenţilor marini~ cea mai mare parte 
creează undele gravitaţionale de suprafajă (Stewart, 1974). Cât din impuls este 
implicat în generare a undelor este greu de stabilit direct, datorită mişcărilor car~ 
fluctuează rapid in stratul limită. Cele mai multe probleme legate de interpretarea 
observaţiilor instrumentale şi operaţionale inerente în cerc.etările empirice di.., 
stratul limită sunt deschise in ceea ce priveşte estimarea fluxului impulsului aer-
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mare cedat pentru generarea undelor de suprafaţă. Mecanismul prin care 
impulsul este transferat de la vânt sau tmde la curenţi este aproape necunoscut. 

4.1.1. Clasificarea undelor generate de vânt 
V alurile formate de vânt pot fi clasificate în trei tipuri: 

~ mare de vânt; 
- hulă marină; 
- brizanti. 

Valurile fonnate şi menţinute de vânt se numesc mare de vânt, în timp ce, 
cele care scapă de influenţa vântului care le-a generat se numesc hulă. Marea de 
vânt în mod obişnuit este de perioadă mai scurtă (frecvenţă mai ridicată) decât 
hula marină. Al treilea tip de val generat de vânt este reprezentat de valuri de 
resacă sau brizante, care apar în apropierea ţărmului când viteza valului scade. 
Terminologia folosită în descrierea unui val este simplă şi în Fig. 4.2 am 
reprezentat tm val ideal. 

Deplasarea 
particulelor de apă 

L 

C 
---+==-------.----------::::=--t-::.:cn:astă 

H 

depresiuni b 

Fig. 4.2. Schiţa caracteristicilor importante ale valurilor şi a deplasării particulelor de api. 

În această reprezentare simplificată, L = h.mgimea valului (ltmgimea de 
undă); T -· perioada valului = intervalul de timp măsurat în secunde în care cele 
două creste succesive de val trec prin dreptul unui pWlct fix; H - înălţimea 
măsurată pe verticală, dintre creastă şi depresitme; c - viteza valului; c = l /T. 

În apa adâncă avanseaz.ă numai forma valului, apa însăşi deplasându-se 
înainte foarte puţin. Desigur că toată lumea a observat o mişcare ritmică de 
coborâre şi ridicare a unui mic obiect sau a bărcii la trecerea valului. Fonna 
valului se transmite pe orizontatală, de-a lungul suprafeţei apei, dar obiectul sau 
barca n-au mişcare pe orizontală. Prin urmare, când se discută deplasarea 
valului, trebuie să se facă distincţie între propagarea formei valului şi deplasarea 
particulelor de apă. Adică se deplaseaz.ă energia nu şi materia. 

Când valurile se formeaz.ă în apa adâncă, particulele de apă de la suprafaiă 
descriu o traiectorie orbitală, de forma unei elipse verticale a cărei axă mare 
corespunde cu înălţimea valului . Deoarece participă simultan numeroase 
particule de apă, care în acelaşi moment ocupă diferite poziţii pe traiectoria lor, 
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se va forma un val alungit ce pare că avansează din cauz.ă că mişcarea orbitală 
continuă . 

Înălţimea şi perioada valurilor generate de vânt depind de trei factori: 
-1 ° viteze vântului~ 
-2° durata sau timpul de acţiune a vântului; 
-3° priza sau întinderea zonei marine asupra căreia acţioneaz.ă masele de aer în 
mişcare. 

Efectul absolut al acestor factori nu este suficient lămurit dar există relaţii 
intre aceste mărimi, relaţii cunoscute şi utile. Cea mai obişnuită caracteristică a 
undelor gravitaţionale este neregularitatea lor, care este foarte pronunţată la 
marea de vânt, dar mai puţin prommţată la hulă. Când valurile "mare de vânt" 
părăsesc aria unde au fost generate şi unde se aflau sub influenţa imediată a 
vântului, valurile cu perioadă mai lungă şi viteze mai mari depăşesc valurile mai 
mici şi mai lente. Astfel, valurile vor fi mai uniforme, cele cu dimensiuni simiJare 
având tendinţa de a se deplasa paralel, datorită vitezelor lor asemănătoare. 
Acestea sunt valurile de "hulă" . Deplasându-se din ce în c.e mai mult de regiunea 
generatoare, valurile de hulă cresc ca lungime şi perioadă, dar pierd ca înălţime. 
Un anumit tip de val poate să traversez.e w, întreg ocean. W. MWlk şi 

colaboratorii de la Institutul Oceanografic Scripps au observat valuri generate în 
largul µnnului Noii Zeelande care au traversat Pacificul, spărgându-se pe coasta 
Alaskăi. 

4.2. Apariţia şi propagarea undelor de suprafaţă . 

Undele în fluide rezultă din acţiwiea forţelor asupra particulelor de fluid 
care s-au deplasat din poziţia lor de echilibru. Forţele pot fi de mai mult~ feluri : 
de compresibilitate, gravitaţie, rotaţie sau electromagentice. Undele de gravitaţie 
se propagă orizontal şi pot exista numai dacă fluidul are o suprafaţă liberă şi o 
discontinuitate internă în densitate. 

Aceste unde se caracterizează prin mişcarea particulelor de fluid în plan 
vertical (vezi Fig. 4.2), perpendicular pe direcţia de deplasare a widei (forţa 
acţionea?.ă în plan vertical). Se mai numesc şi w,de transversale. Mecanismul de 
propagare al undelor de gravitaţie este mai uşor de înţeles prin considerarea unei 
perturbaţii la suprafaţa liberă a unui fluid incompresibil, ca apa. 

Presupunem ca în Fig.· 4.3 că există o depresiune la suprafaţa liberă, 
c.entrată în origine (.r = O) la momentul t = to. 
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x=O 
Fig. 4.3. Propagarea undei gravitaţionale de suprafaţă printr-o depresiune de la momentul t = to. 

Astfel, la momentul t = t1, vor fi depresiuni de ambele părţi ale perturbaţiei 
iniţiale. Încă o dată, gradienţii oriz.ontali de presiune, neechilibraJi vor determina 
acceleraţii în depresiuni şi rezultatul va fi propagarea perturbaţiei în afară, 

datorită convergenţei orizontale care alternează cu divergenţa în coloanele 
individuale de fluid. 

4.2.1. Teoria generală a undelor În fluide 

Undele armonice tind să fie generate în fluide perturbate ori de c.âte ori 
interacţiile I).elineare şi efectele nelineare swrt: mici. 

Ţinând sema de aproximaJia Boussinesq şi nesemniticaJia componentelor 
verticale ale forţei Coriolis ecuaţiile de mişcare se vor scrie: 

( a - f 1 · --+jkx +-Vp'=F 
Bt Po 

aw 1 ap' 
-at +--+g'=F. 

Po az 
i\1ărimile F, F, sunt termenii forţă care în acest context reprezintă nu numai 
gradienţii de presiune şi vâscozitate impuse din exterior, dar şi interacţiil~ 
nelineare care includ forţele de presiune Reynolds. DiferenJierea ultimei ecuaţii şi 

l. · I · Bg' · ml · · (3 3") dg' N2 d · V e 11111narea w - cu aJuto ecuaţiei . 1. : -d = w, etemuna: 
& . t 
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tmde Fr reprezintă produsul vitezelor oriz.ontale şi ~adienţii p', precum şi ori~ 
p 

efecte neadiabatice care n-au fost considerate în ecuaţia (3.33). 
Sistemul ecuaţiilor de bază se scrie:. 

ou a (P') at -jv+ âx Po =F„ 

fu+-+- f!_ =F · av a ( ') 
ar 8y Po Y 

ou âv âw 
-+-+-=O 
âx ay fJz 

( ff 2 } a[ a (p')] aFr -+N +--- -- F a12 
· at az Po - ar - T 

(4.1) 

În cele mai multe cazuri, soluţia generală a ecuaţiei (4.1) poate fi exprimată 
printr-o sumă de termeni de fornia: 

[u; v; p']=[cu:(x, f); vn•(x, f); P,;(x, f)]..!_aa 1 n(z)•el{li--<DI) 
n z J · · (4.2) 

w = w:(x,t) 
n = numărul de tmdă pe direcţie verticală; 
k = numărul de tmdă pe oriz.ontală lk f = /2 + m2 

Sumarea se realizează peste toate valorile posibile ale lui n. x este adimensional. 
Soluţia (4.2) are caracterul tmei unde armonice orizontale, progresive, dacă 
variaţia relativă a amplitudinilor vitezei faţă de hmgimea de tmdă sau o perioadă 
a undei este mică: 

Vln(V*, W) << k ! In(V*, W) ~<ro (4.3) 

Când soluţiile (4.2) stmt introduse în partea omogenă a setului de ecuaţii (4.1), 

toţi termenii din primele trei ecuaţii vor conţine factorul : care se scoate în 
factor. În ultima ecuaţie dependenţa de z se elimină, considerând că z,, şi n 
satisfac ecuaţia: 
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ifx. 2 az2 +n _X,. = O (4.4) 

Amplitudinile cu steluţă din ecuaţia (4.2) sunt constante dacă funcJ:iile de fortă 
sunt zero. Substituirea lor în partea omogmă a Sttului de ecuapi (4.1) determină 
un set de ecuaţii algebrice lineare dacă N şif sunt constante. 

O soluţie netrivială a acestui set este posibilă m.unai dacă determinantul 
coeficienţilor este zero. Dacă notăm cu l şi m numerele de Wldă pe direcţiile x şi y 
(Ic'= f + m2

) se obţine ecuaţia frecvenţei: 
-im - f ,_ O ii · 

O im 2{ 2 2 2Jk)2 2} n O =-icon . ro ~(!v. . -ro.!.;.;; -~ f . = 0(4.5) 
f -iro 

im 

o O N 2 ._ro2 icon 

Ca urmare se obţine că : 

N2 2 
2 -ro k-2 

n=~-r ~~ 
Structura perturbaţiei depinde de semnul_ lui ,r. La µn,deie '.• la suprafaJa 

mării f << 1. Forţa Coriolis este nerelevantă ip ac.est ţaZ, cd p~pn într-o primă ro •. . 

aproximaţie. Când/= O, după substituirea ~J:iei _ (4.6}: in ecuaţi~ . (4.4)o se 
obţine: 

ifx -k2{1-(N)2}..; = .. o .... • az2 . ro ,., ,. ... . (4.7) 

Ac.eastă ecuap.e este hiperbolică ori de câte. ori (:J < I. În ~ ; caz, 
. 

amplitudinea perturbaţiei variază exponenţial de-a hmgul verticalei. 

O structură diferită se obţine când (: J > 1. Aceasta este tipică pentru 

perturbaţia dezvoltată relativ mult pe oriz:ontală şi ca urmare pentru Wl raport de 

(D)2 
'_ 

aspect L ~ kD < < 1. In acest caz, preshmea este hidrostatică, ceea ce 

âw 
înseamnă că & este neglijabilă în ecuaţia de mişcare pe verticală. 

82 w 
Lafel, at2 înecuaţia(4.l). 
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· I (N)2 

Cu ro < 1 şi -;- >> I, 

. · k2 .(N)z 
n2 =Nz z z = -

ro - / c&. 
(4.8) 

tmde Cs are dimensiunea unei viteze. 
Soluţiile ecuaţiei ( 4. 4) nu sunt trigonometrice. Perturbaţia este proporţională cu: 

· e1<ii+m-,> (4.9) 

care presupune o componentă care se·propagă vertical. 
Într-tm fluid cu adâncime limitată D, mărginit de suprafeţe plan orizontale, 

numărul de undă vertical tr.ebuie să fie o valoare proprie care să facă w z.ero la 
margini. 

ND n)J=-=.rn (s=l, 2, 3, ... ) 
cs . 

(4.10) 

"s" reprezintă "modul". soluţiei şi este un număr întreg. Dacă eliminăm n între 
ecuaţiile (4.8) şi (4.10) se stabileşte o relaţie de dispersie între w şi k pentru 
undele interne inerţiale, gravitaţionale în fluide cu stratificare constantă. În cazul 
Wlei stratificări verticale variabile, N = N(z), parametrul cs - constant, satisface 
condiţia de cuantificare: 

Dn
8 

=sii=_!_J N (z)dz (4.10) 
c8 

aşa cum a arătat de exemplu Hasselmann (1970). lntegrala ·(4. 10) se extinde 
peste tot domeniul fluidului. · 

4.2.2. Câmpul vitezelor undelor de amplitudine mică 

Undele de suprafaţă furnizează cea mai obişnuită demonstraţie a interacţiei 
aer-mare. 

a. Soluţia generală- a ecuaţiilor lineare de mişcare 

Dacă feste vectorul număr de Wldă, cu valoare absolută k, abaterea 

:;{ x, t) a suprafeţei mării de la nivelul său mediu se poate repre7.enta prin partea 
reală a seriei: 

(4.11) 
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sau prin integrala Fourier corespWl.Zătoare. În general, amplitudinile A1 nu swlt 
constante. Într-adevăr, când privim de sus suprafaţa mării, observăm apariţia 
unor creste !!Oi de unde în timp ce altele dispar. LăJ:i.mea acestor creste, rareori 
este mai mare decât de două sau trei ori distanţa dintre creste. Aparenta tranziJie 
a câmpului de unde sau se datorează numai interferenţei trenurilor de unde de 
frecvenţe şi direcţii diferite, dar şi variaţiilor fazelor şi amplitudinilor undelor. 
Observaţiile arată că mişcarea asociată cu deformarea suprafeţei (ec.(4.11)) este 

aproape irotaţională ~i că (~J << 1. 

Se va arăta mai jos că produsele componentelor vitezei sunt neglijabile 
într-o primă aproximaţie, cu condiţia ca panta suprafeţei, V; să fie pretutindeni, 

mică. Ca unnare, mişcarea poate fi reprezentată prin soluţiile (4.2) ale setului de 
ecuaţii (4.1) cu condiţia suplimentară (4.4). Când ne raportăm la undele de 
suprafaţă, densitatea în fiecare din cele două fluide se consideră constantă; N şi g 
au caracterul :funcţiei delta care este z.ero peste tot cu excepţia interfeţei . Deci din 
ecuaţia (4.6) rezultă că n = ik. Ecuaţia (4.4) scrisă pentru cele două fluide, 
separate, este: 

Ca urmare, putem scrie soluţia (4.2) astfel: 

- - ax - i&x V=U(z)+V~ =U(z)+-2 -
ut k oz 

a2 
w=-~ az-

X ~ . 
k2 ot =-,x 

p' p'(t) 
-=---
Po Po 

â 
• âtâz 

p'(t) (I) &x 
=--+--

~ k
2 oz 

(4.12) 

(4.13) 

Expresiile (4.13) satisfac sistemul (4.1) pentru f=O. Ultimele egalităţi 
aproximative devin exacte dacă AA: = ct. Deşi în ( 4.13) am omis indicele k pentru 
prescurtare, se înţelege că ecuaţiile precedente se aplică unei componente Fourier 
individuale. Vitezele supt compuse din suma terenurilor de forma (4.13). 
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b. Condiţiile de limită 

Viteza verticală perturbatorie trebuie să dispară la înălţime finită. Dacă se 
consideră baza mării plată, la o adâncime z = - v; viteza verticală trebuie să fie 
zero: 

w ➔ O z ➔ oo 

w=O z=-D 
La suprafaţa mării, vitezele normale în aer şi în apă trebuie să fie egale cu 

viteza cu care se deplasează interfaţa. Dacă panta este mică, viteza normală poate 
fi aproximată prin viteza verticală. Atunci , pentru ambele medii vom avea: . a; 

at /1::S w.~ /1::S w,..o 

Ecuaţia complementară (4.12) este exponenţială. Integralele particulare care 
satisfac condiţiile de limită în aer (z > O) şi în apă (z < O) sunt date de: 

(xa).1:::: e-~ 
_ shk(z + D) (4.14) 

(x,.)1 = shkD 

Dacă introducem (4.14) în (4.13) se observă că vitezele perturbaţiilor orizontale 
au semne opuse la cele două fete ale interfeţei (z = O). Disc.ontinuitatea în vitez.ă 
s-ar putea să apară numai într-o mişcare complet nevâscoasă. Considerarea 
vâscozităţii conduce obligatoriu la o corecţie a vitezei. 
Viteza verticală la interfaţă este continuă şi proporţională cu: 

X .. (~)= X,.(O) = Xa(O) = 1 

4.2.3. Cancteristicile fi:Eice ale undelor de suprafaţă 

a. Rslaţia de dispersie 

Din definilia vitezei potmpale (v, =:,')într-o mişcare irotapooală ~ din 

ecuaţia (4.13) se deduce că viteu perturbaţiei este preciz.ată prin gradientul 
vitezei potenţiale: 

♦ = f♦1 = f fz{:-:). (4.15) 

Cu: ţ(i, 1) şi x,(ţ(t)) 
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Când ecuaţia (4.15) se introduce în integrala Bemoulli: : +½ vJ +: +ci> =·ct, 

şi rezultatul îl aplicăm unui element de fluid de apă imediat sub interfaţă se 
obţine: 

{P.tf,{°;; .:,~), +p,+gp,zt = 

= p„L{-: (ro2ţ)tcth kD+ gţt }+ p,.(;) = p,.(O) (4.16) 

(~ - are directia normalei de suprafaţă) 
În aer, în acelaşi mQCI vom obţine: 

. Paf{:(ro2ţ)l+gţ1}+Pa(ţ)=p0 (0) (4.16') 

Presiunea pe cele două feţe ale interfeţei poate să variez.e numai din caw.a 

tenfilwui superficiale ( Lip = {~ + ~)" -ov•~J 
p,.(ţ)- Pa(ţ) = -aV2ţ = crLk2ţl 

l 

z = ~ (x y) care se abate uşor de laz= O 
Dacă scădem ecuaţia (4.161

) din ecuaţia (4.16) obţinem: 

"'11 2 . 2L -t li(p„cth kD+ Pa)roA -(p,. - P .. )g-crk ft = o (4.17) 

Această rela~e este satisfăcută dacă { } este z.ero, pentru fiecare componentă 
Fourier luată separat. Ca urmare, din condiţia p,, >> Pa, se obţine: . 

ro 2 = k (p,. - pJg+crk
2 

k (1 + crk
2 

Î,h kD = kg.th kD (4. 18) 
· p„cthkD+pa . ~ p„gJ 

Ecuaţia (4.18) este de baz.ă pentru dispersia Wldelor de suprafaţă în apa de 
adâncime D. Simbolul 

(4.19) 

a fost introdus pentru abreviere. El reprezintă o acceleraţie asocială cu tendinţa 
atât a gravitaţiei cât şi a tensiunii superficiale de a restabili suprafaţa de echilibru 
plană şi orizontală. 
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b. Modificarea amplitudinii undei 

Relaţia de dispersie (4.18) este exactă mnnaj dacă amplitudinile A1 sunt 

constanteD -e1 . -· . a'ţ 'ţ . aca e vanaza m timp, operatorul at ~ = -iro~ este înlocuit cu: 

a; ( 1 aA \, -. ( a ) at = A ai-iro r= e'(C-flll) at -iro A(t) (4.20) 

Folosim acest operator în ecuaţia (4.10) cu c.onsideraJii}e din ecuaţiile 
( 4.17) şi ( 4.19) şi obţinem: 

1 •cfi >{ { ii â. ) } 1 f-,;e' -- (cth kD ât2 -2iro ât -al +kg. · Âk(t) = Pw {pc(O)- Pa(s>} (4.21) 

Forcingul unei tmde lineare nevâsc.oase se ~e că se datoreşte diferenţei 
de presiune din partea dreaptă a ecuaţiei (4.21). Tn teoria clasică a undelor s-a 
presupus că presiunea aerului la interfaţă pa(~) a fost constantă şi egală cu p(O). 
Ca unnare, partea st..ângă a ecuaţiei (4.21) trebuie să fie de asemroea z.ero şi 
aceasta se poate numai dacă tennroii din swnă sunt unul câte unul zero pentru 

8A 
toate valorile lui k şi t. Terme.nul care conţine 8t este în cuadratură cu top 

ceilalţi termeni. El are valoarea zero şi trebuie să rămână zero pentru orice fuz.ă 
• 8A 

particulară. lnseamnă că 8t = O pentru p(~) = p(O). 

&A 
Diferenţialele de ordinul al II-iea, -

8 2 sunt de asemenea identic zero. Aceasta . t 
înseamnă că amplitudinile widei trebuie să rămână constante, ca şi când nu ar 
exista nici un forcing. Pentru restul capitolului vom c.onsidera presupunerea 
clasică : p(s) = p(O) ca fund satisfăcută deşi- ne vom folosi şi de ecuaţia completă 
(4.21). 

c. Raportul de aspect 

Factorul th kD din ecuaţia (4. 18) este egal cu raportul amplitudinii vitezei 
verticale la amplitudinea vitezei orizontale la interfaţă şi poate, de aceea, să fie 
considerat ca o măsură a raportului de aspect. Protru adâncimi mai mari decât 
jumătatea llllei lungimi de undă kD > 1t, rezultă: 1- th kD < 0,004. 

Ca unnare, pentru astfel de adâncimi: 
chk(z+D) tz 

X = =e 
"' shkD 
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Relaţia de dispersie ( 4.18) devine foarte simplă: 
- 2 ro = g.k (4.22) 

Undele la care se aplică relaţia de dispersie (4.22) sunt nwnite unde scurte sau de 
apă adâncă. Toate undele generate de vânt la suprafaJa desd:lisă a mării intră în 
această categorie. În ariile de coastă la undele de suprafaţă (şi pentru anwnite 
unde interne), raportul de aspect poate deveni mic. 

Când 2kD < 1, aproximaţia th kD ~ kD implică o eroare mai mică decât 
8%. Aceasta conduce la relaţia de dispersie: · 

·, oJ- = g.J?'D (4.23) 
Componentele unda caracterizate prin această relaţie sunt demunite unde 

lungi sau mtde de suprafaţă ale apei. Deci se poate spune că undele lungi au 
raport de aspect mie şi trebuie să satisfacă aprorimaţia echilibnd&d hidrostatic. 
Perturbaţia presiunii statice asociată cu defonnarea suprafeţej este transmisă, în 
ac.est caz, fimdului mării. Perturbaţia presiunii la fundul mării produsi de undele 
apel.or adânci este z.ero. 

Componentele undei caracterizate prin 21t > 2kD > 1 pot simfi bua, dar 
ele transmit numai parţial perturbapa presiunii statice. · 

d Vitezele de fază şi gnq, 

Componenta vitezei de rază are aceeaşi din,cpe ca ·vectorul număr de undă 
- O) . 
k . Intensitatea sa c = k în apă adâncă poate fi obpnută din eeuafia ( 4.22): 

1 

c=; = !; =(!•)2 (4.24) 

Pentru undele lungi, (kD < 1t), acceleraJia g. trebuie să fie multiplicată prin 
factorul th kD. Din definiJia lui g. din (4.19) s-a putut deduce că viteza de rază 
pentru apa adâncă are un minim, c....., când 

k-z = k2 = p_;g 
. • CI 

Undele cu mnnere de undă fie mai mari, fie mai mici, trebuie să se mişte mai 
repede decât acelea cu număr de undă minim k,.. 1.Jndeje cele mai lente. undele de 
suprafaţă în apa adâncă sunt caracterizate prin: 

c-= 23 an s·1; t.;. = 3,7 cm·1; 1-, = 1,7 an (4.25) 

Tensiunea superficială devine neglijabilă (g. ~ g) pentru unde mai •~· 
decât 17 cm. 

•Undele gravitaţionale lungi în apa de suprafaţă (2JcD < 1) au o viteză de 
fază: (se vede din (4.23)): 
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(4.26) 

care este independentă de nwnărul de undă. 

Viteza de grup cu care se transportă en~a se poate obţine prin 
substituirea lui co din ecuapa (4.18) în ecuaţia: . 

8w ow kJ 
C =-=-•-

gj akj ak k 
Ca unnare; după o rearanjare: . 

& f 1 kD ok
2 

} 

· cs = a = [.2+ sh2kD + p„g. (4.27) 

Viteza de grup a undelor gravitaţionale pure (g. = g) în apa adâncă ( D ➔ oo) este 
jumătate din viteza de fai.a. 
În lllldele foarte superficiale (2kD < 1 ), viteme de grup şi de fază ale undelor 
gravitaţionale devin identice - o conchme care reiese în mod evident direct din 
((4.26) şi (4.27)). · 

Până acum nu s-a considerat o viteză medie în fiecare mediu în parte. Se 
poate arăta (ex. Landau şi Lifschitz, 1959) că vitei.a de rază a undelor 
gravitaţionale pure la limita celor două fluide adânci nevâscoase cu componentele 
viteza unifonne U0 şi U„ în aceeaşi direcţie este dată prin: 

I 

c' = PaUa + p,.,U,,, ±{P,,, -Pac- PwPa(ua -u„J,V 
Pa + Pw P.., + Pa P., + Pa J (4.28) 

unde c = Jf- este vite2a de rază la suprafaţa liberă a unui fluid în repaus. 

•Condiţiile sunt oarecum diferite când wdele se propagă din apă liniştită 
într-llll curent. Frecvenţa, faţă de un observator fix, rămâne invariantă în acest 
caz, dar atât vit~ de rază cât şi numărul de undă se modifică. În absenţa 
vântului ( Ua = O) putem omite indicele "w" care simboliz.ează componenta 
curentului în direcpa propagării undei. Dacă o undă în apă liniştită este 
caraaerii.ată printr-o viteză de rază c şi llll număr de undă k şi dacă valorile 
coresptm7.ătoare la suprafaţa unui curent profimd fără viteză verticală turbionară 
sunt notate prin c1 şi k', necesitatea invarianţei lui co va determina relaţiile: 

k'(U +c') = kc . 

k'c'2 = kc2 = g 
(4.29) 

Împărţim cele două ecuapi ca să eliminăm numerele de undă k şi I( şi vom obţine 
vite2a curentului, c': · 
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(4.30) 

C 
când c = --4U, aceasta devine: c' = - = -2U, şi cum c' = 2c;, înseamnă că 

2 
viteză de grup este egală cu vitez.a curentului opus. Pachetul de tmde poate atunci 
să nu se propage într-llll curent ascendent. 

Viteza de fază devine complexă pentru 4U < -c. Introducerea unei astfel 
~ ro 

de vitez.e cu valoare complexă c' = k' în ecuaţia (4.1) evidenţiază o an1plitudine 

exponenţială care scade. 

4.2.4. Efectele vâscozităţii 

Câmpul vitezelor lllldei implică o mişcare de forfecare şi care urmare va fi 
influenţat de vâscozitate şi implică o disipare lentă a energiei undei. Important 
pentru câmpul de viteze este că vâscozitatea stopează orice alllllecare la interfaţa 
dintre cele două fluide reale. De aceea este necesar să se modifice câmpul vite?.ei 
nevâscos şi irotaţional (ecuaţia (4.3) şi (4.4)) care este discontinuu la interfaţă . 

Mişcarea orbitală din cele două fluide produce o inversare a forfecării şi ca 
unnare, o vortic1tate de sens opus la interfaţă . Vâscozitatea difuzează această 
vorticitate in ambele fluide. Distanţa pe care această vorticitate penetrează 

înaintea schimbării semnului său, depinde nwnai de vâscozitatea uşi frecvenţa co . 
Pentru o anumită undă, distanţa este aşadar proporţională cu două lungimi care 
pot fi diferite fără să se piardă generalitatea, prin: 

8' = ✓2ua o' = ✓ 2u,., (4.31) 
a co'"' (O 

unde indicii a şi w reprezintă din nou aerul şi apa. Lwigimile din ( 4. 31) nu 
trebuie confundate cu grosimea substraturilor pentru o viteză constantă, cum le­
am prezentat în (2.25). 
Raportul celor două mase de fluid afectate prin difuzia vâscoasă a vorticităţii de 
la interfaţă este: 

Pa o: Pa ~ I 
µ= P,.. 8~ ~ p„ v;:;-:::: 200 (4.32) 

Pentru unde gravitaţionale, inegalitate.a: 

lkB'I<< I (4.33) 

este întotdeauna satisfăcută în ambele fluide. 
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Aceasta înseamnă că în lllldele gravitaţionale adâncimea stratului limită 
vâscos este întotdealllla mică în comparaţie cu lungimea de undă şi raza de 
curbură a interfeţei. Distribuţia vitezei în interiorul acestui strat limită vâscos 
poate fi reprez.entată prin adăugarea unui vector viteză ii la viteza V dată de 

ecuaţia (4.3). Acest câmp se.cundar de viteze depinde numai de: vâscozitate, 
distanţa de la interfaţă şi timp. El poate fi presupus independent de ondulaţia 
interfeţei din cauz.a inegalităţii (4.33). 

Considerăm axa x în direcţia de propagare, luăm (u =lu], v =lv'j) şi notăm 
distanţa verticală de la interfaţă prin 

z' = z-1; 
Ecuaţia de baz.ă a mişcării (aproximativă) pentru u este: 

âu ffu 
-=u-
Bt az2 

cu indicii pentru aer şi respectiv apă. La interfaţă, viteza tangenţială combinată 
(u + v) şi fluxul vertical al impulsului trebuie să fie continue. La o distanţă 

infinită, ambele trebuie să fie zero. Neglijând termenii de ordinul ko1 şi µ, ultima 

ecuaţie în condiţiile la limită menţionate este satisfăcută de partea reală a 
expresiilor: 

2Aco 
ua~ I+µ exp{(i-l)z'/o:+i(kx-cot)}~ 

~ 2Aro exp { (i - l)z' I o: + i( kx- rot)}, 
2Aco 

u.,., = l+µ •µexp{(l-i)z'/o~ +i(kx-rot)=O (4.34) 

Când aceste viteze orizontale sunt adăugate la vitezele undei nevâsC9ase şi 
irotaţionale (4.3), se observă că mişcarea apei nu este afectată semnificativ prin 

difu::ia vorticităţii. Interfaţa se mişcă cu apa. Apa antrenează de asemenea 
straturile inferioare de aer de-a lungul ei. 

Viteza perturbaţiei orizontale îşi schimbă semnul deasupra interfeţei la o 
distanţă de ordinul lui o~. Forfecarea putem.ic inversată care rezultă este cea care 

determină menţinerea turbulenţei în aer în apropierea interfeţei. Deşi o optime 
dintr-o lungime de undă, ea tinde să contracareze forţa vântului din apropierea 

crestei u; ea intensifică forfecarea (forţa) vântului în depresiunea undei . 
Instabilitatea dinamică cauzată de forfecarea intensificată favorizează dezvoltarea 

lllldelor secundare de capilaritate sau undelor gravitaţionale scurte. Aceasta are 

unnări importante asupra creşterii undelor lungi. 
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4.3. Mecanisme privind generarea şi creşterea UDdelor 

Creşterea undelor produse de vânt a fost asociată in ultimii ani ai câteva 
mecanisme diferite. Acestea pot fi formulate separat, deşi de sunt active simultan. 
a) Unul dintre aceste mecanisme, c.onsiderat mai întâi de Phillips (1957) implică 
o re:zonanţă între undele de suprafaţă şi fluctuaţiile presiunii aerului. 
b) Alt mecanism, fomiulat de Miles în acelaşi an, implică interacţia dintre unde şi 
perturbaţiile induse de presiunea aerului . 
c) Al treilea mecanism elaborat de Longuet-Higgins (1952) implică capacitatea 
vântului de a transfera rapid energia \.OtllPonentelor undci mai scurte care apoi o 
pot transmite undelor mai hmgi - procesul maser. 

Aceste mecanisme sunt aşadar legate de anomaliile presiunii de-a lungul 
suprafeţei, anormalii care pot fi induse parţial prin ondulaţiile suprafeţei; ele se 
vor intensifica parţial de la curenţii turbionari întâmplători din vântul turbulent. 

Partea indusă se deplasează cu componenta undei, la viteza sa de mz.ă. Pe 
de altă parte, partea aleatoare nu este funcţional legată de câmpull undei. 
Întregul câmp al presiunii de-a lungul suprafeţei poate fi reprezentat firi a pierde 
generalitatea printr-o serie Fourier de fonna: 

Pr-,, - Po = L{Il(k, t)+(m+in)p..,co2k-1 A(k, t)e1<ii-et)} (4.35) 

Pr-,, - Po = L {Il(k, t)+(m+in)p..,co2k-1 A(k, t)e1<•5-> 

Cantitatea Il( k, t) exp( -icot) = Il( k, t) exp { (-i t ..Jgk)} este spectrul 

amplitudine in domeniul numărului de undă a jluct11aţiilor întâmplătoare ale 
presiW1ii. Termenul al doilea dintre acolade reprezintă în mod similar 
componenta indusă a presiunii. Coeficienţii inducţiei . m şi n pot depinde de 
numărul de undă dar nu de amplitudine. 

Mecanismul a) se regăseşte în primul termen din partea dreaptă a ecuaţiei 
(4.35). iar b) prin ultimul termen al ecuaţiei (4.35). . 

Stratul limită al atmosferei este aproape întotdeauna turbulent ~i chiar 
atunci când pe suprafaţa mării este o zonă liniştită, pot să apară valuri pe 
suprafaţa netedă prin acţiunea fluctuaţiilor întâmplătoare ale presiunii asociate 
vârtejurilor aerului turbulent din vecinătate. Reciproc, fluctuaţiile perturbă 
curentul de aer şi în astfel de condiţii perturbă în mod sistematic presiunea din 
stratul limită . Amplitudinea acestor fluctuaţii ale. presiunii este foarte mică, dar în 
anumite condijii, ele pot avea o acţiune importantă. Ele sunt cauzate de curenţii 
turbionari care sunt transportaţi de vânt la o viteză de advecţie OP şi advecţia lor 

orizontală poate determina o generare preferenţială a unor unde de suprafaţă. 
Teoria interacjiei rezonante trebuie· să stabile:-scă relaţii între 

caract~risticile undei şi structura turbulentă a vântului deasupra mării. 

Jn ceea ce priveşte interacţiile induse, s-a observat că fluctuaţiile 
întâmplătoare ale presiunii aerului pot genera perturbaţii ondulatorii 
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aseminitoare, chiar pe o supramJă netedă a apej. În c.onsecinJă, defonnarea 
suprafeţei perturbă curgerea aerului de deasupra. Aceasta induce Wl nou mod de 
fluctuaţie a presiunii care nu este întâmplătoare ci . este cuplată cu undele. Dacă 
această presiune indusă e asimetrică, CU presiune mai mare în spatele crestei Wlde 
apa e absorbită (se pierde) decât în &tă unde ea sporeşte (se ridică), atunci 
energia şi impulsul sunt transferate de Ja vântul mediu la Wlde. 

Mecanismul transferului de energie de la vânt la apă este diferenţa dintre 
presiunea nonnală la inter:tâtă pe direcţia vântului şi c.ea adăpostită la vânt pentru 
fiecare creastă de val. · 

Astfel, dacă presupunerea este adevărată, atunci pot creşte undele numai 
dacă fluxul normal de energie de_ la supramţa apei· depăşeşte rata de disipare a 
energiei prin vâsc.omate moleculară. 

Aceste două teorii de creşterea Wtdei, deşi pJaunbile, nu acoperă cu totul 
mecanismele de generare. Experimentele şi observaţiile au indicat că şi alte 
procese diferite trebuie implicate. Unul dintre acestea este mecanismul .maser 
(Kinsman, 1965). 

4.4. Predicţia undei şi relaţii semiempirice 

Metodele care au fost folosite de diferiţi cercetători ca să stabilească 
spectrul undelor de la suprafaţa mării sunt complet descrise în cartea lui Kinsman 
(1965). Aceste spectre sunt de obicei caracterfaate printr-Wl maxim pronunţat, 
care corespWlde aproximativ înălţimii medii a undei cum este văzută de-marinari. 
Diferitele regularităţi pot fi suprapuse peste această formă generală. 
Eforturile de determinare cantitativă a formei Wtdelor observate, pe baza teoriei 
fizice, au avut succes numai parţial. Există mai multe explicaţii pentru a<:easta: -
vânturile nu rămân constante; - condiţiile sunt influenţate de radiaţia de ta alte 
regiuni şi cel mai important, poate, - limitările implicate de aplicarea teoriilor 
lineare unei lumi fimdamental neliniară. 
Aceasta nu anulează rezultatele de profunzime ale acestor teorii, dar ca să se 
prevadă starea mării - o necesitate operaţională foarte importantă - este necesar 
să se folosească relaţii semiempirice şi dimensionale. 
Toate metodele de predicpe implică existenţa Wtui spectru similar de unde care 
poate fi specificat printr-unul sau poate doi parametri. Aceşti parametri trebuie să 
fie funcţii de predicţie ale câmpului de vânt, induz.ând priz.a vântului şi durata. 
Un parametru folosit în mod obişnuit este energia totală locală a Wtdei sau 

varianţa supra.feţei echivalente, ~2 
, care este prevămtă, de exemplu într-un 

model mai timpuriu dezvoltat de Preson, Newman şi James (1955); altul este aşa 
numitul înălţime semnificativă H 112, nu concept introdus iniţial de către Sverdrup 
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şi Munlc (1947), care reprezintă înălţimea medie a celui mai înalt al treilea val 
din toate valurile din trenul de tmde. 

Frecvenţa de undă semnificativă ro112, care corespllllde la o undă 
semnificativă , este de obicei apropiată de frecvenţa pl'm111 care spectrui putere al 
frecvenţelor are unul maxim. Pentn1 aceeaşi raţiune, H112 este aproape egal cu 
inăl ţi.mea raportată de observatorul vizual. Dacă spectrele sunt similare, pot fi 
folosite fie înălţimea semnificativă, fie varianta pentrn G'.; să se precizeze complet 
spectrul local al frecvenţelor. 

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

de asemenea o relaţie între ~2 şi parametrii undei Longuet-Higgnis (1952) au 
obţinut teoretic următoarele expresii pentru Hu2, înălţimea medie a valului H, şi 
înălţimea medie a celei mai înalte a 10-a undă: 

I 

H 1 = 2,83(;2)2 

2 

(4.36) 

A fost mult folosită o formulă semiempirică pentru spectrul undei or 

gra~mpoale, obpDuâ :::g::: ~ ~{:Ji 
(4.37) 

unde k1 este o constntă dimensională, V vitez.a vântului la nivelul vasului (bordul 

vasului) şi m0 = t este frecvenţa unei unde care se mişcă cu această vitez.ă. 

Înălţimea maximă a spectrului Newman s-a găsit pentru frecvmţa: 

COm = COo/f (4.38) 

Integrala ecuaţiei (4.37) peste toate valorile frevenţelor este egală cu varianţa 
suprafeţei mării şi de aceea este direct proporţională cu energia undei : 

ţ2 = ÎG(w)dw=k2 g 2 w;5 =k2 U 2 g-3 (4.39.) 
o 

unde k1 = 0,0058 s-1 dacă Uşi ţ sunt măsurate cu aceleaşi unităţi de lungime. 

Un spectru similar consistent dimensional, care depinde numai de g, V, 
pri za vântului Fx şi durata T se poate defini sub fonna: 
38 
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G( , 2 -5~@0 U 1 ) w, t,.r)=/3g a> -, --, --
. a> @oF, T@o 

(4.40) 

Când un vânt suflă suficient de departe peste ~ ( Fx, T ➔ oo ), densitatea 
spectrală a energiei unddor se presup1me independentă de priză. Spectrul Wlei 
astfel de mări "complet dezvoltată" ar putea fi de forma 

G(ro) = 13i~ro-5
~ ~) (4.41) 

Ecuaţia ( 4. 46) poate fi uşor integrată peste toate frecvenţele. 

L A d 0)0 g 9 b. . uan -=-= o pnem 
ro Uro · ' 

ţ2 = Î G(ro)dro = l3g2w;4 fo3J(9)d0= C1g-2U4 (4.42) 
0 00 

Constanta C1 s-a stabilit a fi de ordinul 10-2 • Se deduce din (4.42)că dacă o mare 
complet dezvoltată este precizată printr-un spectru de forma (4.41), energia ei 
este dată de: 

E = p„g;2 = C1p,..U4g-1 (4.43) 
Impulsul wiei astfel de mări este proporţional cu u3. 
Relaţia (4.42) şi expresia corespunzătoare pentru impuls ar fi putut fi obţinută 
direct din consideraţii dimensionale. 

Ele indică dependenţa putemică a mării de viteză vântului .. Această 
dependenţă nu afectează totuşi , întregul domeniu al spectrului. De fapt, s-€l 
argwnentat de către Phillips că, creşterea continuă a aplitudinilor Wldei trebuie 
să fie limitată de dezvoltarea instabilităţilor la suprafaţă şi prin spargerea 
valurilor. Când undele scurte cresc mai repede decânt Wldele lungi, ele vor atinge 
limita de creştere mai devreme. Odată ce ele au atins această limită va fi acelaşi 
bilanţ statistic între spargere şi creştere, indiferent de vânt. Pentru tmdele 
neafectate de tensiunea superficială, densitatea spectrală în domeniul de frecvenţă 
unde se stabileşte un astfel de echilibru poate să depindă numai de acceleraţiile 
gravitaţională şi orbitală. Phillips a conchmonat pe baz.a argumentelor 
dimensionale că densitatea spectrală este dată prin: 

G(ro). = l3g2ro-5 pentru ro. <ro< roa (4.44) 

tmde ro .. - limita inferioară a domeniului de echilibru - variază în general cu priZl\ 
şi durata; limita superioară a domeniului este definită prin frecvenţa la care 
tensitmea superficială afectează mişcarea: 

wa = (p„gJ / CJ)lf2 . 
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Observaţiile lui Kitigoradskii şi Strelakov (1963) precum şi a altora me.nţionap 
de Phillips (1966) confinnă relaţia (4.44) şi sugerează că: constant.a 
adimensională este ~0,012 este 0,01. Aceeaşi valoare a fost găsită teoretic de 
Longuet-Higgins (1969). 

De obicei expresia (4.44) nu poate fi adevărată pentru întreg spectrUI care 
se manifestă dependent de puterea (intensitatea) vântului. Funcţia nespecificată/ 
din ( 4. 41) trebuie luată zero pentru :frecvenţe foarte joase. 

Pe baza studiilor teoretice ale lui Kitaigorodskii şi obiieJ"Vaţiile de pe ocean 
de către vase,fa fost reprezentată de Pierson şi Moskowitz (1964) sub forma: 

1( ~ )= exp{ -a(~ r} . . (4.45) 

. 
unde a= 0,74 şi roo = g1U au fost detenninate clin observaţiile de vânt la 19,5 m 
înălţime. Exponentul n a fost ales cu valori de 2,3 sau 4. Diferenţele care au 
apărut au fost relativ mici deşi Ha dat \Dl fit uşor mai b\Dl al setului de observaţii 
decât celelalte două. Pentru coeficientul ecuapei (4.44) Persan şi Moskowitz au 
luat o valoare ~ = 0,008. 

Spectrul (4.41) cu f clin (4.45) a fost folosit de Kenyon (1969) ca să 
calculeze vitez.a de drift Lagrangeană sau Stokes la suprafaţă. El a găsit 
următoarele rapoarte între viteza medie de drept Uo şi viteza vântului măsurată la 
20 m deasupra suprafeţei: 

{

3,6% pentru n = 2 
Uo 
-= 2,1% pentrun=3 
U20 

1,6% pentru n = 4 

· (4.46) 

Valoarea driftului suprafeţei fusese estimat din observaţiile driftului petelor de 
ulei sau anv~pelor de plastic ca fiind aproximativ 3% clin viteza vântului la 
anemometru. 
Înălţimea semnificativă H112 care corespunde spectrului de forma (4.41) se poate 
calcula uşor. Se introduce 4.42 cu c1 = 0,01 în 4.36 şi se obţine: 

, H.,, = 0,2~ ~) (4.47) 

Se poate arăta uşor că spectrul de forma (4.40) cu (4.45) are \Dl singur maxim 
care se obţine frecvmţa: 

rollW{ = ( 7 rn . ; = 0,7 g I ulO ( 4.48). 

Prevederea actuală a valurilor se pregăteşte cu ajutorul unor diagrame. 
Acestea se bazează pe două metode: "metoda undei semnificative" bazată pe 
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c:onceptu1 dezvoltat de Sverdrup şi Munic, şi "metoda spectrului Wldei", elab~rată 
de Pierson şi Newnan. Detalierea acestor metode împreună cu exemple, diagrame 
şi multe referinţ.e inginereşti pot fi găsite fa lucrarea l_ui Bretschneider (1966). 
Ar fi de dorit ca să se înlocuiască bazele statistice sau dimensionale actuale cu 
predicpa operaţională a undelor prin aproximări mai fizjce_ 
Pentru ace.asta ar trebui să se ţină seama de sursele care contribuie la modificarea 
energiei. Aceasta nu poate fi tăcută până când nu se w r amoaşte mai bine 
procesele nelineare ale interacţiilor undă-undă şi spargerea valurilor. Energia este 
la fel de afec:tat:ă de aceste procese ca de vânt 

Metodele empirice prezmte pentru prevederea valurilor nu pot fi mai bW1e 
decât stmt ~ de calitatea Şţ cantitaua datelor observaţionale din care au 
fost obţinute. In general, se pare totuşi, că înregistrările limitate şi prea 
simplificate restrâng acurateţea prevederilor valurilor mai puţin decât 
incertitudinile din preci:mea şi prevederea câmpului de vânt. 

4.5. Valurile brizante. Spargerea valurilor 

UL Valuri brizante 

Al treilea tip de val generat de vânt reprezentat de valurile brizante apare 
în 7.011a tănnurilor înalte pe care le· izbesc cu furie. Aceste valuri se deosebesc de 
celelalte două prin f.lptu1 că particulele de apă nu mai sunt în mişcare orbitală, ci 
se deplase.ază către tănn- Aceast.a are ca rezultat eliberarea -unei cantităţi de 
energie îndreptată spre plajă. Când .valurile ajmg în z.ooa de adâncime mică se 
modifică radical caracteristicile lor, cu excepţia perioadei. Lungimea de tmdă L şi 
viteza c scad odată cu reducerea adâncimii; această schimbare este mi~ până 
când adâncimea apei (h) este egală cu jumătate din lungimea de undă a valului. 
Se spune că la această adâncime valul "simte" fundul, iar inăltime:a sa creşte 
rapid. V alui se sparge când viteza particulelor din aeasta valului va depăşi viteza 
valului. . . 
Stokes (1880) a aritat că spargerea valuiui în larg are loc când unghiul crestei 
(ca în figura 4.4) devine mai mic decât 120". · . 

. Michell (1893) a găsit cmdiţia de spargere a valului ca fiind a= 120° 
corespunzător raportului HIL= 1n. 
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Profilul undei 

Fig. 4.4. Creasta undei şi unghiul crestei 

Intensitatea sparge1ii valurilor depinde de intensitatea vântului. Astfel pentru 
viteza vântului de 4 m/sec apar câţiva "cai albi", creste înspwnate, iar pe măsură 
ce vântul se intensifică creşte numărul de "cai albi". 
La vitez.e de 15-16 m/s marea este încărcată de spumă şi începe să se umfle pe 
direcţia vântului. Când vântul este de forţa uraganelor aerul întreg este plin de 
spuma valurilor, iar marea complet albă împiedică vizibilitatea . 

. Spargerea valurilor în zona din apropierea ţărmului urmată de transferul de 
energie către plajă, creează o ambianţă unde condiţiile se modifică rapid. 
Aici apar fluctuaţii considerabile ale vitezei şi direcţiei curenţilor. Viteza 
curentului variază în primul rând datorită grupării tipurilor similare de valuri: de 
exemplu o secvenţă de valuri înaltă urmată de o secvmţă de valuri joase. 

4.5.2. Semnificaţia meteorologică a spargerii valurilor 

În undele (valurile) care se parg sunt prinse volume de aer şi astfel se 
formează bule de aer mici şi multe în mare. Se mai formează bule când picăturile 
de apă lov~c suprafaţa mării sau când ninge şi fulgii de nea se topesc la 
suprafaţa apei. Formarea de bule este foarte unportantă în sistemul ocean­
atmosferă, spentru că bulele sunt o sursă majoră de Oz, CO:z, SO:z şi alte multe 
gaz.e dizolvate în apa oceanului (Junge, 1972). Spargerea valurilor la suprafaţa 
mării determină formarea în continuu de picături de apă care sunt împrăştiate în 
aer câţiva cm în sus. La acest nivel, dacă vântul este suficient de intens, aceste 
picături se unesc cu picăturile din crestele albe ale valurilor. Acest fapt este bine 
ilustrat de cuvintele lui Kraus (1972): "Bulele de aer din apă şi picăturile de apă 
din aer extind aria de interacţie dintre cele două fluide". 

Picăturile mari nu stau multă vreme în aer pentru că sedi.mentează iar 
picăturile mici se evaporă rapid. În urma ev.!porării picăturilor de apă rămân 
nuclee de sare marină, care participă ca nudei de condensare în ciclul hidrologic: 
Aceste particule de sare constituie componente ale aerosolului marin şi participă 
efectiv la procesele de vreme pentru că datorită vântului şi turbulenţei sunt 
purtate pe arii foarte largi şi la înălţimi mari (Junge, 1963; Roll, 1965; Hobbs, 
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1971; Mason, 1971). Întoarcerea particulelor de aerosol marin înapoi la mare se 
face prin sedimentare şi precipitare. 

Corespunzător cuc.ele calculate de Erikson (1959), sarea este produsă pe 
arii largi deasupra oceanului cu o rată de aproximativ 109 tone/an, presupunând 
că aproximativ 0,3% din întreg oceanul este acoperit cu valuri care se sparg. El a 
considerat că timpul de viaţă al particulelor de sare marină în atmosferă este de 
câteva zile şi a estimat că aproximativ 90% din particulele de sare precipită 
deasupra oceanului. · 

Pe uscat timpul de viaţă al particulelor de sare este mult mai mare: "pe 
uscat, timpul de viaţă al sării de mare poate să varieze de la câţiva ani în ariile 
umede la sute de ani în ariile acid~" (Erikson). 
Spectrul dimensional al picăturilor a fost serios investigat de Blanchard şi 
Woodcock (1957). Cele mai mari picături observate de aceşti cercetători au avut 
diametre de 1500 mm şi corespund llllei particule uscate de sare cu rază de 
aproximativ 25 mm. Cele mai mici picături la atingerea suprafeţei oceanului în 
"caii albi" au avut diametre de aproximativ 100 mm corespunzătoare llllei 
particule uscate de sare de aproximativ 2 mm rază. Picăturile cu diametre mai 
mici de 300 mm tind să se diz.olve în soluţie. Blanchard şi Woodcock au găsit că 
majoritatea picăturilor· sunt mai mici decât 200 mm în diametru şi rata de 
producere a particulelor în vecinătatea tmdei care se sparge este aproximativ 
30 an ·2sec ·1

• 

Au găsit, de asemenea că impactul llllei picături de ploaie cu suprafaţa apei 
produce picături de aproximativ 50 mm diametru. Picăturile de ploaie mai mari 
cresc numărul de bule de aer şi determină pătrllllderea lor mai în profunzime. De 
exemplu: impactul unei picături de ploaie de aproximativ 0,4 mm diametru, 
detennină fonnrea a două sau trei bule care se obţin la 1-3 mm sub suprafaţa 
apei, în timp ce impactul unei picături mari de ploaie, de aproximativ ~-5 mm 
diametru produce mai multe sute de bule, din care câteva penetreaz.ă câţiva cm 
sub suprafaţa apei. 
Topirea fulgilor de·nea determină formarea bulelor de aer cu diametru mediu de 
40 mm. 
Medwin (1970) a obsen'at fonnarea a miliarde de bule mici când praful 
continental şi aerosolul lovesc suprafaţa mării. . 
Când o bulă se sparge un jet de apă este azvârlit în sus (cu o viteză tipică între 10 
şi · I 00 m sec ·1 ). Jetul este instabil şi de dezintegrează în două până la l O 
particule, fiecare cu dimensiunea de ordinul zecimii din dimenshmea particulelor 
iniţiale de aer (Fig.4.5). · 
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-~ .. ... .. . 
Fig. 4.S. Spargerea unei bule la 
suprafaJa apei. Picături mari (L) SIDlt 
formate când jetul , (J) strânge 
numeroase particule mici (S) s-a format 
când se rupe pelicula bulei de aer. 

Aceste particule furnizeaz.ă particule de sare marină mai mari decât 1 µm raz.ă . 
Se crede că n-.icleii de sare mici observaţi în atmosferă ( câţiva cu rue mai mici 
0,1 µm) sl.lllt rezultatul fragmentării peliculei de lichid a bulei în 100-200 
particule mici (Mason, 1957). 

Spargerea bulelor la suprafaţa mării este importantă în dectricitatea 
atmosferei (Blanchard, 1963). 

4.5.3. Cont:amiQrea suprafeţei mării 

S-a constatat că l.lllele procese de interacţie ocean-atmosferă sl.lllt stabile 
datorită poluării mării. Mtfel, Kraus (1972) a arătat că vitez.ele cu care picăturile 
sunt afl.lllcate prin spargerea l.lllei bule de aer scad considerabil dacă marea este 
acoperită cu pelicule de ulei. De asemenea contaminarea mării cu ulei determină 
inhibarea undelor de capilaritate. Fenomenul de evaporare este întârziat atl.lllci 
când este prezentă pelicula de uleiuri la suprafaţa mării (La Mer, 1962). 
Suprafaţa mării este contaminată în mod natural de praful de pe continente şi cu 
pelicule de uleiuri datorită fitoplanctonului. 

Omul din păcate a intervenit nefast în contaminarea mărilor prin folosirea 
Oceanului Lumii ca groapă de gl.llloi; multe m::i de milioane de tone de deşeuri 
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domestice şi industriale ajung în mare anual :fie direct, :fie prin sedimentare din 
atmosferă. Numai poluarea cu uleiuri este mai mare de 5 x 106 tone (Blwner, 
1971; Bnmunage 1975). 
Întrucât particulele de sare marină care formează aerosolul marin şi fenomentul 
de evaporare de la suprafaţa oceanului prezintă importanţă in ciclul hidrologic 
şi deci şi in caracterizarea climatului este clar că prin contaminarea oceanelor 
apare o modificare semnificativă a circulaţiei atmosferice. Din nefe1icire cât de 
mari sunt aceste modificări este greu de estimat cu acurateţe atât pentru că încă 
nu sunt foarte bine cunoscute şi înţelese mecanismele de interacţie şi me.canismele 
atmosferei şi de asemenea pentru că nu sunt suficient de bine cunoscute 
concentraţiile, extinderea şi persistenţa diferiţilor poluanţi marini. 
Totuşi, principala consecinţă a restrângerii evap. de la suprafaia oceanului şi 
reducerea nucleilor de condmsare de sare marină în atmosferă ar fi scăderea 

cantitativă a precipitaţiilor la toate latitudinile. 
În ceea ce priveşte peliculele de ulei, Lang.rnuir {1938) a calculat că un 

gram de ulei de măsline la suprafaţa unui !ac se împrăştie şi fonnează un stral. 
monomolecular care acoperă aproape 103 m2! 

4.6. Valurile mici-undele de capilaritate 

Separat de undele oceanice spectaculoase care atrag atenţia celor cam 
călătoresc pe mare, există unde mici aproape întotdeauna prezente. Ele au 
dimensiuni reduse şi sunt considerate în general ca neimportante. Ele complică şi 
mai mult structura suprafeţei mării. Este evident că aceste valuri mici reprezintă 
rezistenţa vintului la suprafaţa mării mult n1ai mult decât ar face-o undele mari. 
Astfel influenţa gravitaţiei este redusă în favoarea tensiunii supeificiale. 
Condiţiile sunt descrise prin următoarea relaţie între L şi viteza medie c care este 
adevărată pentru undele de suprafaţă periodice în apa de adâncime. 

C =(gl + 2,ra)l/2 
2;. p„L 

o- - constanta de capilaritate g•sec-2 (tensiunea superficială) 

Pw = densitatea apei 
Relaţia este ilustrată în Figura 4.6 
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Fig. 4.6. Relaţia între lungimea de 
m1Clă şi viteza 1mdei sub acţiunea 
gravitaţiei şi capilarităţii 
(a '"' 75,3 gtsec2Xdupi Roll, 1975) 

Cu descreşterea hmgimii de Wldă L viteza undei c va descreşte către o valoare 
minimă de 23 , 1 cm/sec, care corespwide echilibrului dintre gravitaţie şi 
capiiaritate şi care se obţine cu L = 1,72 an. Pentru L < 1,72 efectul gravitaţiei 
este depăşit prin cel al capilarităţii şi viteza medie creşte cu descreşterea lungimii 
de undă. 
Perioadele acoperite prin Fig. 4.6 sunt mai mici sau egale cu 0,36 sec. 

4.7. Valurile interne 

Asemănătoare din multe puncte de vedere cu valurile generate de vânt, valurile 
interne pot să apară acolo unde există un gradient vertical de densitate. Valurile 
interne nu sunt vizibile direct la suprafaţă, fiind de obicei detectate prin observaţii 
sistematice şi detaliate asupra temperaturii. 
Aceste studii demonstrează că valurile interne repremrtă un fenomen obişnuit în 
ocean. De regulă ele se deplasează mai încet decât valurile de suprafaţă, dar pot 
să aibă înălţime mai mare. S-a observat că valurile interne se sparg în mod 
similar valurilor de suprafaţă. Uneori pre:zenţa lor este evidenţiată de existenţa 
unor tuprafeţe line care se deplasează lent pe suprafaţa oceanului. 
Suprafeţele line constituite din plancton, sediment fin granular, sau reprezentând 
contaminări în apa de suprafaţă, se fonnează în zona depresionară a valului. 
Ori de câte ori vin în contact mase de apă cu densităţi diferite se pot forma valuri 
interne. Printre aceste condiţii figurează şi aportul de apă dulce din mări şi 
amestecul unor tipuri diferite de apă. Mareele generează, probabil, valuri interne 
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CU perioade ~- Mai există şi aşa numitele valuri catastrofice printre care 
itnintim: .. 
• valurile de furtună (fummj de tipul uragan); 
.. valuri produse de alunecări (deplasarea wtor mase· de roci sau gheaţă); 
• tsunami ( valuri seismice). 

4.8. Mareele 

4.8.1. Tipuri de m..-ee 

Sunt ridicări şi coborâri periodice ale nivelului oc-..canelor, care se produc zilnic 
sau de două ori pe zi. l\1işcările mareice au fost observate, măsurate şi 
inregistrate foarte mult timp CW1oscându-se totodată şi influenţa pe care o au 
asupra acestui fenomen Soarele şi Luna. Explicarea şi încercarea de producere a 
mareelor a re.prezentat una dintre primele preocupări ştiitifice ale omului. 
Astăzi în prevederea mareelor se folosesc calculatoare foarte rapide. Mareele sunt 
valuri cu o perioadă de aproape 12 ore şi 25 minute şi hmgime de undă egală cu 
aproape jumătate din circumferinţa Pământului (12600 mile~ 23300 km). 
Domeniul de variape a mareelor (mălţimea maximă la mareea înaltă minus 
înălţimea minimă a mareei joase) are valori medii între I şi 3 m dar în llllele 
locuri cum e Golful Fundy, poate atinge 20 m. Mareele deosebit de înalte sunt 
datorate poziţiei geografice şi configuraţiei ţănnurilor. 

Maree eemldluml 

Fig. 4. 7. Maree semidiurne şi diume
1 
:[ 
mo~~~~~~~~~~~-~-~ I 4 s d rem • · 4 su rem 
;;;; 

-= Maree diumă 

I 2P,,,.----,----+-----,,--

•,! 
11-----==::.._- ---- ----'c--r-----
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Cele mai multe regiuni au atât o maree înaltă, cât şi una joasl' în fiecare zi 
(maree diurne), sau, mai obişnuit, două maree înalte şi două joase pe zi (maree 
semidiurne, Fig. 4. 7). De obicei, perechile de maree semidiurne joase şi respectiv 
înalte au înălţimi diferite. Întrucât între maree există un interval de tin:_;) de 12 h 
(ore) şi 25 minute Gumătate de zi lunară), mareele înalte se produc cu o întârziere· 
de 50 minute în fiecare zi. Acest fapt demonstrează că mareele sunt în primul 
rând, influenţate de Lună. Dacă ar fi fost intluenţate de Soare, ele s-ar produce în 
fiecare zi la aceeaşi oră, ziua solară fiind de 24 ore. 

Mareele stint provocate de atracţia gravitaţională exercitată asupra 
Pământului de către Soare şi Lună. /_ceastă atracţie afectează apa, pământul şi 
atmosfera, dar efectele ultimelor două nu sunt observabile cu ochiul liber. 
Atracţia gravitaţională dintre Pământ şi Lună este cea mai puternică pe partea 
dinspre Lună a Pământului. 
Atrac~a gravitaţională a Lunii e minimă într-un ptmct cel mai dq,ărtat de pe 
partea opusă a Pământului. Acest fenomen, care acţionează împreună cu forţa 
centrifugă, face ca apa să fom1eze două "protuberanţe". În timp ce Pământul se 
roteşte, ele rămân aliniate pe direcţia Lunii. Dat fiind că rotaţia Pământului în 
raport cu LW1a are loc în 24 ore 50 minute, într-un punct pe Pământ se produc 2 
maree înalte şi două joase în acest interval. Mărimea mareelor e diferită pentru că 
LW1a este înclinată faţă de planul ecuatorial al Pământului. Şi Soarele modifică 
amplitudinea mareelor oceanice, dar protuberanţa mareică produsă de Soare 
reprezintă numai 46% din cea produsă de Lună. 

Când Soarele şi luna se află pe aceeaşi linie cu Pământul efectul Soarelui 
devine important. Atracţia gravitaţională a celor 2 aştri care acţionează din 
acelaşi sens produce maree deosebit de mari numite maree sifigii (de primăvară). 
Aceste maree se produc la interval de ~ 14 zile, la Lună Nouă şi Ll.Ulă Plină. 

Mareele de cuadratură se produc când Soarele şi Luna au razele 
perpendiculare pe Pământ - au loc la 14 zile când Luna e la primul şi al ID-lea 
pătrar; sunt cele mai mici maree. 

4.8.2. Factorii meteorologici care influenţează mareele 

Ca să completălll paragraful precedent vom considera factorii 
meteorologici: care pot să determine ca mareele într-un loc dat şi la llll moment 
dat să difere de mareele calculate astronomic. 

Heaps (1967) rezumă influenţa acestui factor astfel: "Când o depresiune se 
deplasează într-o arie deasupra mării , presimea atmosferică acţionând nonnal la 
suprafaţa mării scade şi în consecinţă creşte nivelul mării. Când depresiunea 
pă răseşte arealul, presiunea creşte şi nivelul mării scade. De aceea, la trecerea 
w-ieI depresi uni deasupra mării apare o creştere şi respectiv o scădere a nivelului 
mării. O modificare de 1 hPa a presiunii determină o modificare a nivelului mării 
cu l cm. Acestă regulă corespunde legii statistice: 
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MI= kCfia - Pa) 

c.are dă presiunea redusă în creşterea nivelului Ml, în tennenii presnmu 
1 -. 

dominante Pa, presiunea medie p
0 

şi k = --. wide p„ este densitatea apei 
p„g 

mării şi g acceleraţia gravitaţională. În cazul în care depresiW1ea este în deplasare 
rapidă şi foarte intensă cum e în cazul ciclonilor tropicali sau a "raful el or de vânt" 
ef~ presiunii are o contribuţie lwtă la variaţia înălţimii valului într-wi anumit 
loc. 1n multe cazuri modificările seriO{lse în nivelul mării (valului) ( ca de exemplu 
în jurul Coastei Insulelor Britanice) sunt atribuite efectelor determinate de 
câmpurile de vânt ale unor dq:u-esilll1i care acţionează deasupra mării mai 
degrabă decât modificărilor presilll1ii atmosferice asociate depresilll1ii. 
Vântul exercită o forţă la suprafaţa apei. 
Când mişcarea mării este împiedicată de o linie de coastă, nivelul apei la coastă 
tinde fie să urce, fie să coboare, indifermt dacă transportul net de apă este către 
uscat sau de la uscat spre larg. O creştere a nivelului mării în acest mod poate fi 
identificată cu o hulă pozitivă şi o coborâre a nivelului cu o hulă negativă. 
Hula marină, talazul care se obţin prin modificarea nivelului mării poate fi privit 
ca :fiind rezultatul pe de o parte forţei vântului care acţionează tanget la suprafaţa 
mării şi pe de altă parte gmerate de presiunea barică. 
Influmţa forţei vântului este foarte importantă aşa că factorul meteorologic vânt 
are o deosebită influmţă asupra modificării nivelului mării, atât Ia coaste cât şi în 
apele de suprafaţă. 

Pentru prevederea fluxului şi refluxului este necesar să se identifice 
condiţiile meteorologice asociate talazurilor de furtună. 

Există multe modele empirice şi teoretice, iar cele din urmă trebuie 
neapărat să ţină seama de datele meteorologice. 

99 
https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



CAPITOLUL5 

CÂMPUL VÂNT ÎN STRATUL LIMff Ă MARIN 

În atmosferă mişcarea fluidului poate fi laminară sau turbulentă. În cazul 
mişcării laminare: a) vectorul viteza vântului (v) are în fiecare punct valori 
determinate şi nu prezintă variaţii bruşte; b) traiectoriile particulelor de fluid sunt 
aproximativ paralele (nu se intersectează); c) componenta verticală a vitezei 
vântului e nulă . 

În cazul mişcării turbulente: a) apar variaţii rapide şi bruşte în câmpul 
vitezelor, variaţii atât în mărime cât şi în direcţie şi sens; b) componenta verticală 
a vitezei vântului este diferită de zero. 

Mişcarea laminară la anwnite valori, nwnite critice poate trece în mişcare 
turbulentă. Trecerea de la curgerea laminară la curgerea turbulentă este 
controlată de numărul Reynolds. Acest număr este definit ca raportul dintre 
mănmea caracteristică a forţei de inerţie şi mărimea caracteristică . a forţei de 
vâscozitate (frecare), care acţionează asupra unui element de fluid. Forţele de 
merţie sunt proporţinale cu pv2. Forţele de vâscozitate sunt de tipul vil sau 
aproximativ ttvll pentru o geometrie dată. 

. pv2 
Raportul acestor cantităţi defineşte numărul Reynolds. 

fl.Vll 
Experimentele efectuate în tunelele aerodinamice arată că, curgerea unui fluid 
este laminară pentru NRc < 1000 şi turbulentă pentru NRc > 2000. Între aceste 
valori există un regim de curgere tranzitoriu. 

Primii metri ai atmosferei marine sunt de o importanţă considerabilă, 
întrucât ei reprezintă stratul de frecare în care are loc cuplarea între atmosferă­
ocean. Curgerea aerului este influenţată ee contactul aer-mare, pentru că la 
interfaţa aer-mare exist un transfer de impuls, care determină caracterul curgerii 
în stratul limită atât în atmosferă cât şi în ocean. 
Pe de altă parte, în acest strat limită, curenţii intenşi de vfnt şi încălzirea la 
suprafaţă, conduc la dezvoltarea curenţilor turbionari, deci a turbulenţei: 
Aceşti curenţi sunt agenţi de amestec, care servesc la transportul căldurii şi 
vaporilor de apă de la suprafaţa oceanului şi transport de impuls către suprafaţa 
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oceanului cu o viteză care depăşeşte cu mai multe ordine de mărime fenomenul 
de amestec prin difuzie moleculară. 

Acest transport turbulent are o influenţă apreciabilă asupra mişcării în 
stratul numit "strat limită planetar" a cărui grosime poate fi de la 30 m în condiţii 
de stabilitate statică la mai mult de 3 km în condiţii de convecţie înaltă. Pentru o 
atmosferă stabilă static, amestectul turbulent în stratul limită este generat în 
primul rând prin instabilitatea dinamică datorită curenţilor de aer determinaţi de 
vânt la suprafaţa mării. Astfel, amestecul turbulent este dirijat mecanic şi nu 
termic. 
În acest caz, stratul limită se împarte în două straturi: stratul de suprafaţă şi 
stratul Ekman. · . 

•Stratul de suprafaţă (cei mai joşi metri) este stratul în care profilul vitezei 
vântului este astfel încât forţa orizontală de frecare este independentă de înălţime. 

•Stratul Ekman care se întinde de la stratul de suprafaţă la o înălţime de 
aproximativ I km este un strat în care forţa Coriolis şi forţa de gradient baric şi 
forţa de vâscozitate îşi fac echilibru. 

Dm cauză că stratul limită planetar este un strat turbulent, nu este posibilă 
o teorie matematică riguroasă pentru structura câmpului de vitez.e, în acest strat, 
folosindu-se cu precădere metoda parametriurilor. 
În cele ce urmeau vom presupune că forţa de frecare în curgerea turbulentă 
poate fi reprezentată în acelaşi mod ca în curgerea laminară, prin introducerea 
W1ui coeficient de turbulenţă. 

5.1. Transportul prin viteze fluctuante 

Având o dimensiune şi un timp de răspuns fi.nite, traductorii mecanici nu 
pot furniza informaţii despre fenomenele caracterizate prin scări spaţio-temporale 
mici . Această limitare este accentuată în studiile meteorologice şi oceanografice, 
unde observaţiile directe, locale, au fost interpretate ca probe "reprez.entative" 
pentru perioade relativ lungi şi arii întinse, în timp ce variaţiile produse prin 
turbioane tranzitorii de durată mai scurtă şi dimensiuni reduse, tind să apară ca 
"zgomot", care poate afecta rezultatul numai într-o manieră statistică. Problema 
este cwn Sllllt influenţate în acest caz predicţiile. 

Pentru a discuta aspectele legate de perturbaţii vom introduce _ teoria 
IW1gimii de amestec în variabilele de câmp le vom scrie prin suma a doi termeni: 
wml care reprezintă starea de baz.ă şi altul abaterea de la această stare. · 
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5.1.1. Teoria hmgimii de amesrec 

Conceptul de coeficient de vâscozitate turbulmt.ă a fost prezentat pe scurt 
în paragraful 3.5. Pentru estimarea amplitudinii vâscozităţii turbinare vom 
aborda în detaliu argumentele cunoscutului om de ştiinţă din dinamica fluidelor 
L. Prandtl, care fumizează suficiente baze teoretice. . 
.ideea de bai:ă a lui Prandtl a fost că transportul de impuls datorită curenJilor 
microsclare poate fi parametrizat în termenii curgerii medii de la macroscală. 
Pentru inţelegerea bazelor acestei paramet:rizări este nevoie de ecuaţiile curentului 
mediu pentru un fluid turbulent. 
într-un fluid turbulent, viteza măsurată într-Wl punct fluctuează rapid în timp, în 
funcţie de curenţii turbionari de scări diferite care trece prin acel punct. Pentru ca 
mftsurătorile de viteză şă fie reprez.entative pentru curgerea la macroscală este 
necesar să se medieze curgerea pe un interval de timp destul de lung pentru 
medierea fluctuaţiilor turbionare dar destul de scurt să păstrere tendinţa câmpului 
de curgere la scară mare. Astfel orice mărime se scrie: 

- -
T = T+T', q==q+q' 

în cazul vitezelor, viteza instantanee va fi: V= V+ V' cu V viteza într-o stare de 
bază, adică viteză mediată într-un punct dat şi ri deviaţia de la medie la orice 
moment de timp. V' este astfel asociată curenţilor turbinari . 
Aplicăm schema de mediere ecuaţiilor orizontale ale mişcării scrise sub forma: 

ou au ou âu 1ap 
-+u-+v-+w--.fv=---- (5.1) at ax ay az P ax 
OV 0V 0V 0V l OD 
-+u-+v-+w--+ fu=---· (5.2) at ax ay 01 p ay 

Folsind ecuat-i~ de continuitate: 
ap a a a 
-+-(pu)+-(pv)+-(pw)= O 
8t ax oy oz (5.3) 

ecuaţiile (5.1) şi (5.2) pot fi transformate într-o formă convenabilă . 

Multipli,.ăm (5.1) prin p şi (5.3) prin u, adllllăm ecuaţiile rezultate şi 
obµnem fluxul impulsului J_>e directia x. 

a a 2 a a op at (pu) + 8x (pu ) + oy (puv) + âz (puw)- fpv = - ax (5.4) 

O operaţie analoagă dă ecuaţiei fluxuJui impulsului pe direcţiay. 
a a a a op at (pv)+ ax (puv)+ ay (pv2 )+ oz (pvw)+ fpu = - ay (5.5) 

în ecuaţiile (5.4) şi (5j) compon~e vitezei _vor fi înlocuite cu: 

u=u+u'; v=v+v'; w=w+w' (5.6) 
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aplicăm teoria micilor perturbafii şi neglijăm fluctuapile mici în densitate în 

raport cu tuibulmJa (adică 1~.1~. ~I» I~ ). _ 
S-a presupus că ~ de curgere în aer şi în apă, în cazul unui strat 

limită laminar SW1t egali. In mişcare.a turbulentă este acc.eptat în general că 
vectorii instantanei de curegere sunt definiţi de o parte şi de alta a suprafeţei 
măni. Dar se poate presupune ca vectorul curmtului mediu de aer din imediata 
vecinătate a suprafeţei mării este egal cu vectorul curentului mediu de suprafaţă. 
Cu alte cuvinte, prin mediere se consideră că aerul aderă la suprafaţă de apă. 
Rămâne ca semn de întrebare diferenţa dintre direcţiile vântului şi curenţilor 
oceanici. 
Pentru a înlătura: această deficienţă Schmitz (1962) a considerat că transferul 
continuu de energie mecanică de la aer la apă este o condiţie limită obligatorie. 
Corespunz.ător, din cauza transferului continuu de energie la suprafaţă mării, 
orice exces de lucru mecanic datorită câmpurilor medii ale mişcării trebuie să fie 
compensat printr-un lucru mecanic datorită câmpului fluctuant al mişcării . 
Acest rezultat fumiz.eaz.ă o nouă pătnmdere in interacţie prin frecare între 
atmosferă şi ocean. 

Medierea în timp a termenilor fluxului de impuls permite împărţirea 
curgerii în câmpul curentului mediu şi câmpul curgerii turbulente. 

- -
De exemplu: puw= p(u+u')(w+w') pmtru că termenii uw' şi u'w 

dispar din cauz.ă că w' = w = O. Medierile Reynolds presupun medierea 
produselor de variabile. ţinând seama că: 
-variabilele stării de bază trebuie să satisfacă ecuaţiile fimdamentale în absenţa 
perturbaţiei; · 
-mişcarea totală: starea de baz.ă plus perturbaţiile de ordinul I (termenii .produse 
dintre variabilele stării de bază şi variabilele perturbaţii), trebuie de asemene.a să 
satisfacă ecuafiile; 
-câmpurile perturbate trebuie să rămână "suficient" de mici în raport cu 
câmpurile stării de bază, aşa încât toţi termenii de ordinul_ al Il-lea (produse de 
variabilele perturbate) să fie neglijabili pe toată perioada de desfăşurare a 
proceselor, în raport cu tennenii de ordinul l . · 

Aplicând procesul de mediere ecuaţiilor (5.4) şi (5.5) se vor obţine 

ecuaţiile: . . . 
,i; _a; -& _ top ~o - o - o · -

1
15 1) -+u-+w--fv=---- -(pu'u')+-(pu'v')+-(pu'w') · 

ât ây oz p âx p âx oy oz 
ii;, _cf;, _cf;, - 1 ap t[ a - a - a - , ] -+u-+v-+ fu=----- -(pu'v')+-(pv'v')+-(pv'w) (5.8) · ot âl: ât p ây p âx . ây oz 
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Termenii din partea dreaptă a ecuaţiei (5.7) şi (5.8) care conţin fluctuatu la 
turbulenţe sunt numiji ''tenneni de forţă turbionari" (fluxul impulsului). 

În teoria lungimii de · amestec aceşti termeni turbionari de forţă sunt 
parametrizaţi ca variabile ale câmpului mediu, presupunând că forJ:ele turbionare 
stmt proporţionale cu gradientul v:lntului mediu. În stratul limită planetar, 
gradienţii verticali sunt mult mai mari decât cei orizontali aşa că vom considera 
termenii forţelor turbionare pe direcţia z. 

Confonn cu ipotezele lungimii de amestec, o particulă de fluid care este 
deplasată vertical va atinge viteza medie orizontală a nivelului său iniţial pentru o 
distanţă caracteristică t, analoagă drumului liber mediu în vâscozitatea 
moleculară. Deplasarea va crea o fluctuaţie turbulentă a vitez.ei medii . Astfel, de 
exemplu: 

-
âu 

u' =-l'-az 
unde /' > O pentru particula în ascensiune şi /' < O pentru particula descendentă. 

Fluxul turbionar -pu'w' se poate scrie ca: 
-

- -âu 
-pu'w' = pw'l'- (5.9) az 

Pentru estimarea lui w' în termenii de câmp mediu se presupune că stabilitatea 
verticală în atmosferă este aproape neutră, adică efectele portanţei sunt foarte 
mici. 
Scala orizontală a curenţilor turbionari ar fi astfel comparabilă cu cea verticală 
aşa că jw'HV'I şi putem lua: 

av 
w'=l' -az 

V' şi V reprezintă componenta turbulentă şi media vitezei orizontale a câmpului 
vânt Trebuie să luăm valoarea absolută a gradientului vitezei medii pentru că 
dacă /' > O trebuie w' > O, adică o deplasare ascensională a particulei prin 
fi uctua ţii Ie turbionare. 
Astfel, forţa turbionară poate fi scrisă (pe unitatea de suprafaţă) : 

- -~va;; a;; -pu'w' = p/12 
--= A -az az raz (5.10) 

-~ 
unde A, = p/'

2 &l se numeşte coeficient de schimb turbulent. 
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În mod similar se poate arăta că fluxul turbionar vertical datorită mişcării în 
direcpa y se scrie: - . 

- âv . 
-pv'w' = .Â - • 

- . ~& 
In stratul -limită se presupune de obicei că A, depinde numai de distanta la 
suprafiljă. 

- . ou . 
pu'w' = 't,.. = 1 az se mai nwneşte şi fluxul vertical al impulsului orizontal. 

Exemplu: 

sau: 

Dar 

- - . 
du âu â-- â-- 8--­
-= -+-(uv+u'v')+.-(uv+u'v')+-(uw+u'w') 
dt ât 8x 8y OZ 

fii ~ ;f; 
ax+ ay +a,=:= o_ 

duduâ-8-o­
Ca unnare: - = -+-(u'v') +-(u'v'}+-(u'w') 

dt dt âx 8y ât 
sau: -

d a -a -a -a 
-=-+u-+v-+w-
dt a, ax ay az 

Vom deduce în cele ce urmează ecuaţiile care guvernează mişcarea în stratul 
limită planetar. 

5.2. Ecuaţiile stratului limită 

c:21E . -··· u1su1· · _.. . . cuaţia coDHrvam 1D1p m 

Din ecuaţia (3.15) vom media tensorul fluxului impulsului, 
(pv,vJ + Pl>11 -011) 
't = -pv'v' e!)1.e tensorul Reynolds, care reprezintă contribuţitle vitez.elor care y I J' . 

fluctuează, la fluxul impulsului. 
· 1 op' ţt ezu1 al edi · :. 

Vom considera de asemenea termenul - -+-= g ca r tat m em ' pfJz p 

Boussinesq. 
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Dacă aplicăm rr.etoda micilor perturbaţii în corulitiile medierii Reynolds ecuaţiei 

(3.15)vomobţine: 
0 

f,{~~, f,{-~;J 
-(a11)= p-- = p-
ox1 ox1 2 âx1 â 1 âx1 

Prin neglijarea variaţiilor orizontale ale tensorului presiunii, attmci ecuaţia de 
mişcare se va scrie sub fonnă vectorială: 

-dv - _ -:;- , a~-=-- avJ . m p-+pjkxV='-Vp-- Vw'-u- =-Vp+-
d.t az az az 

(5.11) 

W1de am considerat convergenţa fluxului vertical al impulsului oriz.ontal scris sub 
forma: 

pVw = -'t (s.12) 
î include în mod practic întreaga forţă de frecare care se exercită asupra 
curenţiior şi vântului. 
Ecuaţia (5.11) reprezintă ecuaţia mişcării medii orizontale, şi pe componente se 
scne: 

du I op âu'w' 
-=---+fo---
dt 'p8x az 
dv 1 op ow'v' -=----fii--
dl pcy & 

(5.13) 

dV 
Pentru mişcările la scară sinoptică termenii acceleraţiei dt sunt mici în raport 

cu forţa Coriolis şi forţa de gradient baric. 
Astfel, Jntr-o primă aproximaţie, ecuaţia de mişcare în strat limită, care 

exprimă echtlibrul celor trei forţe: Coriolis, de gradient şi de vâscozitate este: 
- -:; . oi 

. pjk X V= -Vp+­
. âz 

5.2.2. Ecuaţia de ~ontinuitate 

Ţinând seama de notatiile făcute, ecuaţia de continuitate se va obţine sub · 
forma: · 
op a op a · op a a--
ai+ ax (pv;)=at+ ax Ci>+P'XV,+v:>=at+ ax pV,+ !I.. (p;v;)_ (5.14) 

I I t UA-1 

Ultimul termen reprezintă covarianţa lui p şi v şi este diferit de zero nwnai 
când există corelaţia între densitate şi fluctuaţiile viterei. Aceasta se întâmplă în 
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WldeJ.e sonore şi Wleori în convecţie, când densitatea elementului de fluid în 
asca1shme este diferită de dtmitatea particulelor de fluid în disipare. 

Amplitudinea relativă a fluctuaţiilor densităţii ţi îri atmosferă sau în ocean este 
• . p 

de ordinul 10..., sau mai mici. Fluctuaţiile vitez.ei relative corespunzătoare nu 
depăşesc de obicei llllitatea. Ca urmare, ecuaţia de continuitate mediată se 
reduce, într-o bW1ă aproximaţie, la: . 

op a 
-+..--(-pV.)=0 a, ax ' I 

sau pe componente: . 

~+â(pu)=O 

!

ofi a . 

op 8 (s.14') 
-+~(pv)=O 
a 0' 

Fluctuaţiile densităţii afectează mişcarea numai prin efectele portanţei. De 
aceea, ele sunt de obicei neglijate, exceptând cazul când sunt multiplicate prin 
acceleraţie gravitaţională g - în ecuaţia de mişcare. 

5.2.3. Fluctuaţiile tranzitorii în compoziţia fluidului 

Când se consideră fluctuaţiile în compoziţia fluidului trebuie să se fină 
seama de ecuaţia (3.8) în întregime: · 

a . a aqn 
a/Pqn)= - ax [pqnv,+dn,]+pa, 

I 

Fluxul unei anumite substanţe din amestecul fluid este [pqnv, + d,_z,]. Când se 

edi • fi . . A d V dn aqn bhno 
m aza acest ux; p.nân seama C3 I =-pV11 ax , se O ,_......,: 

-~ ~ ·1 _:TT _' 1 oq) 
'\qv, -ua;,J= pt_q,, +q~, -u ax, (5.15) 

Atât în meteorologie cât şi în oceanografie se obişnuieşte să se vorbească· despre 
advecţie când este vorba de un flux produs de vitez.ele mediate. Termenul 

convecţie este folosit pentru transportul produs de fluctuaţii, prin covarianţa q'v'. 

În atmosferă liberă şi oceanul deschis, fluxul convectiv este mult mai mare dc:cât 
difuzia moleculară. Ca şi difuzia moleculară, fluxul convectiv poate transfera 

materie, când fluxul mediu de masă pV, este .zero sau are o direcţie foarte diferită. 
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în apropierea suprafeţei, variaţiile verticale sunt mult.e mai intense decât 
variaţiile oriz.ontale. Dacă se neglijează variaţiile pe oriz.ontală şi dacă 
presupunem ci q reprezintă concentraţia vaporilor de apă în aer (wniditatea 

_ . dq 1 a ( aq) . . · . 
~fica) ecuaţia dl= p âx, po âx, , se poate media, folosind ecuaţia (5.15). 

Ast.fel , 

(5.16) 

unde Q este fluxul vertical al masei vaporilor pe wlitatea de arie, în unitatea de 
timp. 
Dacă tratăm pe aceeaşi cale transportul vertical al căldurii sensibile se obţine în 
absenţa altor surse de căldură: · 

· dT 1 a ( ar) cP-=-- pc,,k-
dt p âx, âx, 

sau 

Dea 

în (5.17) w'T' = w'9' repreiintă fluxul vertical de căldură. 
\ 

5.2.4. Ecua.ţra energiei cinetice de turbulenţă 

Ecuatia pentru v-ariaţia energiei cinetice turbulente se obţine . prin 
expnmarea tuturor variabilelor ca suma a doi termeni: starea de ba?.ă şi abaterea 
(fluctuaţia). 

Dacă se media?.ă ~ţia, ţinând seama de proprietăţile medierii Reynolds, 
se va obţine o ecuaţie pentru variaţia medie locală a energiei mecanice pentru 
unitatea de masă. Se obţine de asemenea o a doua ecuaţie pentru lucrul mecanic 
prin multiphcarca scalară a ecuaţiei de mişcare mediate, cu viteza medie V,. Dacă 
această a doua ecuaţie se scade din prima se va obr·ne (vezi Anexa 1): _ . 

I 8 - o { I - { I p') - âV p'w' · 
-:;-;-(v1v1)=- ~- -;-V,v1v1+v1 -

2
v1v1+- +v;v1 âxJ -&-g--(5.18) 

_ uf u~1 - . p I P 
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Ecuaţia (5.18) este cunoscută ca ecuaţia energiei de turbulenţă, deşi n-a fost 
specificată natura fluctuaţiilor. 
În ecuaţia (5.18) am presupus că tensorul Ott este neglijabil în raport cu tensorul 
&ynolds. . 

Se mai poate presuplDle de asemenea, că disiparea acţionează numai pentru 
mişcarea turbionară şi că efectul ei direct asupra viteT.elor medii este neglijabil : 

( &v: + &v1J. âv1 =e, ( av, + a~)- av, =o \ax, ax, ax, . \ax, ax, ax, 
Vitezele medii sunt afectate indirect prin formarea turbioanelor care se pot disipa. 
Dacă toţi . curenţii turbionari, cu excepţia celor de-a lungul verticalei stmt 
neglijaţi, ecuaţia ·energiei de turbulmfă se poate scrie sub o formă mai des 
folosită: 1 d - --afi o(w'p' · 1--J p'w' 2 dl (v1v1) = w'v'a;-e-:-- oz p+2w'v1v1 - gp (5.19) 

Primii doi termeni din partea dreaptă a ecuaţiei (5.19) SlD1t consideraţi de obicei, 
dominanţi în stratul limită .. 

Energia cinetică a lUlei curgeri turbulmte este întotdeauna mai mare decât 
energia cinetică a unei curgeri uniforme cu acelaşi impuls mediu. De aceea, 
primul termen din dreapta poate fi considerat ca o generare a energiei turbionare 
printr-o reducere a forfecării principale. (MP = energia mecanică turbulentă) 

Termenul !( w'{ +½wv;v;J reprezintă =- ..rticaJă a Ullw fi":' 

produs prin mişcarea turbionară şi care transportă energia fluctuaţiilor presiunii 
şi viteza. (TR = tensorul Reynolds de turbulentă) 

p'w' . 
Tennenul g-- reprezintă lucrul mecanic al forţelor portante. (BPL = energia 

p . 
determinată de transportul portaptej pe verticală) 
Aşadar, ecuaţia (5.19) se poate rescrie simplu, prin: 

ci 
-(TKE) = MP-e+TR+BPL (5.20) 
dl . 

Este convenabil să se introducă conceptul de energie potenţială medie. _ 
Deşi atmosfera şi oceanul stmt stratificate stabil, în general, se găsesc totuşi la 
acelaşi nivel mase de fluid de densităţi diferite. Aceasta determină o energie 
potenţială mai mare decât en~a pe suprafeţele de aceeaşi densitate de la. un 
anwnit nivel. 
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Energia potenţială medie (EPM) reprezintă excesul fată de această energie 
care teoretic este minimă. Valoarea sa specifică, sau mediată pe un volum dat, va 
fi: ~ . 

EPM= ~f p;gzdxdydz {5.21) 

Integrala se face pe întreg volumul V Dacă considerăm că masa totală din 
sistemul unui voium închis este constantă, pentru a exprima variaţia energiei 
potenţiale medii astfel: 

~(EPM):::: J_ J p'odz dx d,1 dz = _!_ J nlgw dx d11 dz (5.21 ') 
dt Vr"'dt :.r VI-' :.r 

Dacă alegem în mod coresnun.z.ător volumul Vşi w = O, atunci tennenul gw'p' 
' . 

din ecuaţia energiei de turbulenţă oate fi interpretat ca variaţia energiei 
potenţiale medii. 

Când p'w' < O, centrul de greutate al fluidului coboară prin convecţie. 

Parametrul folosit pentru caracterizarea acestui proces este numărul Rayleigh. 
gp'w' h4 

R =---.- (5.22) 
• - hz p :x V 

unde h reprezintă drumul pe care este advectat fluidul, iar k; măsoară 
posibilitatea de difuzie a anomaliilor densităţii. 

Se defineşte de asemenea şi numărul Richardson: 
BPL 

Rr =-- (5.23) 
MP 

Starea stabilă în atmosferă sau ocean este caracterizată de Rf < O. 
Transportul vertical de orice fel nu poate fi observat direct fără oarecare 
dificultate. Peptru ca ecuaţiile precedente să poată fi folosite în scopuri de 
predicţie, trebuie ca transportul turbionar să se exprime parametric ca funcţie de 
variabilele mediate sau întregi, după cum sunt măsurate (măsurători de rutină) 
Această exprimare se face prin introducerea unor coeficienµ estimaţi empiric 
pentru transportul turbulent. 
Astfel, 

-' av ~ ar 
v'w'=-K-· T'w'=-K - (5.24) az' "az 

- aq -
2

- ab2 

q'w'=-K -· v' w'=-K --
Q âz' I "az 

Coeficienţii turbulenţi au aceeaşi dimensiune ca difuzivităf:ile moleculare· 
sau vâscozitatea, dar valorile lor sunt în general mai mari. 
Spre deosebire de coeficienţii moleculari, ei nu sunt proprietăµ intrinseci ale 
fluidului , ci variază cu: locul, starea fluidului, stabilitatea, perioada de mediere şi 
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devine zero. Reprezentarea coeficienţilor turbulenţi în (5.24) ar implica în acest 
caz valori infinit de mari pentru coeficienţi, valori care practic nu au scris. 

Ca unnare, conceptul de reprezentare parametrică - parametrizare - a 
transportului prin coeficienţii de turbulenţă şi gradienţii medii nu se aplică atunci 
când gradientul mediu tinde către zero. 

Discuţia precedentă n-a fost foarte clară pentru că nu s-a spus nimic despre 
ltmgimea intervalului de mediere pentru definirea valorii medii locale a 
temperaturii, vitezei, etc. Acest interval este foarte important când se încearcă o 
combinare a tratării detenniniste a variaţiilor lente cu o tratare statistică, 
parametrică, a fluctuaţiilor rapide. Dacă intervalul de mediere este prea hmg 
ecuaţiile mediate nu· pot fi folostt epentru predicţie. Dacă el este prea scurt, 
valorile mediilor devin preferenţiale prin fluctuaţiile individuale scurte. 

În anumite cazuri, alegerea m1ui interval de mediere este foarte clară. De 
exemplu: înălţimea suprafeţei mării variază pentru o perioadă de mai multe ore în 
cazul mareelor şi pentrn o perioadă de secunde la trecerea undelor de vânt 
(valurilor). O ecuaţie pentru maree se poate baza pe înregistrarea înă!Jimii 
suprafeţei mării mediate pe intervale de 20 minute. 

În general, parametrizarea fluctuaţiilor de frecvenţă ridicată prin mediere 
este valabilă numai dacă jumătatea de mediere poate fi asociată cu un "gap" în 
spectrul frecvenţelor. 

5.2.5. Sistemul ecuaţiilor de bază pentru stratul limită 

Ecuaţia de mişcare sub formă vectorială: 

dV - -:;- a {-;;-- av) . <ff 
p-+pjkxV =-Vp-- Vw'-u- =-Vp+-

dt & az az 
51\1 pentru mişcările la scară sinoptică, ecuaţia de mişcare exprimă echilibrul a 
trei forţe: Coriolis, de gradient baric şi de vâscozitate: 

- - in pjkxV =-Vp+­az 
Dacă la această ecuaţie adăugăm ecuaţia de continuiate, ecuaţiei de ~ort şi 
ecuaţiei energiei se obţine sistemul complet al ecuaţiei în stratul limită. 

op a -
-+-(pV.)=O at c)x I 

I . 

Ecuap.ile de transport ale vaporilor de apă şi căldurii : 
dq a (- aq) oQ 

pdf= - az q__q'w'-\) az = ---;;; 
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cu Q fluxul vertical al masei vaporilor pe unitatea de arie 

p;p; =-cp: ~Tw'-K!)=-a: 
şi ecuaţia energiei turbulente: 1 a - a {1 - {1 p')} -8~ p'w' - --(v'.v')=- -Vv'v'+v. -v'v'+- +v~' ---s-g--

2 at 1 
.1 ax1 2 1 1 1 

• 2 ' ' p 
1 

' ax, p 

sau sub fonna mai.folosită: __ 

1 d - - 8 (w'p' 1 --J p'w' 
2 dt(v.1v1)=w'v'-e- az P+2w'v.1v.1 -gp 

Primii doi tei.meni • din partea dreaptă a ecuaţiei swrt consideraţi de obicei 
determinanţi în stratul ii.mită . 

5.3. Stratul de suprafaţă. Profilul vântului 

Date fiind dificultăţile inerente în măsurarea şi interpretarea teoretică a 
câmpului vântului în cei câţiva metri deasupra suprafeţei oceanului, vom discuta 
ma, întâi profilul vântului în stratul limită marin de suprafaţă: 
a) Profilul vântului în condiţii neutre; 
b) Efectul stratificării tennice asupra profilului vântului. 

5.3.1. Profilul vântului în condiţii neutre 

Pentru. ac.est caz, când stratificarea tennică este adiabatică, trebuie să 
ţinem seama de următoarele două aspecte: 
l O 

) înălţimea limită internă care depinde de pri7.ă; 
2° ) problema echilibrului între curgerea aerului şi starea mării. 
Aspectul 1 ° este important mai ales pentru profilul vântului în regiune de coastă 
in care apare o discontinuitate datorită caracteristicilor uscatului. 

În legătură cu aspectul 2° este convenabil să se considere echilibrul dintre 
vânt şi undele oceanice, care în mod natural există în absenţa variaţiilor mai mari 
ale vântului în intensitate şi direcţie. Dacă interesează în principal profilul 
vântului în condiţiile de echilibru. dintre vânt şi unde şi nu efectul priz.ei şi 
stabilităţii termice, atunci curgerea este similară cu advecţia oriz.ontală (curgere 
orizontală) uniformă cu viteza med.ie care depinde nwnai de distanţa la suprafaţă: 

Pentru simplificare presupunem că, curentul de aer din apropierea 
suprafeţei oceanului este direcponat paralel cu axa x. Componenta t_. a tensorului 
Rey11olds la suprafaţă, împărţită prin densitatea p, se poate scrie atunci în fimcţie 
i i2 
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de viteza de frecare u. care se defineşte prin identitatea: u; = ( î") , Wide 
p , 

indic.ele s indică valoarea la suprafaţă. 

Măsurătorile indică valori ale forţei turbionare j;e unitatea de suprafaţă (m 
atmosferă) de: î" ~ 0,1 ~ N -m~. 

Astfel ( î;) ~ O, 1 m2s-2 şi u. ~ 0,3 ms-1
• 

Forţă Coriolis şi forţă de gradient baric au intensitate de aproximativ 10·1 ms·2 la 
latitudini medii. ' 
Astfel, dacă aceşti termeni trebuie să echilibrere presiunile turbionare este 
necesar ca: 

~~) <10-1 - 2 & _ ms 

Pentru .1z = 10 m, ⇒ .:\( ~) s 10-2 m2s-2
• 

Deci modificarea presiWlii turbionare în stratul inferior de 10 m este mai mică 
decât 10% din presiWiea la suprafaţă. Într-o primă aproximaţie este permis să . se 
presupună că în primii metri de la suprafaţă.forţa rămâne constantă, la valoarea 
ei de suprafaţă: 

î; = ~(!)=u; (5.17) 

\D'lde presi\D'lea turbionară la suprafaţă a fost parametriz.at în termenii 
coeficientului de schimb turbionar A, definit prin (5.10). 
În obţinerea A, am presupus că scările orizontală şi verticală ale curenţilor 
turbionari au fost aproximativ egale. 
În apropierea suprafeţei scara turbionară verticală este limitată de distanţa până 
la suprafaţă. Ca urmare, o alegere firească pentru lungimea de amestec este o 
t = lcz, unde k este o c.onstantă. Astfel avem: 

A,= p(kz)21~ 

Substituind expresia pentru A, în (5. 17) şi luând rădăcina pătrată, găsim: 
oii u. 
âz = kz 

Integrând relaţia (5. 18) după z, se obţine profilul logaritmic al vântului: 

(5.18) 
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u. z 
u=-·ln- (5.18) 

k z0 

unde z0 este lungimea de rogozitate, o constantă de integrare aleasă ca u = O la 
z=zo. 
Constanta k din (5.18) este o constantă universală, numită constanta von 
Karman, cu o valoare deternrinată experimental ca: k = 0,4. · 
Lungimea de rugozitate z0 variază în ftmcţie de caracteristicile fizice ale 
suprafeţei . 

Deşi pentru obţinerea ecuaţiei (5.18) au fost folosite multe ipoteze 
simplificatoare, multe dintre programele experimentale au arătat că profilul 
logaritmic al vântului reprezintă o fitare satisfăcătoare pentru profilele de vânt 
observate în stratul de suprafaţă. 

Se observă că profilul vertical al vitez.ei medii a vântului deasupra 
suprafeţei mării este aproape logaritmic în condiţii neutre. Dacă se ţine seama de 
u. şi z0, situaţia se complică în cazul suprafeţei mării în raport cu uscatul. 
Măsurătorile au arătat că nu există o legătură între zo şi înălţimea undelor, de 
exemplu. Acest rezultat subliniază încă o dată, caracterul particular al mării. 
Kitaigorodski a considerat lip. înălJimea de rugozitate a mării şi a găsit, din 
măsurători, legătura dintre z0, h, şi u. (Kitaigorodski, pg. 34-36). 

5.3.2. Efectul stratificării termice asupra profilului vântului deasupra mării 

Procesele turbulente implicate în distribuţia verticală a vântului, reflectă 
natura stratului de suprafaţă şi curgerea însăşi, energia cinetică turbulentă fiind 
suplimentată prin energia cinetică a curentului. Această mişcare turbulentă se 
nwneşte "tulbulenţă dinamică" sau "izotropică". Aceasta semnifică faptul că 

fluctuaţiile vitezei sunt de acelaşi ordin de mărime pentru toate componentele 
curentului turbulent. 

Dacă stratificarea termică nu este indiferentă ci stabilă sau instabilă, 
intervin forţele portante care influenţează componentele curentului vertical. 
Acesta este cazul "turbulenţei anizotropice" şi va face subiectul discuţiei 
influenţei sale asupra profilului de vânt. 
În condiţii termice instabile, schimbul turbulent pe verticală se intensifică şi ca 
unnare gradientul vertical al vitezei vântului descreşte mai rapid cu înălţimea 
decât în cazul adiabatic. Reciproca este adevărată pentru c.azul de stabilitate 
termică . 

Profilul vântului în condiţii tipice se vede în Fig. 5.1. Se observă că într-un 
sistem semilogaritmic, profilele neadiabatice de vânt sunt nişte curbe. În condiţii 
de instabilitate curburile sunt convexe în raport cu axa u, iar în condiţii de 
instabilitate sunt concave. 

114 

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



Se extrag două concluzii clare: 
1 ° ) Efectul stratificării termice diminuează cu creţ.erea turbulenţei dinamice, 
deci cu creşterea vitezei vântului, şi . 
2° ) Influenţa stabilităţii descreşte în apropierea suprafeÎei. Legea logaritmică s-a 
dovedit adevărată, parametrul de rugozitate z0, având caracterul Wlei condiţii la 
limită. Acest rapt a fost acceptat ca pentru condiţii adiabatice prin concluziile 1 ° 
şi 2° pentru că măsurătorile în stratul de suprafaţă sunt greu de făcut. 
Aşadar, pentru că abaterile de la profilul de vânt adiabatic sunt foarte mici, 
profilele neadiabatice de vânt se pot rq:,rezenta cu ajutorul profilelor logaritmice. 

Gradientul vertical al vitezei medii a vântului se poate scrie sub fonna: 
. âîi .:_ f

114
iia 

oz - z+z
0 

· 
(5.19) 

Wlde: 

r =_!_· au 
... ii~ ain(z+zo) 

(5.20) 

este analoagă cu coeficientul de evaporare Montgomery (1940) şi se numeşte 
"coeficient de pro.fif', s_au ''nwnărul conturului de profil". 
ii

0 
este viteza medie a vântului la înălţimea z = a. 

Ecuaţia (5.19) corespunde unui profil logaritmic, iar produsul f
11
aiia are aceeaşi 

u . 
semnificaţie ca ; , în cazul adiabatic. Deosebirea şi dificultatea apare că spre 

deosebire de u., r
110 

nu este independent de variabila de înălţimea z cum se vede 
din (5.20). 

În consecinţă, ecuaţia (5.19) este adevărată - strict vorbind - numai pentru 
z =aşi aproxîmativ, în vecinătatea acestei înălţimi. Deci nu se admite ca ecuaţia 
(5.19) să fie integrată pe un interval de înălţime. · 
Stratificarea adiabatică este singura care aplică următoarele relaţii: 

u. 
r„a = lâi 

Q . 

f = (m Zo +a)-1 
114 Zo 

(5.21) 

(5.22) 

care ·permit evaluarea lui u. şi z0 dacă f 11a şi ua sunt cunoscute. Dificultăţile 

menţionate restrâng aplicabilitatea coeficienţilor de profil în practică. De aceea, 
rezultatele diferitelor cercetători sunt comparabile numai în condiţii adiabatice. 
Conceptul "coeficient de profil" este util când materialul observaţional este fo~rte 
bogat. Atunci când trebuie să se ţină seama cantitativ de efectul stabilităţii asupra 
profilului de vânt, trebuie ~ se considere contribuţia fluxului vertical de căldură 
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care produce energia cinetică comparabilă cu forfecarea datorită forţelor 
turbionare. 

oii . 
În timp ce forţa de forfecare este î az pe unitatea de suprafaţă şi în 

unitatea de timp, energia suplimentară furnizată de forţele portante are expresia 
(vezi 3.5): gH!c,,To cu g ~ acceleraţia gravitaţională, Cp - căldura specifică la p 
constantă; T0 temperatura medie la baza stratului, iar H flux de căldură ( entalpie 
în J/m2s). 
Raportul adimensional al acestor expresii repremrtă nwnărul de flux, 
Richardson: 

(5.23) 

Semnul minus este introdus pentru a obţine numere Richardson R,< O pentru 
valori pozitive ale fluxului de căldură H, adică pentru stratificări termice 
instabile. 

Un alt număr Richardson mai utilizat este cel al raportului gradienţilor: 

~~) 
Ri = (oii)z 

To az 
(5.24) 

cu 0 temperatura potenţială medie a aerului. 
Relaţia (5.24) se poate exprima dată fiind proporţionalitatea fluxurilor de 

au as 
energie 't şi Iţ cu gradienţii termici corespwtt.ători: az şi az : 

KH Re =-Jţ (5.25) 
KM 

Rr devine egal cu R; când coeficientul de transfer turbulent pentru căldură este 
acelaşi cu cel pentru impuls. 

Numărul Richardsbn este folosit pentru estimarea transferului 9e energie 
într-un curent turbulent, în condiţii neadiabatice. El indică energia suplimentată 
sau consumată prin stratificarea termică în comparaţie cu energia forţelor 
turbionare. Este pozitiv pentru inversiuni sau stratificări stabile când forţele de 
turbulenţă acţionea?.ă împotriva gravitaţi~. R, < O corespund cazurilor 
supraadiabatice sau instabile, iar R, = O pentru condiţii adiabatice. R, creşte 
numeric cu înălţimea z. 
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5.3.3. Profilul general diabatic al vântului 

Gradientul vertical al vitezei vântului dat de ecuaţia (5.18) (:=~)în 
condiţii adiabatice poate fi scris pentru condiţii diabatice, înmulţind partea 
dreaptă a ecuaţiei cu factorul adimensional S, care reprezmtă influenţa stabilităţii 
şi este funcţie de numărul Richardson Rj. 

oii u„ 
-=~~R) ~-~ az kz f 

k 
S poate fi considerat ca o constairt.ă von Kannan generalizată, k". Pentru cazul 

adiabatic, Re= O, şi funcţia stabilităţii S trebuie să fie egală cu unitatea. 
mi 

Ţinând seama de ecuaţia (5.23) eliminăm az din ecuaţia (5.26) şi obţinem: 

S -- gkH, 
- 3 (5.27) 

pcPfou:.R1 
Conform cu teoria Monin-Obukor (1 954), se introduce mărimea: 

pcPTau; L = -----'--- (5 .28) 
gkH 

care are dimensiunea unei lungimi şi se numeşte "lungime de stabilitate". 
în acest caz, relaţia dintre fluxul de căldură H şi lungimea de stabilitate L, 
implică: 
1) Stratificare stabilă H < O, L > O; 
2) Stratificare adiabatică H= O, L ➔ ±oo; 
3) Stratificare instabilă H > O, L < O. 
Ecuaţia (5.27) devine prin folosirea ecuaţiei (5.28): 

z 1 k 
S=---=-. (5.29) 

L Re KM 

Se poate considera !._ cu un pa;ametru portant, adimensional care este folosit în 
L -

particular când profilul vitezei vântului şi temperaturii aerului stmt exprimate 
prin forme adimensionale. 
Presupunerea de bază a teoriei Monin-Obukov este că deviaţiile lui S de la 
stabilitatea neutră în aceste două distribuţii verticale sunt funcţii universale de 

(;). 
I 17 

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



Atunci, confonn ecuaţiei (5.29), dependenţa înălţimii de Rj este detenninat.ă în 
întregime prin L. 
Pentru condiţii apropiate de cele neutre, S se apropie de wutate şi KH tinde către 
K.lf .. Confonn cu ecuaţia (5.28) L creşte când H se apropie de zero şi (sau) cu 
creşterea vitezei vântului . 

Combinând ecuaţiile (5. 10), (5.26) şi (5.29) ajungem la retapa dintre 
vâscozitatea turbionară KM, A = pKM şi numărul Richardson de flux: 

ln z 

;qcm) deasupra v/mOJI 
niveiuJw mediu 

200 

100 

50 

20 

10 

5 
200 
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KM= ku.L'Rc 

A,= pku.L'Rc 

, , 
' instabil ,' 

, 
, , 
' , 

indiferent 

stabil 

viteza vântului (emis) 

400 600 800 
viteza vintului (Clll/s) 

(5.30) 

Fig. S.1. Repreuotarea 
schematici a profilului vântului 

. mediu într-un sistem în diferite 
condip.i termice 

Fig. S.2 Profilele vântului 
deasupra suprafeţei apei în 
condip.i aproape adiabatice 
( după Roll 1968). Profilele 
sunt grupate după viteza 
vântului . 
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5.3.4. Soluţii apro:dmative propuse pentru profilele diabatice ale vântului 

Au fost făcute multe încercări de a determina funcţia de stabilitate din 
ecuaţia (5.26) şi ac.este încercări pot împărţite în două clase: 
a) acelea care presuplDl profite similare pentru vitem vântului şi temperatură; 
b) cele care nu presuplDl similaritatea. 
Cazul a) implică direct că funcţia de stabilitate pentru viteza vântului s. diferă de 
cea pentru temperatura potenţială a aerului Sa miinai prin factorul constant y aşa 
Că s. = yS8 • Astfel conform cu ecuaţia (5.26) raportul gradienţilor verticali 

~ -~ . . 

az ş1 oz egalează _Pe cel al . fluxurilor turbul~ co~unzătoare multiplicate 

prin y: 

(5.31) 

În consecinfă: 
K8 =rKM şiR.r =rR, (5.32) 

Plecând de la acestea au fost sugerate următoarele formulări: 
oii u. 1/2 
-=-(l+crR,) 
OZ kz I 

(5.33) 

(de Rossby şi Montgomery, 1935) 
oii u., 1 
8z = kz (1-<JlR, )112 

(5.34) 

(deHib.anu, 1943) 

(5.35) 

în (5.35) cr1, cr; şi a. sunt constante fixate în mod empiric. Prin aplicarea 
ecuaţiilor (5.29) şi (5.32) şi presupunând y= 1 (ca Monin şi Obukov) ultima 
formulă (5.35) poate fi transformată: 

au u. 1 
-az k(z+z0 ) 1-a./ţ 

(5.36) 

Pentru condiţii aproape neutre (adică la valori foarte mici ale Ri--: z :~
0 

termenii de ordin mai înalt în Rt şi respectiv z+ zo pot fi neglijaţi şi cele trei 
L . 

f'onnule de mai sus sunt reduse la aceeaşi ecuaţie aproximativă: 
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oii u. 
8z - k(z+z

0
)(I+const R,) (5.37) 

care necesită conectarea ronstant:elor prin relaţia: 
cr1 = cr2 = 2a . (5 .38) 

Integrarea poate fi uşor realiz.ată p~ cazul aproape adiabatic ( z ~zo << 1) 
prin folosirea ecuaţiei (5.36): Ea formează binecunoscut . .., · profil "log+ linear": 

~ u. ( z + z0 a.z) 
~ ii= - In--+- (5.39) 

k z0 L 
care conţine cazul adiabatic pentru L ➔ oo şi descrie efectul stabilităţii pentru un 
termen adiţional, linear în z. 

Monin şi Obukov (1954) au evaluat constant a la (0,60 ± 10%) prin 
folosirea datelor profilului de vânt deasupra uscatului fără măsurători simultane 
de flux. Dar valoarea contravine ecuaţiei (5.38) pentru că cr1 s-a d~rminat ca 
fiind 9. 

Taylor ( 1960) a arătat că a variază sistematic cu stabilitatea şi ia valori 
între 3 şi 6 pentru regiunea stabilă: 

(z+z0 } 

-0,03 < L < O pentru care se aplică ecuaţia (5.39). 

Astfel rezultă o valoare medie de 4,5 care verifică ecuaţia (5.38). 
Rezumând, putem spune că profilul de vânt "log - linear" este adecvat 

numai pentru un domeniu de stabilitate foarte îngust care pare să fie limitat prin 

I=: =o I= O, 03 şi care coresunde mai mult sau mai puţin cu regiunile llllde domină 
turbulenţa mecanică, adică cu condiţiile convecţiei forţate. În aceste regiuni ia 
valori apropiate de unitate. Reţinând că ecuaţia (5.39) a fost obţinută pentru 
stratificări aproape neadiabatice, pentru valori mici ale~,, nu ne aşteptăm ca ea 
să dea valori bune, deci să fie utilă pentru condiţii de stabilitate mare sau 
instabilitate mare. 

De aceea trecem la a discuta cazul b) care nu se bazeaz.ă pe similitudine şi 
în consecinţă: 

' KH ~ 
y---- (5.40} 

- KM - R, 
nu mai este constant şi apare ca o va:abilă adi~onală. 

Cu creşterea instabilităţii: (L < -0,03 j curentul intră într-un domeniu· 

unde alături de turbulen,ta dinamică, forţele portante joacă un rol dominant. 
Dacă instabilitatea este suficient de mare, fluxul de căldură şi termenul portant 
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stmt decisive, în timp ce u. devine neglijabil. Aceasta este regiwiea de convectie 
liberă. · 

Încercând obţinerea unei soluţii care ar putea include condiţiile aproape neutre 
precwn şi stabilitatea şi instabilitatea puternică, Elli"son (1957) a trecut la o teorie 

K 
care impune ca y = K" variază puternic cu numărul Richardson de flux, Rt. 

M 

Mărimea variabilei y tinde . către zero când Rt se apropie de o valoare 
cinetică R f ... , care astfel apare ca valoarea maximă a Rt pentru menţinerea 
turbulenţei. Relaţia propusă de Ellison se scrie: 

ai· u. · Rr )-
114 

a;= k(z+zo) 1- R,., (5.41) 

Constanta Rr a fost estimată la aproximativ0,15, 
Dacă combinăm ecuaţia (5.41) cu (5.29) obţinem următoarea ecuaţie 

pentru factorul de stabilitate S: . 

S
4 l z+zo J 

-:- Rror -1 S = l (5.42) 

care este o verigă utilă între profilul vântului şi fluxul de căldură fumi?.at când 
R,., este cwtoscut. Adică dacă se dă profilul vântului se poate calcula fluxul de 

căldură. 

Invers, profilul vântului poate fi determinat, dacă stmt ew1oscute hmgimea 
de mgozitate Zo, viteza de frecare u. şi fluxul de căldură H. Cu ecuaţiile (5.41), 
(5.39) şi (5.38) ajwigem la relaţia p.~ru vâscozitatea turbionară (Panovsky, 
1960) 

, KM= U: =(u..-z âii + gH -
1-)1/3 k413(z+z

0
)4'3 

. (5.43) 
âii . az CpP¼ Rfcr 
az 

Aid u:(:) reprezintă rata de producere a energiei mecanice turbul~e (pe 

unitatea de masă) în timp ce g/llpc,,To reprezmtă rata la care energia este creată 
prin portanţă. - · 
Relaţia dintre contribuţiile turbulenţei dinamice şi forţele convective la 

1 
transportul impulsului vertical este determinat de R . 

fer 

Panovsky {1961) a interpretat ecuaţia (5.43) în lumina expresiei lui Heisenberg: 
K ~e113/413 (5.44) 

M 
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unde i, este rata de disipare a energiei şi / dimensimea turbionului. EI a sugerat 
că , în atmosferă, z preia rolul lui I aşa înc.ât scala vârtejului este identificată cu 
înălpmea deasupra solului. Deocamdată soluţiile pentru profilele de vânt care au 
fost ve1ificate pentru uscat nu au putut fi verificate pentru mare datorită absenţei 
datelor de vânt şi flux. · 

Alte forme ale profilului de vânt: 
Formula puterii avansată de Deacon (1949, 1953) a fost folosită cu succes: 

( )

1-13 
âu u. z+z0 

az = k(z+z
0
). ~ 

(5.45) 

Exponentul 13 este numit "Numărul Deacon" şi se de.fineşte prin ecuaţia: 

. . 8~~) {~:) . 
p =- Olnz =- (:) . 

(5.46) 

Numărul Deacon 13 este o funcţie de numărul Rkhardson, presupmând valori 
mai mari decât unitatea în condiţii instabile şi mai mici decât unitatea pentru 
stratificări stabile. 
În cazul adiabatic (13) formula puterii trece într-un profil logaritmic. 

O aproximaţie directă a profilului vântului deasupra mării a fost stabilită 
de Goptarev (1960). Folosind observaţia că, în condiţii termice instabile, 
fluctuapile componentei oriz.ontale a curentului descreşte exponenţial cu 
înălpmea , şi aplicând comceptul că această descreştere este legată de 
intensificarea mişcării verticale de amestec, Goptarev a obţinut următoarea 
relape pentru dependenţa de înălţime a hmgimii de amestec, într-o atmosferă 
stratificată:. , 

I= k(z+ z
0

)e-a(mo) (5.47) 

Ca urmare ecuaţia pentru gradul vertical al vitezei vântului este: 
âu 

- U. ea(Hso) (5.48) 
, az k(z+z0 ) 

unde a este uri parametru care depinde de viteza vântului şi stabilitatea termică 
(a < O instabil , a= O adiabatic, a > O stabil). · 

În ultimul caz, lmgimea de amestec /, creşte cu z, în apropierea suprafeţei 
până când se atinge maximul laz +·zo = l. Deasupra acestei înăIJimi , lmgimea de 
amestec descreşte. Integrarea ecuaţiei (5.48) este dată prin dezvoltarea funcţiei t 
în serie. 
Se ajunge la profilul de vânt de forma: 
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·_ u.[
1 

z+z0 a2 [(z+z0 )2-z0
2

] ] 
u=- n--+a +----'---...:.._+ 

k z0 · • 2 ·2! ··· (5.49) 

Primii doi tenneni corespWld ecuaţiei (5.39) dacă a;,,. a/L. 
Dacă sunt folosiţi şi termenii superiori în ecuaţia (5.49), atWlci ecuaţia (5.49) 
este valabilă şi pentru condiţii de abateri puternice de la adiabaticitate. 
Rugozitatea dinamică zo nu poate fi considerată ca o caracteristică directă a 
geometriei . suprafeţei mării dar ca o cantitate aerodinamică care reflectă 
interacţia dintre vânt şi wde. 
Din cercetările sale, Goptarev a dedlls că rugozitatea dinamică z0 descreşte cu 
creşterea înălţimii undei şi cu descreşterea virez.ei vântului relativ la cea a vitezei 
wdei. • . 
S-a detenninat, de asemenea, că zo este mai mare la stratificarea termică instabilă 
decât la distribuţii indiferente sau stabile ale temperaturii ceea ce revine la a 
spune că marea este mai aspră în masele de aer rece decât în masele de aer cald 
de deasupra mării reci. 

5.3.5. Forţa vântului ta suprafaţa mării 

Când se discută profilul vertical al vântului în primii metri deasupra 
suprafeţei mării avem de a face cu dependenţa de rugozitate dinamică şi de alţi 
factori ca: înălţimea undei, viteza vântului, viteza de frecare. Nu s-a spus nimic 
despre parametrul important al curentului de aer de deasupra mării: viteza de 

frecare u •. Confonn ecuaţiei (5.15) ( u; = î;) viteza de frecare este strâns legată 
de fluxul vertical al impulsului oriz.ontal sau tenshmea turbulentă t care a fost 
considerată ca o constantă cu înălţimea în primii metri ai stratului limită 
atmosferic. Astfel putem scrie: 

î = t 0 = pu; (5.48) 

unde to este tensiunea tangenţială exercitată de · vânt la suprafaţa mării (p = 
densitate aer). 
Acestă mărime este de o importanţă deosebită jucând un ·rol esenj:i?I în toate 
procesele de transfer a impulsului la limita aer-mare. El include generarea 
undelor oceanice de suprafaţă şi a curenţilor de drift prin acţiunea vântului, 
strnctura vântului şi "alurile de furtună. . · 

În final, întreaga circulaţie a oceanului, precwn şi bilanţul de impuls în 
circulaţia atmosferică, este puternic afectat de forţa de acţiunea vântului asupra 
suprafeţei mării. · 
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Rezistenţa suprafeţei mării la acţiuru~a vântului, to, se poate exprima prin viteza 
medie a vântului u, la o anumită înălţime. 

't 0 = pC,u; (5.49) 

factorul de proporţionalitate C, fiind o constantă adimensională . numită 
"coeficient de rezistenţă", "tensiunea de forfecare" sau "coeficient de forfecare" şi 

care depinde de înăl~mea z. 
De obicei z = 10 m se ia ca nivel de referinţă. Problema detenninării tensiunii la 
suprafaţă to este redusă la stabilirea valorii pentru C10- Coeficientul de rezistenţă 
Cm poate fi uşor legat de parametrii profilului vertical al vântului. Combinând 
ecuaţiile (5.48) şi (5.49) se obţine:· 

clO =(~)2 

(5.50) 
"10 

Ulterior, dacă domină condiţiile adiabatice, putem obţine din ecuajia (5.10) 
relaţia : 

C,,=( k' J =o+ 10 
ln--

zo 

(5.51) 

În absenţa stratificării termice, C1o este, de aceea în întregime determinat 
prin rugozitate2 dinamică zo. 

, 
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CAPITOLUL6 

SCHIMBUL DE CĂLDURĂ OCEAN-ATMOSFERĂ 

Am văzut că generarea şi redistribuirea momentului unghiular absolut 
este însoţită atât de circulaţia meridianală cât şi de cea turbionară, ale căror 
contribuţii relative sunt diferite la latitudinile tropicale şi extratropicale. Acelaşi 
lucru este adevărat pewru redistribuirea căldurii şi a fonnelor de energie. Am 
discutat de asemenea modul în care radiaţia de la Soare este distribuită deasupra 
globului de către sistemul vânt şi curenţii oceanici. Vom aborda în continuare 
problematica fluxurilor de căldură ocean-atmosferă, căldură latentă şi căldură 
sensibilă, cu referire în mod particular la circulaţia generală a sistemului 
ocm-atmosferă şi la sistemul de vreme la scală sinoptică şi mezosinoptică. 

6.1. Caracteristici radiative ale sistemului ocean-atmosferă 

Diferenţa între radiaţia absorbită şi emisă prin atmosferă, în combinaţje 
cu schimbul de căldură între pământ şi atmosferă şi transfernl de energie prin 
mişcări în inte:iorul atmosferei şi oceanelor, determină bilanţul de căldură . Cea 
mai mare parte a atmosferei este caracterizată printr-un deficit radiativ puternic 
care ar trebui să conducă la o descreştere continuă a temperaturii troposferei . 
Deficitu! trebuie să fie compensat printr-un transfer net de energie de la suprafaţa 
pământului, unde există un surplus de încălzire radiativă. 

Căldurile sensibilă şi latentă transferate prin conducţie şi evaporare de la 
suprafa!ă pământului (mare sau uscat) sunt transportate în înălţime . prin 
miş~rile aerului sub fonnă de mici curenţi turbionari la nivelele inferioare,· 
curenji care cresc către nivelele superioare prin sistemele de circulaţie, organiz.ată 
la scări de la domeniul norilor cumulonimbus la circulaţia Hadley. Căldură· 
latentă este obpnută prin condensare în ramurile ascendente ale celulei Hadley. 
Astfel, întreg bilanţul energetic pe verticală rezultă din procesele radiative şi din 
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mişcările aerului. În legătură cu latiţudinea şi perioada anului, cantitatea de 
radiaţie solară care cade zilnic asupra unei suprafeţe oriz.ontale la limita 
atmosferei este prezentată în Fig. 6.1. 
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Remarcabile sunt două caracteristici: 

SOLSTITIIJ 

IARN.t. 
D 
22 

Fig. 6.1. Cantitatea de radiaţie 
solară care cade zilnic pe o 
suprafaţă oriz.ontală la limita 

. superioară a atmosferei ( după 
Percy şi Walker, 1972) 

-există o asimetrie între emisfere. Aceasta desigur, datorită distanţei 
Pământ-Soare, variabilă în timpul anului (dela periheliu la afeliu); 
-energia solară primită zilnic la solstiţiu de exemplu, este mai mare în regiunile 
polare ale unei emisfere decât la tropice, în aceeaşi emisferă. 
Când se ţine seama de extincţia radiaţiei. solare în atmosferă, totalul zilnic al 
radiaţiei solare care cade pe o supi:afaţă oriz.ontală la nivelul mării pe cer senin, 
arată ca în Fig. 6.2. 
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Fig. 6.2. Cantitatea de radiaţie 
solară care cade zilnic pe o 
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mării când coeficientul de 

'° 

tnmmwe prin- .... 0.71 

li 
l~ .a, 

. '-~ 
I • 

IDINiC1it 
""14't. 

"" "' ., C 

SOU"nT}U liCIClfGC'!II 
'IAU ~ 

" I\ • N 
n a u 8 

LOt-latTUOINEA $04R~LUI 

IOLST1'Jll 
~ 

D 
~ 

Coeficientul de transnus1e s-a considerat 0.7. Existenţa norilor împiedică 
propagarea radiaţiei solare prin atmosferă, încât caracteristica generală a 
radiaţiei recepţionate la sol sau la nivelul mării premrtă variaţii atât meridianale 
cât şi zonale. Radiaţia solară este atât absorbită de mare cât şi reflectată de la 
suprafaţa ei . Din radiaţia absorbită o cantitate mică este fixată prin fotosinteză 
(aproximativ 0.02% conform cu Wtlliams şi alţii, 1973) iar ce mai rămâne 
încălzeşte oceanul superior. Reflectivitatea este, în primul rând, o funcţie de 
elevaţia solară şi, în al doilea rând, de starea mării . Pentru radiaţia directă, care 
cade deasupra unei mări liniştite, albedoul variază de la 3%, când Soarele este pe 
verticala locului, până la 100% când el este aproape la oriwnt, în timp ce pentru 
radiaţia difuză variază între 8 şi 10% (Tabelul 6. L). · 
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Tabel 6.1. Albedoul suprafetei mării pentru radiaţia solară totală incidentă, adică considerate 
atât radiafia d~tă cât şî cea difuză (după Budiko, 1956). Valorile sunt date in procente. 

l.at Luna 
(N) 

1.:17l. Feb. Mar. Am-. Mai I Iun. Iul Aug_ Seul. Oei. Nov. Dec. 
7(1'" 23 16 li 9 • 9 9 JO 13 15 - -
(,()• 20 16 li 8 8 7 8 9 -() 14 19 21 
50' 16 12 9 7 7 6 7 7 • 8 11 14 16 .. 
40' l i 9 8 7 6 6 6 6 ·, 8 11 12 
30' 9 8 7- (; 6 6 6 6 6 7 8 9 
20" 7 7 6 6 6 6 6 6 6 6 7 7 
JO' (, 6 6 6 6 6 6 6 6 6 6 7 
O' (, 6 6 1 6 6 6 6 6 6 6 6 6 

Prin energia solară directă este încălzit un strat destul de superficial de 
apă . Adâncimea până la care penetrează radiaţia solară depinde de lungimea de 
undă (Tabel 6.2.) şi de c.oncentraţiile de aluviuni, substanţă galbenă, spumă de 
mare, plancton şi bule de aer. În cea mai limpede apă de mare numai 18% din 
radia~a incidentă deasupra suprafeţei mării atinge o adâncime de 10m (Fig. 6.3.). 

JI()() 

aco 

100 

F,R. 6.3. Reprezentarea schematică a spectrului energetic al radiaţiei de la Soare ş1 cer, care 
penetrează suprafaţa mării şi a spectrului energetic în apa pură la adâncime de 0.1, I, 10 şi. 
I 00m. În careu: Procentele energiei totale şi ale energiei în domeniul vizibil al spectrului care 
atinge diferite adîncimi (după Sverdup, 1960). 

Totuşi în straturile superioare ale oceanului are loc amestecul turbulent 
şi astfel căldura este distribuită mai inuit sau mai puţin omogen într-un strat de 
l 00m grosime. 
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Ţabel 6.2. Pătrunderea radiaţiei solare în apa purii în funcţie de 1 a radiaţiei. Valorile exprimate 
m procart.e ( după Sellers, 1965) 

Adâncimea Lmurimea de undă 
0.2-0.6 0,6-0 9 0.9-1,2 I 2-1 .3 

o 100 100 100 100 
0.01mm 100 100 100 97,2 
0.1mm 100 100 996 79.0 
1mm 100 99.8 96,2 40.7 
1cm 100 98:2 68 7 7.6 
10cm 99.7 84.8 4.6 o 
Im 96.8 "86 o -
!Om 72.6 2.6 - -
IOOm 5.9 o - -

_ Marea nu nwnai că absoarbe şi reflectă radiaJia solară, dar şi emite 
radiaJia (Ri;) de o lungime de lll1Ciă potrivită cu temperatura sa. Ea absoarbe 
~diaJia de w:1~ lffiş! (Rs ) transmi~ -~e la nori şi atmosferă. Ca urmare, 
bilanţul mergiet ra ante la suprafaţa maru <R.N) se scrie: 

+lm 

~ tT: 1 I 1f QE 1f QH 
Rs RF. aer 

o 

~ ~Qs 

apă 

-lm 

(6.1) 

unde A este albedoul suprafeţei. şi Rs radiaţia totală de undă $,CUită ~re ajunge la 
suprafaţa mării. Estimarea cu precizie a termenilor ecuaţiei 6.1 nu este uşoară din 
cauza absenţei măsurătorilor sistematice de radiaţie din regiunile oceanice. Îţt 
ultima vreme măsurătorile satelitare au ajutat mult, dar nu suficient. Din lucrările 
unor cercetători ca de exemplu Budiko (1963) se constată că bilanţul radiaţiei 
anuale a suprafeţei oceanului este pretutindeni pozitiv. Cea mai mare valoare, 
140x 103 cal cm·2an·1 s-a observat în partea de nord-vest a Mării Arabia. 
Caracteristicile principale ale bilanţului de iarnă smrt:: 
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i) bilanţ negativ către poli la latitudini me.dii~ 
ii) orientarea în general zonală a izopletelor lui RN, 
În mod contrar. vara se observă deviaţii considerabile de la caracterul zonal, 
devia~ile fiind asociate în principiu cu variaţiile zonale ale nebulozităţii şi 
temperaturii suprafeţei mării. 

6.2. Evaluarea spaţială a componentelor bilanţului energetic 

Ecuaţiile de baz.ă pentru. stratul limită planetar sunt ecuaţiile de mişcare 

ou - a ou 
şi ecuaţia pnrnului principiu !l termodinamicii . ( _) 

. &t=f(v - v,)+azk•âz 

- ( -i âl.· - a av 
ât = - f ( u - u,) + az k. âz / (6.2) 

- I' _ ,_ 

oB = __ 1_ âR, +~fi k a:I )\ 
~ """ ~ . H ..... 
Ul pc p C: <.,<;. \.. C: , 

Reprezintă tlm.'Urile radiative nete care sunt forţele care dirijează variaţiile 

temperaturii . Variaţiile temporale ale componentelor 11 şi v şi aie temperaturii 
potenţiale pot fi şi rezultatul forţelor externe şi R sau prin modificarea în timp a 
difuzivităţilor pentru impuls km şi căldură kt,. În absenţa variaţiei câmpurilor de 
presiune, vânturile din stratul limită pot să se schimbe numai sub infiuenJ.3 
stratificării termice. 

Variaţiile temporale în 1cm şi astfel în u şi v se datorează parţial ciclului diurn al 
temperaturii. , 

Bilanţul energiei radiante pe o arie a suprafeţei oceanului este rezultatul, 
în principal , al transferurilor atmosferă-ocean a căldurii sensibile şi căldurii 
latente (QH şi QE), a acumulării căldurii într-o coloană a oceanului (Qs) şi a 
divergenţei orizontale a căldurii prih curenţii marini (Qv0). Relaţia dintre aceste 
componente majore ale bugetului energetic este: 

(6.3) 
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Alte procese care implică energie sunt nesemnificative clin punct de vedere 
cantitativ şi de aceea le neglijăm. De exemplu: disiparea energiei cinetice când 
vântul suflă transversal pe suprafaţa mării, susţinerea unor procese biologice şi 
încălzirea de la precipitaţiile în cădere. Cunoaşterea şi înţelegerea diferitelor 
componente s-a îmbunătăţit odată cu creşterea cantitativă şi calitativă a datelor 
observaţionale. Continuă totuşi efortul de a se obţine valori definitive pentru 
componentele bugetului energetic, întrucât o cunoaştere de detaliu a bugetului 
energetic global este esenţială în înţelegerea circulaţiei atmosferice şi oceanice. 

6.2.1. Evaporarea la suprafaţa oceanului 

Ca să evalueze fluxurile ocean-atmosferă ale vaporilor de apă, Jacobs 
(1990) a folosit următoarea formulă simplă, pe care el a dezvoltat-o în mod 
empiric de la bazele teoretice ale lui Sverdrup (1937): · 

E = C,(e0 -ez)uy {6.3) 

unde C1=0, 143; E reprezintă vitez.a de evaporare (mm zi-1
); e-presiunea de vapori 

(hPa) şi u-viteza vântului (m sec-1); indicii O şi z se referă la suprafaţa mării şi 
înălţimea de deasupra nivelului mării. Folosind datele climatice marine, Jacobs a 
pregătit hărţi cu valori sez.onieree ale evaporării pentru Oceanul Atlantic de Nord 
şi Pacificul de Nord şi a obţinut valorile echivalente ale Qi; prin (N=LE, unde L 
este căldura latentă de evaporare a apei. Ulterior, folosind aceeaşi metodă de 
estimare a fluxurilor de energie latentă, dar cu Ci=0.134, Budiko a trasat hărţile 
pentru E şi Qi; cu datele Anului Geofizic Internaţional (2000 de staţii cu 300 di11 
arealul oceanic). Din lucrările lui şi ale colaboratorilor se pot sublinia câteva 
concluzii cu privire la procesul de evaporare de la suprafaţa oceanelor. . 
a) Ratele de evaporare sunt pretutindeni mai mari iarna decât vara. Aceasta se 
explică prin valoarile lui u2 şi (eo+e,) care sunt mai mari în sezonul rece decât în 
timpul celui cald. Căldura latentă de evaporare în sezonul rece este as_?ciată cu 
efectul de intensificare a curenţilor calzi clin timpul acestor perioade. In timpul 
sez.onului cald, curenţii reci sunt mai activi şi micşoreaz.ă evident viteza de 
evaporare prin scăderea căldurii latente. 
b) Cele mai ridicate valori ale Qi; au fost observate în apropierea coast~or vestice 
ale Oceanului Atlantic de Nord şi Pacificului de Nord, iarna. Valorile sunt de 
I,14gcm-2zi-1 deasupra Gulf Streamului şi 0,94 g cm-2zi-1 deasupra curentului 
Kuroshivo. Pentru că vânturile deasupra acestor regiuni sunt mai puternice iama 
decât vara, vitez.ele de evaporare sunt ridicate în principal iarna clin cauza 
vânturilor dominante, care advecteaz.ă în mod continuu aer continental rece şi 
uscat peste curen~i oceanici calzi. În timpul verii, dimpotrivă, vânturile 
dominante suflă din sud şi diferenţele de temperatură aer-mare (eo--e,) astfel sunt 
ffi!Cl. 
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c) Variaţiile sezoniere ale lui Qi; nu sunt nicăieri mai mari decât cele de deasupra 
Gulf Streamului şi Kuroshivo. Peste părţile estice ale oceanului, variaţiile 

sezoniere sunt mult mai re.duse din caw.ă că în timpul anului, vânturile dominante 
advecteaz.ă aer maritim peste curenţii oceanici reci din acea zonă. 
d) În tot timpul anului există evaporare rapidă în zonele subtropicale şi în zona 
alizeelor. La aceste altitudini (e0-ez) sunt mari ca şi vitezele verticale ~z pentru 
aiizee. 

6.2.2. Fluxurile de căldură sensibilă 

Ca să se estimeze fluxurile de căldură ocean-atmosferă, Jacobs a aplicat 
o formulă de tipul: ' 

(6.5) 

În discutarea procesului de evaporare este mai raţional să considerăm 
umiditatea specifică q,masa de vapori de apă pe unitatea de masă de aer ume.d. 
Cantitatea de vapori de apă F care este transportată vertical în sus printr-o 
suprafaţă transversală egală cu unitatea (1 cm2) într-o seclllldă, este: 

dq . 
dF = -µ - (6.6) 

'dz 

cu µe -difuzivitatea turbionară, care în aer este egală cu \1SCOzitate.a turbionară; 
iar-dq/dz reprezintă gradientul umidităţii specifice. Dacă introducem presiune.a de 
vapori, e, se obţine: 

cu p presiunea atmosferică. 

dF = -µ 0,621 de 
• p dz 

(6.7) 

Căldura necesară pentru evaporare la suprafaţă este: 

0,621 de 
Q8 = -Lµ, p · dz · 6,8 (6.8) 

Raportul dintre căldura cedată de. atmosferă (căldura sensibilă) şi cea folosită 
pentru evaporare este: 
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ar 
j3 = QH = C p dz p 

QB L de 
0,621~. dz 

(6.9) 

dt 

a P dz 
JJ = 0'64 . 1000 . de 

dz 

Ultima expresie este obţinută prin introduc.erea valorilor lui cp (0,240 cal/g grd) 
şi L (585 cal/g). , · 
Astfel, P depinde Îi1 principal de raportul gradienţilor termic şi de wniditate din 
aer, la distanţă foarte mică de suprafaţa mării. Aceşti gradienţi pot fi înlocuiţi 
prin diferenţa dintre temperatura şi, respectiv, presiwrile de vapori la suprafaţa 
mării şi valorile corespunzătoare la o înălţime z în aer: 

13=064 P Ta-T. 
' 1000 e0 -e, 

(6.10) 

Budiko a calculat ~ direct prin expresia: ;,· 
·QH = PaCDcp(Ta-T.)u, (6.11) 

m1de Cp este căldura specifică a aerului la presim1e constantă, Co este coeficientul 
de rezistenţă, p. -dmsitatea aerului. 

Pentru valorile paC0 =2,5x10-6gcm..J şi cp=0,240calgrd·1g·1
: 

. QH = 5,}8(1'o-T,)u, , (6.12) 
CU Uz în m sec·'. 

Se constată din ecuaţiile (6.11) şi (6.12) că este posibil Wl flux de 
căldură mare în sus, în aerul care este mai rece decât suprafaţa mării peste care 
curge, mai ales când curentul de aer este mai puternic. Aceasta explică şi 

rezultatele lui Jacobs şi Budiko care preuntau fluxuri mari se2.0l1Îere, iama (m 
Emisfera Nordică) peste Gulf Stream şi Kuroshivo, întrucât în această perioadă a 
anului, vânturile donrinailte advectează peste aceste ape aer răcit pe continent sau 
pe gheţari. Fluxurile depăşesc 300 cal cm·2zi·1. Fluxul de căldură sensibilă din 
z.cmele nord-vestice ale Oceanului Atlantic de Nord depăşesc 50xl03 cal cm~2cm·'. 
deasupra Gulf Stream-ului (35°, 45° N şi 50°, 70° V). Aceste fluxuri deasupra· 
mării nu sunt depăşite decât de cele de deasupra deşerturilor tropicale. Fluxuri de 
căldură sensibilă ~ direcţionate de la atmosferă la ocean nu au fost observate 
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decât deasupra W1or z.one din Oc.eanul de Sud (Budiko), dar nu sunt tezultate 
foarte sigure din cauza absenţei datelor. · 

6.2.3. Fluxurile de căldură din interioml oceanului 

În medie, starea sistemului ocean-atmosferă variază puţin de la a,n la an, 
aşa că în calculele climatologice ale bilanţelor anuale de energie este permis să se 
neglijeze acumularea de căldură, adică Qs (căldura acumulată în ocean). Ca 
urmare, valorile RN, Q; şi OH sWlt cunoscute şi în mod corespU02ător pot fi 
obµnute valorile lui Qv0 (fluxul divergent de căldură datorită curenţilor marini) 
din ecuaţia (6.2). Pentru intervalele de timp ·ce depăşesc Wl an, fluctuaţiile lui Qs 
nu pot fi neglijate; modificările seculare ale energiei de căldură a oceanului sunt 
importante în mecanismul modificărilor climatice şi valorile sez.oniere ale lui Qs 
pot depăşi QE/3 (Bathem, 1973). :Malkus (1962) preocupată de incertitudinile în 
determinarea valorilor pentru RN, OE şi OH a testat detenninarea lui Qv0 cu 
metoda reziduril: 
i) comparând şi contrazicând estimările lui Budiko pentru componentele 
bilanţului energetic cu acelea publicate de Jacobs, London şi Sverdrup. 
ii) verificând iz.opletele lui Qv0 în comparaţie cu distribuµa curenţilor oceanici. 
Ea a concluzionat că există o semnificaţie fizică reală pentru cantitatea reziduală 
Qv0. Valorile negative mari ale lui Qv0 sunt asociate curenţilor oceanici calzi, iar 
valorile pozitive mari cu curenţii reci. Aceasta nu este surprinzător, pentru toţi 
curenţii calzi (QE+QH) anual depăşesc cu mult RN, în timp ce pentru curenţii reci 
valorile lui OE şi OH sunt mai mici în comparaţie cu RN. Valoril_e medii anuale 
ale fluxului de căldură oceanic date în Tabelul 6.3 au fost obţinute prin intt=grare 
spaţială a Qv0 în condiţiile limită în care :fluxurile dispar în regîunile polare ale 
Emisferei N~rdice. De remarcat din Tabelul 6.3 că Wl :flux mic traversează 
ecuatorul către sud. 

Tabel 6.3. Transportul mediu anual de energie printr-un cerc latitudinal (după ·Palmen şi 
Newton, 1969). Fluxurile (S\lllt de ordinul 1016 cal min'1) către nord S\lllt pozitive, iar către rud 
negative. 

Lat oo 100 20° 30° 40° 50° 60° 70° 

N -0,45 1,40 2,17 2,09 1,49 1,08 0,49 " 0.17 
s -0,45 -2,04 -2,30 -I,94 -1,58 -1 14 -0,45 -0,16 
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6.3. Evoluţia,anuală_ a ~omponentelor bil~nţului energetic 

După examinarea distribuţiilor spaţiale ale componentelor bilanţului 
energetic, Budiko (1956) şi-a îndrnptat atenţia la ·valorile lunare ale mărimilor 
RN, OE. Qa şi Qvo, concentrându-se asupra a şase regiuni pe care le-a considerat 
reprezentative pentru diferite climate oceanice. În rezumat, constatările sale au 
fost după · cum unnează: 
1) În apropierea ecuatorului (Fig. 6.4a) RN şi Q, sunt de aceeaşi intensitate şi 
variază puţin în timpul anului, în timp ce valorile lui Qii sunt întotdeauna mici şi 
direcţionate în sus de la suprafaţa oceanului. Numai pentru o perioadă scurtă în 
timpul toamnei nordice (RwQ,) este mar.e deci Qs+Q.o Sllllt comparative. 
2) In contrast cu relativa lor constanţă în apropierea ecuatorului, fluxurile de 
energie asociate cu climatul musonic al Mării Arabia (Fig. 6.4b) variază marcant 
în timpul anului. Valorile lui RN cresc de la W1 minim de iarnă şi ating tm maxim 
în aprilie şi mai, dar dµpă aceea descreşte brusc cu invazia nebulozităţii care 
însoţeşte musonul de vară. Cu retragerea musonului, bilanţul radiaţiei se reface 
oarecwn înainte de o nouă descreştere până la minimul de iarnă. 
3) La 20°S şi 30°V (Fig. 6Ac), zonă pe care Budiko a găsit-o reprezentativă 
pentru periferia vestică a anticiclonului subtropical, RN se modifică mai mult sau 
mai puţin regulat, reflectâtld evoluţia anuală a Rs şi ~ şi OH, care sunt puternic 
influenţate de Curentul -araziliei, ambele variază în sens opus, atingând valorile 
musonice în iarnă. Există o convergenţă a cădurii în interiorul oceanului în lunile 
de iarnă când Rw<Q,+QH, În contrast, la 20°S, IO"E (Fig. 6.4d), la perifferia 
estică a anticiclonului situat deasupra Oceanului Atlantic de Sud, influenţa 
Curentului Bengalez rece este astfel încât fluxurile de căldură latentă tind să :fi_e 
mult mai mici decât la · 20°S, 30°V şi fluxurile de căldură sensibilă sunt 
direcţionate în jos. Nu există Ilici o lwiă când RN<Qn+Ott. aşa că oceanul 
păstrează căldura tottimpul anului. · 
4) Variaţiile anuale ale RN, ~ şi OH în două locuri la latitudini medii sunt 
arătate în Fig. · 6.4e şi -6.4f În ambele locuri suprafaţa oceanului este caldă, 
pentru că între 55"N şi 20"V este regiunea Gulf Str~-ului, iar între 45°N şi 
I 60°E este Kurosruvo şi în ambele z.one vremea esţe dominată iama şi vara de 
depresitmi extratropicale şi anticicloni. În ambele locuri fluxurile de căldură 
latentă sunt mari iama şi mai mici vara. Influenţa musonică este_ mult mai 
evidentă în valorile OH . La staţiile din Atlantic, fluxurile de căldură sensibilă 
sunt inai mari iama şi mai mici vara şi direcţionate în sus de la suprafaţa caldă a 
oceanului îrispre atmosferă în tot timpul anului. · • 

La staţiile din Pacific, fluxurile de căldură sensibilă sunt de as~~ea 
mari şi direcţionate în sus iama, datorită advecţiei -frecvente de aer rece de on~me 
continentală peste marea caldă, dar ele sunt îndreptate în jos vara datorită 
dominaţiei vânturilor sudice aerul este mai .cald, de obicei, decât suprafaţa mării 
de dedesubt. 

135 

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



Fig. 6.4a-fComponentele evoluµei anuale a ~~ţul~ en~c 
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6.4. Bilanţul energetic al sistemului ocean-atmosferă 

Cuantificarea bilanţului energetic pentru suprafaţa oceanului şi 
identificarea principalelor caracteristici spaţio-temporale a componenetelor 
bilanţului sunt paşi esenţiali în înţelegerea completă a sistemului 
ocean-atmosferă. De asemenea se răspunde astfel la câteva întrebări de 
importanţă vitală pentru ştiinţa marină: 
-care este importanţa transportului de căldură către poli în ocean şi atmosferă; 
-transfonnarea vaporilor de apă în combustibil şi folosirea lor în dirijarea 
circulaţiei aerului; · 
-generarea sistemului de vânturi la scări diferite şi rolul lor în schimbarea şi 
menţinerea unor curenţi oce.anici. · · 
Vom examina bilanţul energetic al sistemului ocean-atmosferă considerând o 
coloană de secţiune transversală unitate care se întinde de la adâncimea oceanului 
până la partea superioară a atmosferei. Fie excesul mediu de radia~e absorbită 
peste radiaţia emisă pe unitatea de arie în unitatea de timp la o latitudine fixată 
R.,, pentru atmosferă şi R

0 
pentru ocean. Excesul total va fi: 

(6.13) 

Notăm cu Q8 transferul de căldură sensibilă de la ocean la atmosferă şi 

Q8 = LE căldura latentă de evaporare. 

Afunci o fimcpe ( ~j:re:::. ::- fi defirura a&fcl (
6

.
14

) 

o 

În general, apa evaporată va fi purtată de vapori în alte regiuni, un.de prin 
condensare va ceda căldură atmosferei. Dacă viteza de condensare va fi 

exprimam prin rata de precipitare P, funcţia de încă17.ire ( ~) pentru 
a 

atmosferă este: 

(6.15) 

Combinând ecuajiile 6.14(~~)15 obţinem(: oQ) . _ _ 
_..:.. =R - - +L(P-E) (6.16) 
dt 00 dt 

a . o 

expresie pentru ftmcjia tennică a atmosferei. De obse~t .că ~ ecuaţi_ile _(6.15) şi 
(6. 16) a fost considerată numai căldura de vapon1.are. In regmrule wtde 
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precipitaţii le se obţin parţial sub fonnă solidă trebuie adăugată căldura de 
solidifi care. lnc!uderea acestui tetmen nu creşte valoarea LP cu mai mult de 
13%; considerând de asemenea că fonna solidă se obţine în general în regi\.ll1ile 
unde cad cantităţi mici de precipitaţii, neglijarea acestui tennen este justificat. Se 
neglijeaz.ă de asemenea variaţia lui L cu temperatura. Efectul pierderii sau 
câştigului de energie este exprimat parţial ca o schimbare locală a energiei care 
este redistribuită prin schimbul cu mediul înconjurăto: din atmosferă şi ocean. 

Astfel, funcţi ile de ~călzir(e;;tJfi :c(ri
8
~uJ:f::(: ) 

dt 8t ""' (6.l?) 
o 

(-J (-J oQ aw,, -
- .= -- +div(W ) 
dt 8t ""' 

a 

(6.18) 

unde W
0 

ş1 W,, reprezintă energiile mediate ronal pe unitatea de arie la o 

latitudine fixată. În acest context, W,, reprezintă de fapt căldură stocată în 

hidrosferă, iar W,, suma entalpiei şi geopotenţialului din întreaga coloană 

atmosferică. În aproximaţia hidrostatică, acestea se schimbă între ele într-un 

proces adiabatic uscat; căldura latentă nu este inclusă în W,, . În discuţia 
unnătoare, tennenul de energie va fi folosit p~tru (cPT +<I>). În ecuaţiile (6.17) 

şi (6.18) Wq,o + W""' reprezintă fluxurile energiilor w;, şi W,, , pe unitatea de 

lungime către nord pentru o paralelă fixată (cp), iar div(W) este divergenţa 

meridianală corespunz.ătoare fluxului. 

- (ap F J 
divF =l ay --;;tgq, 

unde a este raz.a Pământului (pentru orice funcţie F de tlux)-semnificaţia 
divergenţei se observă că ţine seama de convergenţa meridianală . Prin 
substituirea ecuaţiilor (6.1-7) şi (6.18) în (6. 1'!1_ (6.15) şi (6.16) se obţine : 
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- -·- -8W 
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-- --awaw -
div(W ) = R + L(P- E)- - 0 
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Din aceste ecuaţii poate fi _ calculat fluxul energiei îndreptat spre nord în 

~ - . hidr ""' - Da - . aw atmos1era Şt o:uera. ca sunt considerate nwnai valorile medii anuale --0 

. '& 
. aw,, . 

ŞI -;- dispar. Totuşi pentru perioade scurte, ca de exemplu sezonul, 
vt · 

modificările în energia acumulată sunt foarte importante, în special la oceane, 
unde capacitatea calorică este foarte ridicată. 

Prin integrarea pe suprafaţă a ecuaţiei (6.19c), în regitmea nordică 
pentru orice latitudine cp, şi prin aplicarea teoremei Gauss la margini, fluxul de 
energie (m atmosferă •şi ocean) pentru q> va fi: 

Putem de asemenea 5' includem căldură latentă în fluxul de energie din 
atmosferă. Prin eliberarea prin condensarea vaporilor, această fonnă de energie 
se transformă în energie internă şi potenţială. Poate fi arătat (vezi Reilll şi 
Malkus, 1958) că: · 

- - I -dp P-E = -div t'qv- (6.21) 
g 

unde q este umiditatea specifică. Expresia este adevărată nwnai dacă nu are lO<? 
nici o modificare în cantitatea de vapori de apă stocată şi toţi vaporii de apă 
condensaţi precipită imediat. Dacă se include şi căldură latentă în fluxul de 
energie din atmosferă ecuaţia (6.20) se înlocuieşte cu: • 

2M(W~ +W,po)cosq,=-21t02 f;'2[Roa + ! (W,, +W,,) ]cos~q> 

(6.22) 

unde W' reprezintă fluxul de căldură din atmosferă ( c PT + <l>+ Lq J pe care 
~ ' 

C.W. Kreitzberg. Palmen şi Newton, 1969 1-a numit energie statică. Aceasta 
include toate fonnele de energie atrnosferică;-exceptând energie cinetică datorată 
mişcării. în forma (6.22) fluxul total către nord al energiei în atmosferă şi oceane 
este determinat prin distribuţia lui R

00 
şi schimbul total de energie acwnulată. în 

atmosferă şi ocean la nord de latitudinea q>. 
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Fig. 6.5. Radiaţia netă R
00 

a sistemului pământ-atmosferă, integrată de la Polul Nord, ca să 
dea cantitatea totală de căldw'ă pierdută sau câştigată prin radiaţie deasupra Emisferei Nordice 
la o latitudine dată. Curba arată valorile medii pentru iarnă (decembrie-februarie) şi pentru vara 
(iunie-august) şi anual (London, 1957; Palmen şi Newton, 1969). 

Neecbilibrul radiativ sezonier pentru emisfera ca W1 întreg este echilibrat 

prin cantitatea de enegie acumulată. Mărimile fluxurilor w.;. şi W,pa din ecuaţiile 

(6.19), (6.20) şi (6.22) pot fi evaluate din observaţiile aerologice prin folosirea 
ecuaţiei: 

(6.23) 

(6.24) 

unde <P este geopotenţial, iar k este energia cinetică pe unitatea de masă. Analog­
cu fluxul datorită momentului unghiular, fluxul de energie poate fi împărţit în 
două părţi: fluxul datorită circulaţiei meridianale medii şi fluxul curentului 
turbionar. Ecuaţia (6.23) poate fi scrisă atunci astfel : 
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(6.25) 

- - -
Fluxul circulaţiei poate fi calculat dacă T, <l>, k şi v sunt cunoscute pentru 

anwnite perioade de timp. Dacă neglijăm fluxul datorat energiei cinetice care este 
mic în comparaţie cu fluxul total al entalpiei şi cu energia i:otenţială se poate 
folosi fonnula aproximativă: 

W = _!_ f I\> (c T + (lj)~rp + _!_ f Po c TV o-dri 
'I" g O p ' g O p O' r 

(6.26) 

În Figurile 6.6 şi 6.7 sunt prezentate componentele bilanţului energetic şi 
fluxurile medii de energie în sistemul ocean-atmosferă. 

t 

-z 

-Flux net. 
-----flux de en~ atm. 
·--·- flux de energie ocedn 
........... flux de căldurq fat-entă 

'c' .E 
::::--
.,_8 
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'>( .._, 
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. ,: 

i 
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-2 

-~ 
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Fig. 6.6. Fluxurile medii anuale ale energiei în sistemul ocean-atmosferă ( după Perry şi 
Walker, 1977). 

141 

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



Fig. 6. 7 Componentele 
bilanţului energetic în fimcţie 
de latitudine 

Din aceste figuri se constată că în fiecare emisferă patru zone se găsesc, după 
cum urmează: 

1) între latitudinile 15"N şi S este z.ona ecuatorială unde Rao este pozitiv şi P 
depăşeşte E .. Malkus a denumit această z.onă "cutiile de foc ale atmosferei", 
pentru că ea conţine cele mai intense surse de energie din circulaţia generaiă a 
sistemului ocean-atmosferă. Cea mai mare parte din energie se naşte din 
eliberarea c;ăldurii latente din norii cumulonimbus ai zonei de convergenţă 

intertropicală ITCZ şi nu cum se presupusese anterior de la bilanţul radiativ 
pozitiv. Din Fig. 6. 7 este evident că puterea sursei de energie ecuatorială este cea 
mai mare între ecuator şi' lO"N confonn cu poziţia medie observată pentru ITCZ 
( care este Ia aproximativ 5"N). 
2) în zonele alizeelor, pe flancurile către ecuator ale anticiclonilor subtropicali, 

valorile lui R
00 

sunt pozitive (dar mai mici decât în z.ona ecuatorială) şi E 
depăşeşte P. În interiorul z.onei alizeelor, atmosfera acumulează mult din căldura 
latentă care este eliberată în z.ona ecuatorială. 
3) Partea superioară a z.onei subtropicale de presiune ridicată se întinde la 
latitudinile de la 35° la 40"N şi S. În aceste arii, fluxurile de energie către poli 
sunt maxime (Fig.6.6). 
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4) La latitudini medii, energia este suplimentată prin advecţii oceanic.e şi 
atmosferice şi~ căldura latentă este eliberată în atmosferă prin sistemele 
precipitaţiilor. In Arctica, lUlde izwarele primare de energie sunt localizate 
pentru sistemul ocean-atmosferă, L<E-P) şi Q,o sunt mici în intensitate şi Q.., 
este la fel de mare ca R

00 
• 

Pătnmderea mai profundă în mecanismele sistemului ocean-atmosferă va 
permite cuantificarea mai exactă a bilanţului energetic semnier. Cuantificarea 
este dificilă din cauz.a datelor insuficiente despre schimbul energetic sezonier. 
Evaluarea acwnulării de căldură de către ocean este dificilă şi din cauz.a absenţei 
datelor'din Emisfera Sudică. Totuşi, din rezultatele cercetării bugetului energetic 
sezonier din Emisfera Nordică se pot schita câteva concluzii. În particular, 
rezultatele arată că foarte puţină energie este transferată peste ecuator prin 
mişcările atmosferice şi oceanice, o parte din surplusul energiei radiative din 
emisferă este stocat în oceane în timpul primăverii şi verii şi eliberat în timpul 
toamnei şi iernii. 

Variaţia în stocarea oceanică în cursul unui an este mai mare la limitele 
subtropicale. Acest fapt Palrnen şi Newton (1969) îl explicau prin variaţiile 
sezoniere mari ale ma~or de aer care traversează oceanele la aceste latitudini şi 
prin efectul insolaţiei . 

6.5. Fluxul vertical de căldură iama, În Emisfera Nordică 

Pentru o mai bllllă înţelegere a proc.eselor atmosferice la diferite scări" 
este necesar să se considere influenta proceselor nu nwnai la schimbul mediu 
meridiana! de căldură, dar şi în fluxul vertical. Fluxul de energie ascendent [Wp] 
pe unitatea de arie printr-o suprafaţă izobarică p în zona dintre latitudinile <p1 şi 
<P2 este, dacă se exclude căldura latentă, determinat prin: 

[W] = - . 1 
. f.'P>[(c T +<I>);+cPT'w' +<l>'w']cosq>dcp (6.27) 

P g(smq>
2 

-smq>i) 'PI P 

În această expresie, primul şi al treilea termen integral reprezintă fluxul 
vertical de căldură sensibilă, iar al doilea şi al patrulea terinen fluxu! energiei 
potenţiale. Fluctuaţiile mărimilor T, «l> şi w sunt măsurate pe o suprafaţă de 
presiune constantă. Dacă calculul ar fi realizat pe o suprafaţă orizontală, 
corespunz.ătoare înălţimii medii a suprafeţei izobarice, flu~ţiile lui «l> ar' 
dispare, iar variaţiile lui T s-ar modifica în mod corespunzător. In acest caz: 

[W]::::: _ . cP . f'Pl(Tn wn + T8

1 

wn' )cosg>dcp (6.28) 
' g(sm<p2 -smq>i) "" 
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Primul termen reprezintă fluxul de căldură datorită unei mişcări verticale 
medii la o latitudine fixată, al doilea tennen fluxul turbionar care rezultă din 
corelaţia dintre w;, şi T~ la o înălţime fixată. Dacă există o circulaţie medie 

meridianală, contribuţi_a primului termen reprezintă fluxul vertical me.diu de 
căldură datorită acestei circulaţii, în timp ce al doilea termen dă fluxul de căldură 
turbionar vertical mediu. 

6.6. Concluzii cu privire la schimbul meridianal şi vertical de 
energie 

Din cauza d~ficitului radiativ din atmosferă, temperatura sa me.die poate 
fi menţinută numai printr-tn1 transfer puternic de căldură de la pămfurt: unde 
există un surplus de căldură datorită radiaţiei. Cea mai mare parte din fluxul de 
căl dură (energia medie anuală) de la pământ se obţine sub formă de căldură 
latentă, ceea ce rămâne fiind sub formă de căldură sensibilă. Aceste fluxuri de 
căldură şi redistribuirea lor între căldura latentă şi sensibilă reprezintă variaţii 
puternice sezoniere şi geografice. Procesul de redistribuire a energiei în interiorul 
atmosferei se desfăşoară printr-o varietate de mişcări , care se manifestă de la 
turbulenţa de scală mică (microscală) şi convecţia cumulîformă, prin perturbaţiile 
de scală sinoptică la scală mare a circulaţiei meridianale medii. 

La latitudini joase, circulaţia Hadley este decisivă pentru fluxul de 
energie către poli , dar la latitudini medii şi înalte, fluxul polar de energie depinde 
adesea în întregime de curenţii turbionari de macroscală. La latitudini medii şi 
înalte, corelaţia pronunţată pozitivă între cicloni şi anticicloni arată că aceste 
perturbaţii sunt foarte eficiente în transportul căldurii sensibile şi latente pe 
verticală în sus. La aceste latitudini, activitatea cwnuliformă este de importanţă 
minoră. 

Fluxul vertical de căldură, datorită atât curenţilor turbionari de scală 
mare cât şi circulaţiilor meridianale medii este strâns legat de conversia între 
energia potenţială şi internă pe de o parte şi energia cinetică pe de altă parte. 
Fluxul vertical de căldură sensibilă poate .fi considerat ca o măsură a acestei 
conversii de energie. Celui~ Hadley la latitudini joase generează cantităţi mari de 
energie cinetică, îrr timp ce, celula Ferrel, în timpul sez.onului rece, conswnă o 
cantitate mult mai mică de energie cinetică. În sezonul cald, importanţa 
circula~eî meridianale medii pentru fluxurile de căldură şi generarea energiei 
cinetice este mult mai mică decât în ·sez.onul rece. Această diferenţă este asociată 
cu schimbul pronunţat în distribuţia insolaţiei. În timpul acestui sez.on o parte_ 
mult mai mare din fluxul vertical de căldură rezultă din procese,le microscalare, 
incluzînd norii convectivi. Aceştia swrt foarte importanţi deasupra continentelor, 
dar efectele lor sunt înăbuşite deasupra celor mai multe regiuni de la latitudini 
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medii şi înalte, unde o mare parte din căldură este aannulată de straturile 
superioare ale oceanului. 

În final, este instructiv să se compare aspectele largi ale bilanţului 
energetic cu caracteristicile corespuni.ătoare ale bilariţului momentului Wlgbiular. 
Cerinţele pentru transferul acestor cantităţi sunt legate în mod intim, dar în timp 
ce există similarităţi obişnuite, există de asemenea şi diferenţe importante. 
Circulaţiile meridianale medii transportă atât căldură cât şi moment unghiular 
absolut în sus la tropice şi în jos la latitudini extratropicale, considerând efectele 
integrale deasupra întregii regiuni ~ fiecare caz. În ambele zone latitudinale, 
întreaga influentă a curenţior turbionari este să transfere căldură în sus şi moment 
unghiular în jos în troposfera mijlQ:Cie. În cazul transferului de moment unghiular 
domină fluxul circulaţiei medii, în timp ce în cazul transferului de căldură este 
predominant efectul curenţilor turbionari. 

În timp ce la latitudinea de 30° transferul către poli al căldurii (atât 
latentă c.ât şi sensibilă) au loc cel mai mult în troposfera joasă, transferul de 
moment unghiular atinge un maxim în apropierea tropopauzei. Ultimul este o 
consecinţă necesară a circulaţiei Hadley în care transferul important de moment 
unghiular al Pământului din troposfera superioară convertit în moment unghiular 
relativ, trebuie să fie transmis la latitudini înalte. 

Aceste condiţii şi o corelaţie similară între vânt · şi umiditate specifică, 
care au contribuţia mai mare în troposfera joasă, fac aceste sisteme mai efective 
în transfonnarea energiei către poli la nivelele inferioare. 

6.7. Caracteristici ale stratului limită atmosferic 

Stratul limită din apropierea suprafeţei mării este de importanţă qucială 
nu numai pentru transferul aer-mare a impulsului cwn am descris în capitolul 5, 
dar este important de asemene.a în schimbul de căldură şi vapori de apă dintre 
ocean şi atmosferă, întrucât şi acestea influenţeaz.ă circulaţia generală . De 
exemplu, cantitatea de căldură care se elibereaz.ă în zona de convergenţă 
ecuatorială şi este transportată în sus de vânturile de vest, depinde iniţial de 
energia acumulată prin schimbul microscalar în stratul _ limită aer-mare al 

aliz.eelor. 

6.7.t. Consideraţii generale 

De la studiile de bilanţ ne întoarcem atenjia la procesele microfizice prin 
mijlocirea cărora schimburile ocean-atmosferă de ~!dură latentă şi sensibilă sunt 
efectuate în stratul atmosferic limită. Fonnulele empirice folosite de Jacobs, 
Budiko şi alţii sunt foarte utile pentru estimarea fluxurilor energetice la scară 
. 1~ 
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globală sau emisferică, dar sunt incapabile să fumizeze infonnafii detaliate despre 
procesele care operează în atmosfera din imediata vecinătate a suprafeţei mării 
sau despre intensităţile şi direcp.ile de curgere a căldurii la diferite înălţimi. Ca să 
obţinem astfel de informaţii sunt necesare măsurători instrwnootale ale fluxurilor 
turbulente şi adecvări teoretice. Întrucât este impracticabil să se facă măsurători 
cu instrumente delicate în condiţiile marine mai ales când vântul este puternic, 
cunoaşterea fluxurilor este restrânsă mai ales la condiţiile de calm sau vânt slab. . · 

Deşi mişcările din oceanul superior şi troposfera joasă sunt în mod. 
esenţial turbulente,i există la limita ocean;.atmosferă, straturi interfaţă subţiri în 
care domină mişcarea laminară. Stnltul laminar este de aproximativ 0,5mm 
grosime (Neumann şi Pierson, 1966) şi stratul atmosferic de 1mm grosime (Roll, 
1965). În interiorul acestor straturi domină procesele de transfer molecular, iar 
gradienţii verticali 'ai _impulsului, căldurii şi vaporilor de apă sunt în mod 
corespunzător mai mari. 

În general s-a presupus că transferul este efectuat în primul monient prin 
difuzia pur moleculară care are loc într-un strat foarte subţire de aer, care 
acoperă părţi importante ale suprafeţei mării în care domină mişcarea laminară. 
Peste aceasta există lll1 strat de tranziţie unde curgerea laminară şi turbulentă 

sunt mai mult sau mai puţin echivalente şi foarte repede se atinge un nivel 
deasupra cărui domină mişcarea turbulentă. Cea mai studiată parte a stratului 
limită atmosferic este cel care se întinde pe verticală în sus de la stratul laminar 
sub__.iacent suprafeţei oceanului până la o înălţime de câţiva zeci de metri şi în 
interiorul căruia este permisă ipoteza că fluxurile turbulente ale căldurii şi 
energiile sunt constante cu înălţimea. Această constanţă a fluxurilor turbulente de 
căldură şi umiditate formează coloana vertebrală a tuturor discuţiilor relevante 
despre condip.ile stratului de suprafaţă, aşa cum am făcut-o pentru constanţa 
forţei vântului în tratarea transferului de impuls dintre ocean şi atmosferă. 

Este ,de asemenea important să studiem stratul limită de la suprafaţa 

mării şi din. considerente legate de informaţia meteorologică. Astfel, cunoscând 
procesele de schimb la interfaţa ocean-atmosferă putem suplimenta prin metode 
adecvate datele obţinute din măsurătorile care pe ocean se efectuează mai ales cu 
ajutorul navelor comerciale. În acelaşi timp s-ar putea îmbunătăţii acurateţea 
acestor observaţii de rutină făcute pe mare. 

În formularea fluxurilor de căldură în stratul limită se foloseşte 
concep tul de "lungimi de amestec" conform căruia prin analogie cu conceptul 
molecular de "drum liber mediu", porţiuni discrete de fluid sunt deplasate de la 
poziţiile lor iniţiale prin acţiunea .turbulenţei pe o distanţă "I" -lungime de 
amestec până la fuzionarea cu mediul înconjurător. 
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6. 7.2. Transferul de căldură În stratul limită atmosferic 

. Presupunem că o particulă de aer se mişcă în sus pe o distanţă mică I, de 
la mvelul z-1 unde este iniţial până la nivelul z unde este absorbită de mediu (m 
fluidul înconjurător). Presup'llllem de asemenea că q reprezintă umiditatea 
specifică a particiJ.lei mediată pe o perioadă scurtă de timp. Întrucât / este mic, 

gradientul vertical al lui q se poate presupune constantă fără să se prejudiciere 
acurateţea. · 

Astfel: 

(6.29) 

şi pentru că umiditatea specifică se conservă în timpul ascensiunii, q', abaterea 

instantanee medie a lui q de la q, este dată b prima aproximaţie prin: 

(6.30) 

astfel prin multiplicarea lui q' cu PaLw', W1de w reprezintă vitez.a verticală, se 
obţine fluxul ascendent al că.durii latente: -

- -âq 
QB = PaLw'q' = -paLw'l OZ (6.31) 

În mod analog şi ţinând seama că în mişcarea pe . verticală curenţii 
turbionari îşi schimbă temperatura cu trecerea de la gradie:ntul adiabatic uscat 
(rd) la gradientul r se poate arăta că fluxul ascendent de căl~ră sensibilă este: · 

QH = PaCp w'T' = -pacp w'l([d + f) (6.32) 

unde rd -gradient adiabatic uscat (luat ca 9,8°C/km) şi r este gradientul de 
temperatură actual. Fonnula corespun.zătoare pentru fluxul descendent al 
impulsului este: · -- -ou 

î = Pa w'u' = Pa w'/ âz (6.33) 
- ' 

cu uviteza orizontală a aerului (componenta zonală). Sellers (1965) C0J1sideră că 
nu e prea corect să se folosească în general ecuaţiile (6.31), (6.32) şi (6.33) 
pentru evaluarea fluxurilor turbionare, dar este dificil să se măsoare proprietăţile 
curentilor turbionari din mare. Există probleme nu numai legate de instrumente, 
dar i de stabilitatea platformelor pe care sunt fixate aceste instrumente. Există 
două probleme instrumentale principale: . 
1) sunt necesare instrumente extrem de sensibile ca să se detectez.e curenţii 

turbionari mici în curgerea aerului din apropierea oceanului; 
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2) sunt necesare cantităţi mari de date acumulate rapid dacă trebuie măsurate 
proprietăţi diferite ale tuturor turbioanelor. 

Ultima problemă necesită cuplarea sistemelor de circuite integrate sau 
computere la senzori pentru uşurarea estimării principalelor fluxuri. 

În practică, nu este necesar să se măsoare cei mai mici curenţi turbionari 
ai spectrului la un nivel dat, deoarece (cum au arătat Deacon şi Webb, 1~65) în 
transmiterea progresivă în jos energia de la curenţii turbionari mari, care-i filee 
capabili să efectueze transfer de impuls sau căldură este destul de rapid pierdută. 

Rezulatatele studiilor observaţionale au arătat că în condiţii de 
instabilitate sau stabilitatea neutră din atmosferă, cea mai ridicată frecvenţă de 

trec.ere a turbionului care merită să fie considerată este dată de u/ z' lDlde z este 

înălţimea la care se.fac măsurători ale lui u. Aceasta regulă apare din faptul că 
scara mişcării turbionare creşte cu înălţimea. Corelaţia fluctuaţiilor turbulente ( a 
unei proprietăţi atmosferice faţă de valoarea sa mec;lie la nivelul măsurătorii) cu 
componentele verticale ale mişcării turbionare formează bazele tehnicii de 
corelare-turbionară pentru evaluarea fluxurilor turbulente. În mod 
corespunzător, evaluare poate fi efectuată prin tehnicile profilului. Acestea 
depind de ipoteza că fluxurile sunt proporţionale cu gradimţii verticali ai 
proprietăţilor lor. Deci pot fi exprimate sub forma : 

âq 
Q8 = -p„Lk8 âz (6.34) 

(6.35) 

-ou 
-r = p„kM âz (6.36) 

În ecuaţiile (6.34) şi (6.36) efectul convecţiei moleculare a căldurii şi 
difuziei au fost neglijate prin comparaţie cu cel al schimbului turbulent (ven cap. 
4). întrucât OE. şi Qi.. sunt consi~ ~ cu înălflmea• iJi apr.opierea 
suprafeţei mării, ~ , reprezintă câştigul sau,. J>i~der? de . căldură sensibilă a 
suprfafeţei mării, în timp ce Qi; este egală cu cantitatea de apă pierdută sau 
câştigată prin suprafaţa mării datorită proceselor de evaporare sau <;ondensare. 
kE, ku şi kM sunt coeficienţii de clifuzjvitate turbionară a vaporilor de apă, 
conductivitatea turbionară pentru căldură şi vâscozitatea turbionară. Dificultăţile 
aplicării tehnicii profilului la mare .au fost discutate de Roll (1965). Principala 
problemă metrică este datorată gradienţilor verticali ai căldurii şi vaporilor de 
apă deasupra stratului de tranziţie. Combinarea ecuaţiilor (6.34), (6.36) şi: 
respectiv, 6.35) cu (6.36) dă: 
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-aq 
QE . Lke az QH cpkH(ro +r) 
-=- ŞI -=- (6.37) 

't k âu î . âu 
M cJz kM az 

Introducerea diferenţelor finite permite scrierea ecuaţiei (6.37) astfel: 

QH = Lke(%-q,) 

t kM(u6 -u.) 
şi (6.38) 

Vom substitui pe 't cu p0c;u; (unde u, = u.) şi u0 = O, şi obţinem din (6.38): 

k - -
Q8 == p~c.,Lf-(% -q,)u, (6.39) 

M 

(6.40) 

Pentru că de obicei se presupune k 8 = k M = k 8 urmează că: 

(6.41) 

Q8 = P.c;cp(fo-T, )u, (6.42) 

Acestea din unnă (6.41) şi (6.42) sunt de fapt ecuaţiile pe care le-au găsit l3udilco 

şi Jacobs şi le-au folosit pentru determinarea bilanţului energetic global. 

Presupunerea k O = k M = k 8 a fost multă vreme subiectul neînţelegerii dintre 

cercetătorii stratului limită planetar. Valorile ~cienţilor kH, kH şi kM, precum 

şi a raportului dintre ei depinde de stratificarea termică a atmosferei şi de efectul 

ei asupra transferului turbulent de energie. De aceea se foloseşte drept criteriu de 

stabilitate nwnărul lui Richardson, R;., şi corespunzător cercetărilor Mclntosh şi 

Thom (1 %9) ecuaţia k 8 = k M = k 8 este adevărată numai în -domeniul 

nwnerelor Richardson 0,03<R.-<O,Ol. 
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6. 7.3. Promul coeficienţilor pentru flmurile de cilduri şi de umiditate 

Aşa cum am proc.edat la transferul de impuls când am introdus un 
coeficient de profil re. pentru viteza vântului, putem defini coeficienJ:i de profil 
similari : re. şir• pentru cilduri şi wniditate: _ 

r. _ l 00 
&a - 8., -8

0 
â1n(z+z0 ) 

(6.43) 

\ 

(6.44) 

-
unde e temperatura 1)0tenJială a aerului; q wniditatea specifică medie, pentru 
z=a. 

În acord cu definiţiile de mai sus, gradienp.i verticali ai temperaturii 
potenţiale medii a aerului şî ai umidităj:ii specifice iau forma: - - -oo rQ,,ce .. -80) 

OZ 
(6.45) 

oz z+z0 

(6.46) 

Cu ajutorul factorilor r , profilele verticale ~mlocuite la nivelul ~a, prin 
funcţii logaritmice de înălţime, cantităţile re.,(8,. -80 ) şi f91(q,. -%) având 

aceeaşi semnificaţie ca u. / k în profilul adiabatic al vântului. Deşi diferite de 
u. / k , ele depind de variabila z şi astfel nu pot fi considerate la integrarea peste z. 
a) Pro.filele diabatice de temperatură şi umiditate 
Metoda profilului aplicată la calculul coeficienţilor este făcută în scopul fumizării 
de proceduri simple pentru calcularea fluxurilor turbulente verticale bazate pe 
măsurători la o anumită înălţime deasupra mării şi pe date de suprafaţă. În 
consecinţă, aceste eforturi au fost în principal direcţi~te către aplicaţii practice 
şi s-au născut din nevoia acoperirii deficienţelor metodologice. O aproximaţie în 
general corectă a problentei porneşte de .!_a următoarele ecuaţii pentru gra~enţii 
verticali ai temperaturii potenţiale medii 8 şi ai umidităţii specifice medii q care 
sunt similare cu relaţiile pentru distribuţia verticală a vitezei vântului: 
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Mărimile a. şi q. corespund I~ u. / k şi sunt definite după cum unnează: 

(6.49) 

(6.50) 

Factorii adimensionali Se şi S11 reprezintă influenţa stabilităţii tennice şi sunt 
funcţii de numărul Richardson de flux, R,.,. Indicii lor 8 şi q arată că, în cazul 
general, funcţia de stabilitate care .descrie transferul de căldură este presupusă a fi 
diferită de funcţiile care afectează transportul turbulent al impulsului şi 
umidităţii. În condiţii adiabatice, ftmcpile de stabilitate trebuie să fie egale cu 
unitatea. Considerând că evidenţa observaţională este încă insuficientă pentru o 
determinare completă a funcţiilor de stabilitate, se folosesc soluţiile aproximafr,-e. 
În acest fel principiul similitudinii avansat de Monin şi Obukov (1954) a fost 

z+z 
aplicat şi pentru factorii de stabilitate, considerând că sunt funcţii de T şi 

sunt egali · pentru profite de viteza vântului, temperatură şi umiditate. În 
consecinţă k H = k M = k 8 şi numerele Richardson R,=R,.. Cu aceste simplicări 
ecuaţiile (6.49) şi (6.50) iau_fonna: 

00 =~S(z+z0 ) 

az z+z0 L 
(6.51) 

oq = ~S(z+z0 ) 

az z+z0 L 
(6.52) 

Dacă unnăm teoria Monin-Obukov şi restrângem consideraţiile la valori mici ale 

z+z . . . . [ z +z0 7 
lui T· astfel încât S poate fi expnmat p~ tennenul liniar l+cx-L-J, 

după integrarea ecuaţiilor (6,51) şi (6.52) vom obţine binecunoscutul profil " 

log-linear" pentru temperatură şi umidi(tate~ + Zo a.z) 
. 0, -00 = e. tn-;:-+r (6.53) 

- - ( z+z0 a.z) 
q, -qo =q. tn7,+r (6.54) 

Valorile la suprafaţa mării sunt atinse pentru z=O. Cazul adiabatic este 
reprezentat prin e. = O şi L ➔ oo. Despre valorile coeficien~lor a. putem spune 
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că in mod sistematic .depinde de stabilitatea S (Taylor, 1960) şi au valori între 3 
_ z+z0 

ŞI 6 pentru -0,03(---z-(O. . 

Dacă ţinem seama de toţi factorii se poate stabili că profilul '1og-linear" 
a fost confirmat pentru temperatura ş,i wniditat.ea. Limitde sale de aplicabilitate 

z+z 
pot să fie în jur de 7)0,03 încât se aplică la z,ooefo de "convecţie forţată". 

Aceste consideraţii se referă la uscat pentru că remltatele relevante nu s-au 
obţinut pentru marJ. Dar este dar că nu pot exista diferenţe substanţiale. 

6.7.4. Straturi convective 

În condiţiile curgerii, sdtimbul vertical de impuls, căldură sensibilă şi 
umiditate este afectat parţial de turbulenţa dinamică pură şi parJial prin forţele 
portante. Când ambii agenţi sunt efectivi, vântul şi în particular tensiunea de 
forfecare a vântului trebuie să exercite un anumit control asupra dimensiunii şi 
structurilor portante în afară de cootribuµa lor directă la ~bui vertical. 
Vorbim in acest caz de convecţia forţată, indicând astfel influenl3 forfecării 
vântului asupra efectelor termice. Când totuşi, turbulenţa dinamică pură este 
neglijabilă comparativ cu forţele portante, mişcarea de schimb care rezultă este 
denumită convecţie liberă. 

Este de mare interes să se înţeleagă caracteristicile acestor două regimuri 
de transfer şi în particular dependenţa lor de înălJimea de deasupra nivelului 
mării. Priestley (1954) a obţinut unnătoarea relaţie pentru profilul temperaturii 
potenţiale medii a aerului, presup4Ilând mişcările portante cu similarităţi locale şi 
efect neglijabţl al tensiunii ~forfecarea vântului: 

00 -
- ~ z-4/3 şi 0 ~ z-1/3 (6.55) az 

Relaţia (6.55) a fost verificată observaţional de Webb (1958) şi Taylor (1960a) 
pentru o înălţime z care este aproximativ egală cu valoarea absolută ILJ a 
lungimii de stabilitate a ~ui Monin-Obukov. O relaţie similară cu (6.55) fusese 
sugerată cu ani în urmă de Prandtl (1932). În regiunile înalte fluxul adimensional 
de căldură: 

Q• QH 
H = . (g)l/l(ffiJJ/2 2 

pc = - z 
p a az 

(6.56) 

este constant cu o valoare de aproximativ 0,9. 
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Priestley (1955) ulterior a arătat că limita inferioară a regimului 
caracterizat prin profilul temperaturii (6.54) şi prin Q; ~ 0,9 este la z ~ 0,03ILI 
care coresp\ll'lde aproximativ la R, r:ş -0,03. Sub a_cest nivel, convecţia forţată, 

adică turbulenţa mecanică este dominantă şi fluxul adimensional de căldură Q; 
este o funcţie de numărul Richardson dat prin: 

Q; = k 2 IRJ1/2 (6.57) 

care implică descreşterea lui Q; cu altitudinea. Aici fimcJiile de înălţime ale 
vitezei vântului, temperaturii şi umidităţii swrt cu suficientă precizie reprez.entate 
prin relaţiile "log-linear". Deasupra limitei superioare a stratului cu Q; ~ 0,9, 

. -. ro 
gradienttd temperaturii potenţiale a aerului az dispare şi profilul (6.55) nu mai 

este valabil. De la z ~ ILI în sus, se extinde o regiune omogenă cu stratificare 
neutră sau uşor subadiabatică până la o înălţime considerabilă. Acesta este 
stratul convecţiei libere esenţiale unde portanţa este factorul care ~uvemeaz.ă. 

ro 
Aşa cum a subliniat Webb (1962) dispariţia lui -a la înălţimea 

. z 
z 

z ~ ILI, arată că în regiunile de înălţime intermediară 0,03(ILI (1, curentul 

vântului nu este complet neglijabil. De fapt, prezenţa turbulenţei mecanice pare 
să fie un eveniment necesar pentru difuzia căldurii de la elementele portante care 
cresc în mediul înconjurător. Astfel, profilul temperaturii (6:55) trebuie să fie 
legat de existenţa unui anumit curent al vântului. În consecinţă, numele convecţie 

z 
compusă pare să fie potrivit pentru regiunile de înălţime intermediară 0,0~(ILI (1, 

aşa cum a sugerat Webb (1962) care a avansat de asemenea şi o aproximaţie 
teoretică pe baz.a consideraţiilor de mai sus. 
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CAPITOLUL7 

PROCESE TERMODINAMICE ÎN ATMOSFERA MARINĂ 

7.1. Consideraţii generale 

Fenomenele meteorologice care se manifestă în imediata vecinătate a 
suprafeţei mării stmt cele mat importante dintre toate procesele fizice din 
atmosfera marină care stmt controlate prin suprafaţa mării ca strat limită inferior. 
Deşi există procese termodinamice în atmosfera mari.'lă care se desfăşoară până 
la înălţimi mai mari decât câţiva metri deasupra suprafeţei mării, pot fi totuşi 
revendicate ca fiind tipic maritime. Astfel de procese cum stmt convecţia, 

· condensarea şi transfom1area maselor de aer care implică straturi de aer Şl 
arii mai întinse, deci particule de aer mai mari, fac subiectul acestui capitol. 
Aşadar, dacă fenomenele din stratul de frecare studiate anterior pot fi 
caracterizate ca interacţie de microscală între aer şi mare, procesele studiate 
acum pot fi considerate ca procese de scală medie. 

Stabilitatea la suprafaţa mării este atât o trăsătură caracteristică cât şi 
un factor diriguitor, chiar la latitudini mai înalte. Astfel, este justificată 
considerarea stabilităţii ca un criteriu de clasificare a proceselor. În plus este de 
mare interes să tratăm procesele termodinamice din punct de vedere al 
dependenţei temporale, adică să separăm fenomenele staţi,onare de cele 
tranzitorii. Dar, ţinând seama că, chiar în regi.tulea aliz.eelor, fenomenele cu 
adevărat staţionare pot fi observate numai rareori, şi că, datorită diferenţelor 

orizontale în temperatura' suprafeţei mării şi trăsăturilor dinamice ale câmpului 
vântului, cele mai multe din mişcările atmosferice la mare, implică transfonnarea 
advectivă şi dinamică a maselor de aer, criteriul menţionat mai sus nu poate fi 
aplicat într-un sens strict. 

Apoi, ar fi de revăzut dificultăţile inerente în tratarea teoretică a 
proceselor de tranziţie. Ţinând seama de toate acestea, împărţim procesele îri 
'·generale" şi "procese de transformare". Mai întâi vom descrie trăsăturile 

generale ale mişcărilor atmosferice în anumite condiţii de stratificare. În această 
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-~~~~~poate fi di~buită ~ mod egal între cele două componente, 
îrttrucât ~ ~ pnvmta ~ecvenţa de obţmere, a extensiei verticale şi orizontale, 
~r~ ŞI a ~ortanţea, ~uit mai mult se poate. spune despre procesele sub 
madenţa ~difiilor d:_ gradient ~rmic decât despre acelea care se obţin în mase 
de aer ma1 calde decât marea. In consecinJă, aspectele legate de modificarea 
maselor de aer le_ vom trata acordând atenJie în mod special proceselor de 
transformare. 

7.2. Condiţii de g_radient . 
. 

O scurtă privire asupra hărplor climatice care reprezintă diferenţa de 
temperatură aer-mare va arăta faptul că, pe un areal întins al oceanului în larg şi 
de asemenea în cea mai mare parte a anului, suprafaţa mării este mai caldă decât 
aerul de deasupra ei. Invers s-a observat numai în regiunile de coastă (mai ales) 
unde se manifestă upwelling-ul sau domină curenJii reci. În timpul lunilor de vară 
timpurie, aceste arii reduse prezintă o tendinţă de a se extinde, dar global situaţia 
nu se modifică. Chiar dacă ţinem seama că uneori (undeva) situaţia "apa mai 
caldă decât aerul" ar putea fi contrazisă, se poate considera că, în general, 
condiţiile de gradient domină la mare. Studiul acestui caz cere o atenţie specială. 

În condiţiile de gradimt, care domină la mare, fluxurile de căldură 
latentă şi sensibilă îndreptate de la ocean la atmosferă iniţiază mecanisme 
puternice de schimb masic şi convecţie mezoscalară care pot afecta părţi 
considerabile ale atmosferei. Cum suntem în principal interesaţi în procesele care 
intluenţeat.ă sau care transformă atmosfera marină prin schimbul energetic cu 
marea, vom suplimenta descrierea acestui transfer energetic, care în secţiunile 
precedente a fost în întregime limitata la stratul din apropierea mă~i. prin 
discutarea modului în care energia absorbită la suprafaţa mării este transportată 
în sus şi cum dă naştere la mişcarea convectivă, formarea norilor şi a 
fenomenelor înrudite. · Vom discuta în principal mecanismele proceselor 
termodinamice de generare a norilor şi a ceJii. 

7.2.1. Convecţia cum.uliformă 

În condiţiile de gradient, forţele portante se asociază mişcărilor 
turbulente generate mecanic cu efecte de modificare verticală a impulsului, 
căldurii sensibile şi vaporilor de apă. Când turbulenţa domină iniţierea mişcării 
ascendente a volumelor de aer, în comparaţie cu forţele portante, se vorbeşte de 
cowecţie forţată şi invers de convecţie liberă. Înălţimea până la care curenţii_ de 
convecţie din atmosferă se extind este determinată de structura termică şi de 
umiditatea din troposferă. Dacă în timpul deplasării verticale a unui element 
plutitor (cunoscut de obicei ca "termal") se obţine condensarea, apar nori 
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curnulifonni. Un strat instabil, convectiv, mai gros, generează nori cum:uliformi 
mai înalţi. 

~--~ r _.·· . Fig. 7.1 Schiţa IDlui fenomen convectiv de baD numit termal Săgeţile ~ subţiri arată mişcarea tmbulentă (după Peny şi Walker, 1977). 

Norii cumulus humilis swrt de extensie verticală redusă (H<HNc cu 
H=înălţimea norului; HNc=înălţimea ba.zei: 1,2 km). 

Cumulus mediocris au o înălţime verticală moderată, iar cumulus 
congestus sunt de extensie verticală mare (H>HNc); norii curnulo-nimbus se 
manifestă prin ascensiunea "termalelor" de la suprafaţa oceanului la troposfera 
superioară. Majoritatea cumulo-nimbilor ating şi depăşesc bariera termică a 
tropopauz.ei şi au nicovala din cristale de gheaţă. În mod similar, dezvoltarea 
verticală a norilor cumulus poate fi stopată printr-o inversiune termică mare în 
troposfera medie. Dacă convecţia este suficient de puternică, cum se întâmplă pe 
flancurile estice ale anticiclonilor la latitudini medii, atunci se produc nori 
stratiformi. 

Deasupra oceanelor, la latitudini medii, norii cumuliformi se dezvoltă de 
obicei în anticicloni şi în aerul rece subsident, iar către poli se dezvoltă în 
depresiuni . Norii cumulus sunt formaţi din ''termale" care se obţin ca o 
consecinţă a răcirii aerului, fiind destabilizaţi când se deplasează către regiuni 
mai calde. În aceste condiţii, convecţia poate fi suficient de puternică ca să 
producă averse sau să producă pânza de nori stratocumulus. 

în· contextul sistemului ocean-atmosferă, putem remarca un fenomen 
asociat norului cumulus viguros şi activităţii cumuliforme deasupra 
mării-"waterspout" (trombă de apă). O trombă de apă se observă pornind de la 
baz.a norului ca pâlnie până la suprafaţa mării: Diametrul său poate fi mai mic de 
2 sau 3m sau mai mare de 300m, iar înălţimea este de câteva sute de metri. El se 
deplasează cu părintele• sau norul cu viteze de câţiva m/şec şi numai rare.ori 
rezistă mai mult de 1/2 oră. 

În termeni fizici o trombă de apă este un vortex turbionar de aer făcut 
vizibil prin condensarea vaporilof de apă în interiorul lui, condensarea fiind 
rezultatul reducerii presiunii determinate de forţa centrifugă din vortex. Vortexul 
însuşi este creat din destinderea verticală a coloanelor de aer care se rotesc în 
aerul din norul părinte. În jurul bazei mici, de la nivelul mării, marea este agitată 
şi o coloană sau cascadă de spumă şi picături de apă (spray) este aruncată în sus. 
Din observaţii o trombele de apă se obţin cel mai frecvent la tropice şi subtropice, 
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în particular deasupra Golfului Mexic, Mării Mediterane şi Golful Bengal: Se 
obţin frecvent vara şi toamna devreme. 

Caracteristica remarcabilă a oceanelor tropicale este proliferarea norilor 
"cumulus de alizee"'. Deasupra acestor oceane, unde temperatura se schimbă 
zilnic şi diferenţa de temperatură aer-mare este mai mică, norii cumulus sunt 
produşi printr-un mecanism ceva mai diferit decât acela al termalelor de deasupra 
oceanelor extratropicale. 

Stratul umed al alizeelor cuprinde 4 substraturi după cum urmează: 
stratul supraadiabatic de bază, stratul omogen, stratul de tranziţie (acestea se 
combină şi formează stratul de sub nor) şi stratul noros. 
Astfel, stratul umed se întinde de la suprafaţa mării de unde îşi câştigă umezeala 
prin evaporare, în sus până la inversiunea alizeelor. Diagrama schematică dată în 
Fig.7.2 ilustrează situaţia şi indică funcţia pe care o realiz.ează stratul umed al 
alizeelor. 

De la suprafaţa mării, căldura latentă şi sensibilă este transferată 
stratului de aer prin procesele de flux de căldură şi evaporare, care iniţial sunt la 
scară moleculară. Turbulenţa dinamică şi forţele portante termice întreţin 
extinderea, în timp ce aerul este transportat la z.ona intertropicală de convergenţa 
(ITCZ) prin curentul alizeelor. Astfel scale de mişcare mai mari şi mai mari intră 
în joc. Sub nivelul de condensare, adică în stratul de sub nor, domină turbulenţa 
convectivă nesaturată. Peste această înălţime, câţiva dintre curenţii turbionari 
converg în nori care cresc şi se asociază ca să formeze cumuli mai mari. Aceşti 
nori prin expansiune şi prin interacJie cu mediul înconjurător redistribuie 
wniditatea peste întreg stratul noros. Aerusco1s1at1 

Fig. 7,2 Stratul umed al 
ali.z.eelor deasupra Mării 
Caraibelor (secţi1D1e verticală, 
după Roll, 1965) 
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Dacă curentul ascensional este suficient de puternic, norii cumulus pot 
oca=ional să f,e capabili să penetreze în aerul uscaJ de deasupra inversiunii 
ali=eelor, crescând sau slăbind astfel acest strat superior limită al statului 
umed. În final, în părţi.le de descendenţă ale curentului aliz.eelor în apropierea 
zonei ecuatoriale de convergenţă, inversiW1ea dispare şi cumulii de alizee cresc 
într-un nor cumulonimbus enorm care transportă căldura latentă în sus la 
tropopauz.ă unde căldura eliberată este transferată către latitudinile medii, 
contribuind astfel la menţinerea circulaţiei generale. Rezumând putem spW1e că 
norii cumulus de alizee şi grupurile cumuli sunt sisteme termice de circulaţie, 
conduse de porta11ţe obţinute de la eliberarea de căldură latentă. Este funcţia 
lor de a distribui umez.eala suplimentară prin evaporare peste întreg stratul noros. 
O caracteristică comW1ă a norilor cumulus de alizee este înclinarea lor cu 
înălţimea, indicând vântul în înălţime. În stratul noros viteza vântului descreşte cu 
înălţimea . FurtWlile ciclonice tropicale sunt rezultatul conversiei de energie în 
rona alizeelor. 

7.2.2. Organizarea la mezoscară a norilor cumuliformi 

O proprietate caracteristică a norilor cumulus de alizee este tendinţa lor 
de a se alin.ia în direcţia vântului. Astfel de linii se întind frecvent pe sute de 
kilometri. Acest fenomen observat din avioane este o manifestare a organizării 
.convecţiei în atmosferă . Câteva din condiţiile fizice n~re pentru dezvoltarea şi 
organizarea convecţiei au fost indentificate experimental cu mulţi ani înainte. 
Benard a observat un regim de convecţie în celule poligonale atunci când este 
încălzit uniform Wl strat subţire de lichid în partea sa inferioară până_ când se 
atinge Wl gradient critic de temperatură. Pereţii acestei celule sunt verticali şi 
mişcarea lichidului este ascendentă în centru şi descendentă la periferie. Folosind 
fumul ca trasor, Woodcock şi Wytnann au descoperit în convecJia de mezoscară 
o structură ·celulară de tip Benard generată în laborator. Ei însă au concluzionat 
în mod eronat că în timp ce în celulele de lichid mişcările ascendente se obţin în 
centru, în celulele de aer se obţin la periferie. 
În acord cu teoria celulelor de convecţie dată de Stommel (1947a), gradientul 

critic de temperatură (~~) la care regimul staţionar se schimbă de la o 

conducţie moleculară la una celulară este determinat prin relaţia Rayleigh: 

Wlde: 

158 

( ;~ )>R~c g":i4 

R = gkd4 (aT) 
vcv OZ 

(7.1) 

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



este aşa numitul număr Rayleigh şi Vc -conductivitatea termică [an2sec-1
]; 

l-4-vâsa>zitatea cinematică [cm2sec-1
]; k-coeficient termic de expmisiune; 

g-accelerapa gravitaţională; d-drumul în lichid [cm]. 
Numărul critic Rayleigh depinde de caracterul vecinătăţilor, dar este 

independent de geometria ~ulelor. Pe de altă parte geometria celulelor nu 
depinde de parametrii 'fizici. Studiile prin imagini satelitare ( Hubert, 1966) au 
arătat celulele convective la mezoscară şi de asemenea organizarea ronvecţiei în 
celule tipice .de la 20 la 100km diametre. S-au observat două tipuri de organizare 
de celule în atmosferă: celule deschise care swrt caracterizate prin arii noroase de 
tip poligonal înconjurate de mase noroase şi celule închise care swrt de asemenea 
poligonale, dar înconjurate de aer curat. Cele două tipuri sunt repremrtate în 
Fig.7.3. Hubert a găsit unnătbarele ~ract.eristici ale convecţie celulare 
mezoscalare: · 

Fig. 7.3 Repreuntarea 
schematică a convecţiei 
celulare mczoscalare. 
Sigoeţile subţiri arată 
mişcările tmbuleute, 
sigoeţile de la margine, 
mişcirile circulaţiei 
generale ( după Perry 
şi Walker, 1978). 

- -

) 
!." 

IMVE"SIUNI!. 

~-
-·· 

I e..~r-c:C"'-

\ ,lf (I J t) 
'----~ "---- -

a) Celulele se formează în câmpul norilor cumulus sau stratocumulus când 
atmosfera este încălzită sub baza norilor. Diametrul mediu al celulei este de 
aproape 50km. Raportul diametrului faţă de profunzimea (adâncime) ia valori de 
la aproximativ 10: 1 la 100: 1, media fiind de aproximativ ~O: 1. . . _ _ 
b) Celulele swrt adesea limitate la Wl strat superfietal pnntr-o mversmne 
puternică. Celulele pot exista, totuşi, într-un stra~ ~ră inversiune, _dar într-o astfel­
de situa~e drumul stratului convectiv este limitat poate, prm amestecarea 
descendentă cu aerul. . 
c) Celul~le de tip d~s se dezvoltă :futd suprafa~ este _încăl~tă modi:rat ~u 
intens. Incălzirea slaba sau moderată a suprafeţei realiz.eaza celule mchise. 
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Hubert a sugerat de asemenea că formarea celulelor necesită proba1'il încălzirea 
cvasistaţionară a suprafeţei şi vântul vertical să fie neglijabil. El a arătat de 
asemenea că celulele atmosferice sunt versii.mi ale celulelor Benard obţinute în 
laborator, cu deosebirea importantă că procesul de transfer molecular co:rtroleaz.ă 
dezvoltarea celulelor în laborator, iar schimbări.le turbionare regulate dezvoltarea 
celulelor atmosferice. De asemenea a concluzfonat că, convecţia la mezoscală 
este un aspect foarte important al interacţiei aer-mare. 

~ 

7.3 Modificare; caracteristicilor maselor de aer la suprafaţa 
mării 

Problema modificării maselor de aer rezultă în principal din faptul că 
atmosfera marină nu este m sistem singular şi că masele de aer de pe continente 
traversează coastele şi marea. Prin aceasta, atmosferă joasă este brusc şi marcant 
modificată, detem1inând procese fimdamentale de transfonnare care înc.ep de la 
suprafaţa mării şi afectează temperatura, umezeala şi caracteristicile curgerii 
aerului. 

Aceste transfonnări depind în mod esenţial de: 
a) diferenţa de temperatură aer-mare. Dacă aerul este mai rec.e decât suprafaţa 
mării cu care este în contact, curgerea de căldură · suplimentară fluxului ascendent 
al umezelii are loc de la mare la atmosferă şi astfel energia câştigată de aer este 
destul de rapid distribuită peste zone importante din atmosferă prin mecanismele 
puternice ale convecjiei mez.oscalare, în adaos la acelea ale difuzjei turbionare 
c-..are depind de viteza vântului. 

Dacă totuşi, aerul este mai cald decât marea, amestecul turbulent este 
lipsit de intensificarea convectivă a cazului precedent, şi destul de redus de 
stabilitatea termică întrucât forţele turbulente efectuează lucru mecanic împotriva 
forţelor gra~ta~onale. În această situaţie influenţa marină de.terminată de 
suprafaţa mării se manifestă lent şi este cel mult limitată la stratele inferioare ale · 
atmosferei. 
b) de stratificarea iniţială pe care o are aerul care traversează coasta sau se mişcă 
perpendicular pe izotermele suprafeţei mării . Acesta este un factor adiţicnal ,:are 
influenţează modificarea masei de aer. 
c) modificările termice ale suprafeţei mării. Dacă temperatura suprafetei mării 
variază de-a lungul drumului masei de aer trebuie să . ţinem seama de această 
variaţie. Apoi trebuie să ţinem seama ·că nu numai temperatura curdltului de aer 
este modificată prin contactul cu aerul. Astfel, modificarea masei de aer de . 
deasupra mării este un proces de interacţie între atmosferă şi ocean, care 
implică o tratare teoretică destul de complicată. 
în final trebuie menţionat că, pe lângă procesele convective turbulente şi de 
schimb molecular dintre aer şi mare, procesele radiative pot contribui de 
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asemenea la transfonnarea masei de aer. Aceste procese au o semnificaţie 
deosebită dacă schimbul turbulent este mic, cu vânt slab şi stratificare stabilă sau 
de inversiune. 

7.3.1 Formularea teoretică generală a problemei 

Dacă se neglijează procesele radiative, transfonnarea tmei mase de aer 
continental care traversează coasta şi curge peste mare poate fi considerată ca o 
problemă de schimb turbulent de căldură şi umez.eală. În consecinţă, putem 
aplica proceselor ecuaţii diferenţiale de flux. Presupunem că axa x este în direcţia 
vântului şi x reprezintă distanţa de ta nucleu (x=O). z este măsurat vertical în sus 
de la suprafaţa mării (z=O). Timpul este socotit din momentul când aerul 
traver~ coasta (t=O). În a~ sistem bidimensional, temperatura potenţială~ 
aerului 0, umiditatea specifică q, vântul desc.endent şi componentele vântului u 

şi w sunt funcţii de (x, z, t). Ele satisfac ecuaţia difi.wei turbulente care, pentru o 
proprietate generală a masei, s, se scrie: 

ds =as+; as+; as= _3_(k as) (7_2) 
dt at ax az az az 

d a -a -a 
unde dt = at + u iJx + w az este diferenţiala totală, k -coeficientul general de 

transfer turbulent. 
Ec. (7.2) stabileşte că schimbul mărimii s prin unitatea de volum a 

aerului în mişcare trebuie să fie echilibrat prin schimbul datorită tr~sferului. 
vertical turbionar al lui s dacă se neglijează efectul difi.wei orizontale. In cazul 
nostru particular, diferenţiala proprietăţii ~ trebuie să fie înlocui~ prin 
schimbul în conţinutul total de căldură: pcPdT (s-a presupus mişcarea izobară) 

sau prin schimbul în conţinutul total de vapori de apă: pd q. Considerând că 

variaţia temperatuirii aerului T este complet exprimată prin variaţia temperaturii 

potenţiale a aerului 0, ajungem la unnătoarele ecuaţii pentru modificarea tmei 
mase de aer: 

da ( oo -ro - roJ a ( roJ 
p dt = q_ât +u âx +w az = az pkH âz <7·

3
) 

dq (aq -aq -aqJ_.3_(l k aqî) (7.4) . 
pdf= '\.at+U âx +W <JZ - <JZ p B az 

unde kH conductivitatea turbionară, kE -difuzivitatea turbionară . 
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O anwnită dificultate apare în faptul că parţial vaporii de apă care · se 
evaporă de la suprafaţa mării, condmseaz.ă în nori, eliberând căldură latentă. 
Astfel, schimbările observate în conţinutul de căldură şi conţinutul de vapori de 
apă nu pot fi legate direct de fluxurile de căldură sensibilă şi vapori de apă care 
sunt originare de la suprafaţa mării şi calculate conform teoriei transferului 
turbulent. Pentru o tratare completă, trebuie luate în considerare efectele 
condensării . 

Ec (7.3) şi (7.4) furnizează mai degrabă o formulare generală a problemei 
modificării masei de aer şi sunt, de aceea, dificil de rezolvat. Pentru aplicaţii 
practice trebuie făcute simplificări. Astfel, întâi putem neglija componenta 

verticală a vitezei w pentru că este mică şi determinarea ei este o operaţie 
complicată. Putem de asemenea să neglijăm variaţiile verticale ale densităţii 
~~uip • . 

Sunt posibile două căi de investigaţie: 
a) Putem considera starea tranzitorie şi să evaluăm variaţiile de temperatură şi 
umiditate a unei particule de aer individuală. În acest caz vom folosi numai 
partea stângă şi cea dreaptă din ec. (7.3) şi (7.4): 

p d0 = ~(pk OOJ (7.5) 
dt az naz 

Pdq =~(pk aqJ 
dt az E az (7.6) 

Deci 0 şi q . sunt funcţii de z şi t. 
b) Presupunem că starea staţionm:._ă est:_ atinsă în fiecare punct aJ traiectoriei : 

oo aq -=-=0 az az 
atunci ec.(7.3) şi (7.4) se reduc la ecuaţia de echilibru între advecţie şi difuzie: 

;= = !(k. !) (7.7) 

(7.8) 

care se referă la un anumit punct şi timp care determină 0 şi q ca fimcţii de x şf 
de înălţimea z. Calculul _ulterior depinde în mod _ esenţial de ipotez.ele privind 

distribuţia verticală a lui u, k8 şi kE, precum şi de stratificarea iniţială a masei de 
aer pentru t=x=O şi de condiţiile limită pentru z=O. Astfel, trebuie adaptat W1 
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model de transformare care să satisfacă condiţiile la limită . Vom prezenta două 
modele: a) modelul stării de tranziţie şi b) modelul stării staţionare. 
a) Modele ale stării de tranziţie 
Ec. (7.5) şi (7.6) devin: 

dq =k ifq 
dt' B 8z2 

(7.9) 

(7.10) 

unde am considerat că atât kH cât şi kE, nu depind de înălţime. Presupunem o 
relaţie lineară cu înălţim~ ca strafificare ternucă deasupra uscatului (t=O): . 

0 = 80 + jz (7.11) 

în timp ce la mare condiţi~ limită este pentru z=O 

0=~ a.1~ 
adică temperatura suprafeţei mării este constantă. Tranziţia de la regimul de 
uscat la condiţiile de mare se presupune că are loc brusc. Este luat în consideraţie 
numai efectul termic exercitat de atmosferă asupra suprafeţei mării ca limită 
inferioară şi nu şi efectul invers, adică de schimbare a temperaturii mării 
determinate de contactul cu aerul. Soluţia obţinută ca urmare a integrării ec. 
(7.9) este de forma: 

llllde P semnifică integrala de probabilitate: 
2 ~ . 

P(ţ) = -J. exp(-T12 )tnl 
7t 1/2 o 

care mai este numită fimcţia eroare şi este tabelată. 

(7.13) 

(7.14) 

Rezultatele ec. (7.13) pot fi aplicate atât pentru încălzire: 01 )00 , precum 

şi pentru răcire: 81 (00 • 

Efectul este cel mai bine ilustrat prin introducerea "înălţimii sdtimbului 
mediu", zm ,care reprezintă înălţimea la care temperatura potenţială după un timp 

dat, Im -, a iuat valoarea (01 -80)/2, adică s-a modificat cu jumătate din 
schimbul total. Din ec. (7.13) şi din tabelul pentru P "înălţimea schimb~ui 
mediu", zm poate fi determinată şi are valoare: . 

zm = 0.954(kHtm)l/2(cm) (7.15) 
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Valorile corespunz.ătoare pentru Zm şi t.n sw'rt: premitate în Fig. 7.3. Orelâpe 
similară cc. (7.13) se poate obţine şi pentru umiditatea q. Testele pentru această 
ec au dat rezultate bune Ec. (7.13) a fost însă rez.olvată şi numeric. 

b) Modele staţionare 

Fig. 7.4 Modificarea masei de aer 
de la suprafaţa mării. Înălţimea 
schimbului mediu Zm În fimcţie de 
t impul Im pentru diferite 
conductivităţi turbionare diferite 
(după Haurwitz, Roll, 1965) 

Baz.ele teoretice ale discuţiei swn: furnizate de ec. (7.7) şi (7.8). Aproximaţiile 
care se fac în model au un a~t caracter particular. Jaw (1937) a fost printre 
primii care au aplicat ec. (7.8) la modificarea ma~ de aer. El a studiat 

schimbarea distribuţiei verticale a umidităţii specifice q în alizeele nord-estice 
und~ starea staţionară este aproximativ asigurată. Presupunând un profil in~ţial al 

lui q pentru x=O şi o funcţie care să descrie variaţia oriz.ontală a lui q de-a 
lungul suprafeţei mării (z=O), el a ajuns la o formulă care dă q ca o fimctie dex şi 
=, care reprezintă foarte bine modificarea umidităţii observate la inversiW1ea la 
alizee dacă difuzivitatea turbionară a fost constantă şi egală cu 75x103 cm2/sec. 

Part~ empirică a modelului propus de Burke (1945), care a investigat 
transformarea aerului polar continental în aer polar maritim este destul de 
substanţială. El a împărţit întregul domeniu al înălţimii considerate în 
următoarel e trei regiuni: 
l) Un strat limită foarte apropiat de suprafaţa -mării , de aproximativ 15m 
grosime şi caracterizat printr-ml gradient puternic suţ,raadiabatic, precum şi 

printr-o pronunţată descreştere a umidităţii specifice. Prin această regiune 
fluxurile de căldură şi de vapori de apă sunt în ascensim1e şi asociate gradienţilor 
verticali, respectivi . Astfel: 

Q. = -pc ,kn(!)=-c, ((pw)'&) ~ -c ,p(w•&) (7. 16) 

Q. = -pk,(: )=-((pw )' q•)" -p( w• q') (7 .17) 
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2) O regiune de amestec adiacentă stratului limită şi având temperatura 
potenpală aproape constantă,ca şi wniditatea specifică. Limita superioară a 
regit.mii de amestec este nivelul la care adiabata_ uscată (utilă) intersectează 
sondajul iniţial. · 
3) O regiune adiabatic saturată adiacentă stratului de amestec şi care ajunge la 
acel nivel la care adiabata saturată finală intersecteză sondajul iniţial. Această 
împărţire este oarecwn schematică, dar se potriveşte bine cu caracteristicile mării 
în condiţii de gradient. Burke (1945) şi-a baz.at calculele pe ecuaţiile staţionare 
(7.7) şi (7.8). A prespus profilul. vântului constant, adică u:/ug = 0,1. 
Identificând coeficienţii conductivităţii turbionare şi difuzivităţii cu acela al 
vâscozităpi turbionare, Burke ajuns la o fonnulă care prezice temperatura 
aerului în orice punct al traiectoriei în tennenii a patru variabile: i) temperatura 
iniţială a aerului de la suprafaţa mării; ii) gradientul iniţial; iii) parcursul 
traiectoriei deasupra apei; iiii) temperatura suprafeţei mării. 

Ca să aplice mai uşor, Burke a calculat mai multe diagrame. Examinarea 
a 68 de prognoz.e arată că metoda propusă de Burke este satisfăcătoare. În 91 % 
din cazurile considerate diferenţa dintre valoarea prevăzută şi observată este de 
±2oC. 

Un studiu ulterior al modificării masei de aer polar deasupra unei 
suprafeţe de apă caldă a mării a fost publicat de Frost (1949). A considerat de 
asemenea o stare staţionară bazată pe ec. (7. 7), dar distribuţiile verticale ale lui 

uşi kH(kE) au fost aproximate prin legea puterii în z: 

u=ua (~r (7. 18) 

(7.19) 

l.lllde u este viteza medie a vântului la z=a, zo -rugozitatea dinamică a 
a . 

suprafeţei mării, m constantă adimensională care este funcţie de stabilitatea 
termică. Cu privire la stratificarea termică iniţială şi la condiţiile termice limită la 
mare, s-au făcut presupl.lllerile: 
- stratificare adiabatică deasupra ~ului: 

0 = 00 pentru x=O (7.20) 

-temperatura suprafeţei mării_ variază liniar cu x: 
0=0

1 
+bx pentruz=O ·şi 01 ~00 (7.21) 
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unde (7.23) 

şi 
z2m+l 

ţ = (2m + 1)2 mz:;"'x (7.24) 

Cazul special al temperaturii suprafeţei mării constante este conţinut în 
ec. (7.22) dacă se presupm1e b=-0. Pentru aplicaţii practice valorile numerice 
folosite în ec. (7.22) au fost date de Frost (1949). Compararea a 10 temperaturi 
observate cu cele calculate au arătat abateri de cel mult ±1 .5°C. 

Frost a studiat de asemenea transportul vertical al vaporilor de apă de-a 
lungul traiectoriei m1ei mase de aer polar. În cazul rapoartelor de amestec 
constante deasupra uscatului (x=O) şi la suprafaţa mării (z=O), distribuţia 

umidităţii ca funcţie de x şi z s-a obţinut într-o fonnă identică cu primii doi 
termeni din dreapta ec. (7.22), dacă temper~ra potenţială .a aerului este 
înlocuită cu raportul de amestec. Frost a obţinut în final fonnule pentru 
schimbarea umidităţii deasupra mării care aplicate Ia acele cazuri unde 
distribuţia iniţială a umidităţii deasupra uscatului descreşte în mod liniar cu 
înălţimea sau cu o parte .a înălţimii . 

7 .4 Fizica ceţii marine 

Am discutat transformarea maselor de aer care se deplasează deasupra 
mării, dar nu am dat· nici, o atenţie posibilităţii ca, în cursul acestei transformări 
de tip izoba1ic, aerul din imediata vecinătate a suprafeţei mării ar putea să devină 
saturat, dând astfel na_ştere ceţii. Acesta este un subiect foarte important şi îl vom 
aborda în continuare. In general vorbind, generarea ceţii marine este un proces de 
transformarea a apei din starea gazoasă în faza lichidă şi care se obţine în 
interiorul stratului atmosferic de bază din apropierea suprafeţei mării. 

Pentru apariţie trebuie să existe în aerul atmosferic suficienţi nuclei care 
pot să acţioneze ca centri de condensare. Vom presupune că prezenţa nucleelor de 
condensare este din abudenţă . O altă necesitate pentru apariţia ceţii este starea de 

166 

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



saturaţie. Întrucât cantitatea de apă în stare de vapori din aer este dependentă de 
temperatură sa şi, în particular, este diminuată cu descreştere temperaturii 
aerului, saturaţia poate fi atinsă fie printr-o pierdere de căldură, fie printr-un 
câştig in umiditate. Răcirea aerului poate fi însoţită · de conducţia moleculară şi 
turbulentă de căldură sau prin procesele radiative sau printr-o combinaţie a 
acestor două efecte. Răcirea printr-o destindere adiabatică, care joacă de altfel un 
rol important în fonnarea norilor, nu este semnificativă în cazul dezvoltării ceţii 
întrucât variaţiile de presiune în apropierea solului sunt de asemenea lente. 

Un influx de umiditate în stratul limită atmosferic de deasupra mării 
poate să apară fie prin evaporarea ta supramţa mării şi, ulterior, transportul 
ascendent al umidităţii, fie prin evaporarea precipitaţiilor care cad. În plus la 
posibilităţile de generare de ceaţă enumerate mai sus, trebuie să adăugăm 
cazurile în care ceaţa nu se dezvoltă în interiorul stratului limită atmosferic 
marin, ci îşi are originea în alte locuri şi este transportat? aici prin mişcări 
verticale sau orizontale. În acest caz, trebuie să ne referim la ceaţa care a fost 
generată deasupra uscatului sau câmpurilor de gheaţă şi după aceea se 
deplasează deasupra mării ca şi la norii stratus joşi . 

Astfel, există o varietate de procese care pot conduce la fonnarea ceţii 
marine. De aceea vom studia diferite cauz.e şi relaţiile dintre ele ca să ajungem la 
o fonnulare a tipurilor de ceaţă care se fonneaz.ă la mare, şi dacă e posibil, la o 
estimare cantitativă a factorilor care participă la formarea şi disiparea ceţii . 

7.4.1 Consideraţii teoretice privind formarea ceţii 

Setul de probleme legat de teoria formării ctţii este legat de o tratare 
cantitativă combinată a efectelor turbulenţei convective şi radiative care pot 
conduce la formarea ceţii marine. Combinarea acestor procese este de importanţă 
specială, întrucât, de obicei, numai schimbul turbulent nu este suficient pentru 
generarea ceţii, ci este necesară o radiaţie netă de la aer ca să se atingă saturaţia 
şi condensarea. 

Procesul dominant în formarea ceţii este condensarea care are loc prin 
diferite mecanisme tennodinamice ale vaporilor de apă care sunt conţinuµ în aer. 
Pentru o temperatură dată, există o valoare maximă (i se spune saturantă) a 
concentraţiei vaporilor de apă; de la această valoare ( adică răcirea aerului 
presupune un aport suplimentar de vapori), începe condensarea. _ . 

Saltul calitativ care traduce apariţia ceţii, corespunde unei difemţe, 
cantitative foarte reduse. Astfel, concentraţia de saturaţie în vecinătatea suprafeţei 
evoluează, în general, unnând temperatuia între 5 / 20g/m3, _ ~r este suficient 
un aport suplimentar de ordinul a O,lg/m sau de 11/o pentru a uupa o condensare 
relativ redusă. Încă o preciz.are, de fapt de:finiµa a ceţii: "ceaţa este suspensia dm 
atmosferă formată din particule foarte mici de apă sau din cristale de gheaţă 
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minuscule, care reduce vizibilitatea la suprafaţa globului la mai pupn de llan" 
(definiţia OMM) 

7.4.2 Clasificarea ceţii 

Tipurile de ceaţă pe care l.e putem întâlnii la mare sunt: 
a) ceaţa de advecţie 
b) ceaţa de evaporare 
c) ceaţa de amestec 
d) ceaţa de radiaţie 
Ceaţa de evaporare: apare datorită scăderii temperaturii vaporilor de apă de la 
suprafaţa mării în contact cu aerul mai rece. Ceaţa, în general, este mai pupn 
densă, dar uneori foarte tenace în regiunile de la latitudini înalte. 
Ceaţa de amestec. Două volume de aer cu caracteristici diferite, amândouă 
nesaturate pot să se amestece, formând aer saturat. Pentru aceasta trebuie ca 
aerul cald să fie foarte umed (95%-98% umiditate), iar aerul rece poate să fie 
relativ uscat. 

e 

, , 

T 

Fig. 1.5 Formarea ceţii de 
amestec pe mare. Curba 
reprezintă preshmea 
vaporilor saturanţi 

Aşadar două mase de aer umed, dar nesaturate şi de temperaturi net 
diferite se amestecă şi rezultă o nouă masă de aer cu temperatura la care noua 
presiune a vaporilor saturanţi (ew) a amestecului poate fi inferioară valorii 
teoretice noi a temperaturii presiunii de vapori (e). De aici, deci un excedent de 
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~pori ~re ':a putea da naştere ceţii , numită de amestec. Din Fig. 7.4 se constată 
ca daca A şi B sunt punctele corespunzătoare caracteristicilor maselor de aer 
iniţial, punctul C corespunde amestecului optim care face să apară o 
suprasaturaţie care justifică condensarea. În absenţa precipitaţiilor, încălzirii 
externe şi modificărilor de presiune, cantităţile totale de vapori de apă şi căldură 
sensibilă sunt conservate în timpul amestecului şi astfel ppresupunând k-rt=kH, se 
poate exprima temperatura de amestec (Tm) şi presiunea vaporilor de amestec 
( em) astfel: . . 

·e,,. _ m0e0 +m,e, 

. T,,. - m/4 +m,T: (7.25) 

unde m repremrt:ă masa, iar indicii O şi z se referă la aerul în contact cu suprafaţa 
şi, respectiv, la aerul rece de deasupra. Întotdeauna acest proces este .foarte 
limitat şi următoarele condiţii sunt indispensabile: 
-diferenţa de temperatură între cele două mase de aer; 
-umiditate prealabilă mare în fiecare din cele două mase de aer; 
-turbulenţă suficientă pentru a determina amestecul; 
Ceaţa de radiaţie. Constă într-o scădere a temperaturii aerului prin radiaţie. Pe 
un cer degajat, vânt Slab şi aer wned, la sfârşitul zilei sau noaptea, ceaţa de 
radi aţie este intensă. Sub efectul turbulenţei răcirea se transmite păturilor 
învecinate tmde o umiditate relativ ridicată e asociată unei scăderi a presitmii de 
vapori saturanţi (e„w)- Dacă scăderea temperaturii este suficientă, are loc 
condensarea pe nuclee de condensare şi apar picăturile de ceaţă . Pe mare ceaţa de 
radiaţie se fonnează chiar la nivelul suprafeţei apei şi apoi se propagă puţin câte 
puţin în înălţime, fonnând o păturJ oriz.ontală de dmsitate relativ redusă: 

Condiţia esenţială de formare a ceţii de radiaţie este prezenţa unei mase de aer 
umed care trece peste aerul uscat, iar umiditatea şi radiaţia nocturnă declanşează 
procesul. Ceaţa de radiaţie se formează, în general, înainte de răsăritul S?arelui şi 
se disipă îri cursul dimineţii. Disiparea este mai rapidă decât formarea. Incepe să 
se disipe de la bază . Ceaţa "se ridică" de la sol, în timp ce inversiunea termică 
dispare puţin câte puţin, turbulenţa accelerând procesul. Situaţiile care 
favorizează apariţia ceţii sunt: 
a) în zona de coastă acest tip de ceaţă se formează foarte repede şi poate să se 
întindă mai mult sau mai puţin pe mare, dacă există briza de uscat, dar dacă 
temperatura apei este net inferioară temperaturii aerului, ceaţa se va disipa mai 
puţin în larg unde se vor observa stratus. Vântul (vite7.e de 4-5m/s) este cauza 
disipării ceţii de radiaţie. Trebuie să existe Wl cer senin, vânt slab $î aer wned_. 
Aceste condiţii se întâlnesc în: 
-zona anticiclonică; 
-pe o dorsală (mtre două perturbaţii barice); 
-în zona de şa barometrică. 
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În plus nu trebuie să fie temperaturi prea scăzute, nu s-a observat ceaţa de 
radiaţie la temperaturi negative în aer. 
b) pe mare fonnarea acestui tip de ceaţă este favorizată în vecinătatea unei z.one 
frontale unde masele de aer rece şi aer cald nu sWlt amestecate. Probabili~ de 
formare este mai mare când: 
-umiditatea aerului cald este foarte aproape de saturaţie; 
-diferenţa de temperatură între aerul cald şi aerul rece de •'} parte şi de alta a zonei 
frontale este mare; 
-cerul este senin ni;iaptea; 
-vântul este mai slab în aerul rece. 
în timpul sezonului de iarnă, ceaţa de radiaţie poate să persiste mai multe zile. 

7.4.3 Ceaţa de advecţie 

Această ceaţă se formează la trecerea unei mase de aer umed peste o 
mare mai rece. Se formează în aerul în mişcare; aceste mişcări au efectul de 
provocare a unui amestec şi o răcire la bază, răcire care se propagă prin 
turbulenţă în păturile de aer învecinate, antrenând condensarea vaporilor de apă. 
Acest tip de ceaţă poate persista mai multe zile şi variaţia sa diurnă este slabă şi 
adesea inexistentă. - Vara este sezonul cel mai favorabil fonnării ceţii de advecţie. 

Ceaţa de advecţie este cel mai bine reprezentată de celebra ceaţă din 
Terra Nova. Peste 99% din ceaţa întâlnită deasupra mării este de tip advectiv. 
Ceaţa de advecţie este, în general, _ legată de un vânt moderat de la 4 la 7ms·1, 

necesar pentru provocarea turbulenţei. Vântul suflă evident de la suprafaţa caldă 
la cea rece. Ceaţa se formează în principal în sectorul cald al perturbaţiilor 
sinoptice, când acest sector cald este constituit din aer al cărui punct de rouă este 
mai mic decât temperatura mării. Disiparea ceţii de advecţie este provocată de: 
-încălzi.rea ·suprafeţei reci (efect lent); 
-încaarea vântului (disipare de asemenea lentă); 
-schimbarea direcţiei vântului la trecerea Wlui front rece (disipare destul de 
rapidă); · 
-schimbarea masei de aer, cea nouă fiind mai puţin caldă şi mai puţin umedă 
(evoluţie rapidă). 

Situaţiile care favorizează apariţia ceţii de advecţie. 
Aerul cald şi umed necesar formării ceţii de advecţie poate să aibă diverse origini: 
a) Dacă marea prezintă în regiunile vecine temperaturi foarte diferite cum se 
întâmplă la limita curenţilor marini, aerul care suflă de la regiW1ea caldă către 
regiunea rece provoacă formarea ceţii. Acest caz se produce, în particular, î'n 
insulele Terra Nova (unde se întâlnesc Gulf Stream-ul şi Labradorul) şi în 
Aleutine şi Kurile din Pacificul de Nord (unde se întâlnesc curenţii Kuroshivo şi 
Ogashivo) în vecinătatea fronturilor polare oceanice. 
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~) ferul poate să pr~vină ~ la latitudini joase. Parcursul maselor de aer trOJjical 
întâlneşte adesea, mai ales iama, suprafeţe din ce în ce mai reci . Cazul este clasic 
în Atlanticul de Nord în faţa nord-vestului sau nordului Anticiclonului Az.oric. 
c) Formarea acestui tip de ceaţă poate să aibă loc până la coastele tmde există W1 

contrast termic marcant între uscat şi mare. Aceasta se întâmplă pe coastele unde 
vânturile calde suflă dinspre uscat, tind să provoace deriva apelor de suprafaţă şi 
înlocuirea lor cu ape de adâncime mai reci, aşa cum se întâmplă pe coastele lungi 
ale Californiei (curentul Californiei), pe coastele Chile (curentul Humboldt) al 
Marocului (curentul Canarelor), ş.a.m.d. 

7.4.4 Model de pi;:evedere a ceţii «le advecţie 

Pentru ceaţa de advecţie au fost realizate mai multe modele (Eadie şi al. , 
1975; Banker, 1977) care au ţinut seama de: 
-efectele transferului radiativ în infraroşu; 
-efectele turbulente în tratarea complexă; 
-ecuaţiile prognostice pentru vânt în plan orizontal; 
-efectele nebulozităţii. · 
Aceste modele n-au ţinut seama de caracteristicile microfizi.ce ale ceţii, în special 
de distribuţia dimensională a particulelor de ceaţă care influenţeaz.ă în mod 
important evoluţia ceţii. , 

Modelul pe care-l prez.entărn în continuare va considera microstructura 
ceţii care, ca şi în cazul norilor, este putemic influenţată de . spectrul 
suprasaturaţiei nucleelor de condensare din aer. 

O pre.dicţie precisă a distribuţiei dimensionale în ceaţă necesită o tratare 
matematică detaliată a creşterii particulelor de nuclee de condensare de diferite 
dimensiuni Ia umidităţi specifice în apropriere de 100% sau peste. Modelul 
prez.ent este tm model Lagrange-ian unidimensional, care include procesele ce 
guvernează formarea şi evoluţia ceţii de la o populaţie de nuclee de condensare 
care sWlt conţinuJi într-o particulă de aer care este advectată cu vântui. Forţa 
motrice directoare pentru formarea ceţii este viteza de modificare a umidităţii. 

Formarea ceţii se presupwie că are loc în condiţiile: 
a) presiWle constantă . · 
b) efectele răcirii radiative şi difuziei turbulente ale căldurii şi vaporilor de apă la 
supraraţa mării sunt incluse în viteza de variaţie a raportului de saturare ,. . 
c) particula advectată conţine o populaţie de nuclee de condensare preciz.ată Pru:1 
spectru şi compoziţie 
d) se consideră nwnai procesul de condensare, se neglijează coalescenţa şi 

sedimentarea. 
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Ecuaţiile modelului 
Considerăm panicula de aer advectată pe direqia vântului, ca un sistem 
termodinamic care evoluează la aceeaşi presiune p, dar îşi modifică în timp 
temperatura şi umiditatea. Vom începe prin a descrie modificarea în timp a 
saturaţiei. din masa de aer: 

(7.26) 

unde e -presiunea actuală a vaporilor de apă în aer, es -preshmea de saturaţie a 
vaporilor de apă în aer corespunzătoare temperaturii din mediu. Difemţiem 
ecuaţia: 

dS I de 
dt e8 dt 

(7.27) 

Vom rescrie (7.26) considerând modificarea presiunii vaporilor pe de o parte 
datorită condensării (indice c) şi pe de altă parte tuturoro celorlalte procese 
despre care am vorbit anterior (dif). 

dS I (de) e (de8 I 1 (de) e (des) (?_28) 
dt - e s dt t1if - e; . dt J t1if + e s dt • - e; dt • 

Menţinem explicit doar tennenii datorită condensării: 

dS I (de) e (de) 
di=S+;; dt - e! dt • 

(7.29) 

dS 
S reprezintă contribuţia netă la -d a proceselor de la pllllctul (b). 

, t 
Al doilea tertnen din (7.24) reprezintă contribuţia la variaţia umidităţii a pierderii 
apei prin creşterea picăturilo de ceaţa. Şiind că: 

rp 0;622e Rd 
e=--- din r=--- unde0622=-

r+0,622 e-e8 ' R., 
Obţinem : 

1 (d~) 0,622p (drv) p (drv) 
es dt c = e8 (r+0,622) -;fi • ~ 0,622e

8 
dt • <7-

3
0) 

dr 
unde p -presiunea atmosferică şi _v este viteza de schimb a raportului de· 

dt 
amestec al vaporilor de apă datorită condensării. Al treilea termen pin (7.29) 
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exprimă efectul asupra lui S a eliberării căldurii latente datorită condensării. 

1 . . dlne 0,622L 
Fo osmd ecuat-.a Clausius Clapeyrorr --= T2 r~-i.x • ,.. . dT R,,_ CLA.&.u.a. 

es(des) =- 1 (<ksXdT) __ 11:1,.(dT) (7.3 1) 
e; dt , e8 dT dt , R T2 dt , 

unde ( CZ) este rata de încălzire datorită eliberării de căldură latentă de 
C • 

condensare, L căldură latentă de condensare, R constanta gazelor ideale, Mw 
masa molară relativă a apei. Deci: 

: =S+ 0,6:2es (: )c - ~~ (!), (?.32) 

Prima lege a termodinamicii pentru încălzirea izobarică a sistemelor de aer wned 
prin căldura latentă eliberată se scrie: 

(cpd +r,c,,., +r„c„)dT = -L(drJ, (7.33) 

variaţia în timp considerând raportul de amestec constant: 
dT dr, . 

(cpd +r,c,,.. +r„c,.)dt= -L(dt), (7.34) 

Cominând ec. (7.29), (7.30), (7.31), (7.32) şi (7.34) vom obţine pentru vit~za de 
variajie a wnidităţii relative: . 

dS -S+ p (dr,) + L2 M., (dr,) (?.JS) 
dt - 0,622e8 dt c RT2 (c pd + r,c,,., + r„c pw) dt , 

Ecuaţia de creştere a Wlei particule staţionare formată pe un nucleu de 
condensare solubil în apă este: 

dr (S-1)-y 
r-1::s 

dt p,,,RT,,, + Lp„ L,M. -I 
e:v(T.,,)D.M,,, k0 T,,, R,T.,, 

M . .HI. A · B 2crs V V'Vsms . . K;a .. , 
cu y = ---- -=---:... , y = - - - 3 -ecuapa U111er cu 

RT,,,,p.,,r M8 r r 

(7.36) 
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3.3xl0-s 
Â=-'·---

T 
Şl 

4,3v. 
B=--' 

Ms 

iar es se va calcula din expresia: • 
( 11,61t°C Î 

e8 = 6,112e'4\243,5+t 0C/ hPa 

Ca să detennină viteza de variaţie a temperaturii, vom presuptme: 

(7.37) 

. (7.38) 

a) în cursul advectării se formează ceaţă numai datorită _variaţiei temperaturii 
(S=const), deci dS/dt=-0. 
Din ec. (7.37) rezultă: 

(dr,) p ... · L2 M,. · (dr•) - ---=----__,::; ___ - (739) 
dt , 0,622e8 RT2(cp,1 +r,cJN +r„cpw) dt , · 

b) condensarea apare numai datorită advecţiei care include variaţia tuturor 
parametrilor neexplicitaţi concret dS/dt=S. 
Din ec. (7.32) rezultă: 

p (dr,) IM w (dT) S+---"'- - --- - =0 
0.622e s dt c RT2 dt c · 

(7.40) 

Combinând ec. (7.39) şi (7.40) va rezulta ecuaţia de variaţie a temperaturii: 

(:), =+ :: -S- (cpd +r.c: +rwcJMJ :; ), (7.4l) 

Masa trebuie să se conserve în sistem, aşa că: 

(:;) =-:; (7.42) 
C 

Exprimând ec. (7.42) în termenii unei populaţii de picături devine: 

(dr.) 41t d r00 
3 

. dt • = - 3pd dt Jo p,r n(r)dr (7.43) 

unde n(r) este funcţie de distribuţia dimensională a particulelor. Dacă distribuţia 
dimensională a particulelor are caracter discret, atunci integrala se transfonnă în 
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swnă. Pentru integrală,' deci distribuţia o fimcţie continuă, se poate considera 
fimcţia gamma care este adaptabilă spectrului dimensional al ceţii. 

Setul de ecuaţii diferenţiale (7.35), (7.41) şi (7.43), precum şi ecuaţia de 
creştere (7.36) se poate integra numeric folosind metoda Rllllge-Kutta de ordinul 
IV. Factorul perturbator (iniţiator) al formării ceţii S se ia de forma: 

M 
S=v- (7.44) 

Ax 
!lS 

cu v -viteza reală a vântului şi .1.x . gradientul ori1.0ntal al lui S (de-a lungul 

direcţiei vântului). 
Considerând datele caracteristice evenimentelor de ceaţă de advecţie 

observate pe Marea Neagră, între coastă şi Platforma petrolieră Gloria s-a 
calculat factorul iniţiator al ceţii S şi s-a iniţializat modelul. Pentru distribuţia 
particulelor de aerosol s-a considerat distribuţia de aerosol marin cu NaCI solubil 
total. Evoluţia în timp a spectrelor dimensionale în ceaţa de advecţie este 
prezentată în Fig. 7.6. 

Fig. 7.6 . Evoluţia în timp a distribuţiilor 
dimensionale în ceata de advecţie 

! 
to 

·I 
10 ......... ~ ........... ......i_. ~~~-,.,_,_.y, 

10 ~1,.. .. ). 

Folosind rezultatele corelaţiei dintre conţinutul de apă şi vizibilitatea 
orizontală se poate face o predicţie finală de tipul apare sau nu ~ţa prin 
alocarea unei valori critice pentru conţinutul de apă lichidă. Ceaţa advectivă, ~ 
principal ceaţa marină, reprezintă o problemă centrală pentru meteorologu· 
previzionişti, pentru că periclitează navigaţia aeriană şi transportul mantJ.m. 
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CAPITOLUL8 

RĂSPUNSUL CLIMA TIC LA PROCESELE DE 
INTERACŢIE ATMOSFERĂ-OCEAN PLANETAR 

Trebuie să subliniem încă odată id~ că atmosfera şi oceanul fonneazli 
un sistem energetic cuplat şi că procesele fizice care au loc la limita dintre ele 
sunt de o deosebită importanţă. În particular, modificările temperaturii la 
suprafaţa mării au consecinţe profund meteorologice şi climatologice. Aceste 
consa.inţe sunt discutate în acest capitol. 

8.1. Măsurarea şi prevederea temperaturii. oceanului 

Temperatura la suprafaţa mării este un parametru fimdammtal în 
meteorologie şi climatologie. Valoarea sa într-Wl anumit pllllct al suprafeţei mării 
depinde de o mulţime de factori, de exemplu radiaţie, transport vertical de 
căldură latentă şi sensibilă, curenţi maritimi verticali şi orizontali. Temperatura 
la suprafaţa mării este tipic cu 0,5°C mai mică decât temperatura stratului vecin 
de sub suprafaţă ; această temperatură mai coborâtă este determinată de răcirea 
prin evaporarea apei de la suprafaţa mării . Temperatura suprafeţei mării (SST) 
depinde parţial de procesele fizice care au loc în interiorul mării ca de exemplu 
agitaţia convectivă şi amestecul turbulent şi parţial de influenţa atmosferei de 
deasupra. Până mai recent s-a presupus că distribuţia SST-ului este destul de 
omogenă peste întreg arealul, cu variaţii lente şi staţionare, pe orizontală. 
Crescând disponibilitatea datelor s-au observat proprietăţi mai complexe cu arii 
calde şi reci în succesiune strînsă, în special în regiunile unde au loc divergenţa şi 
convergenţa curenţilor oceanici. Aceste regiuni cu gradienţi termici orizontali 
intenşi sunt numite "fronturi oceanice". SST este în mod normal măsurată de pe · 
vapoare şi datele sunt afectate de erori. Pentru înlăturarea sau micşorarea erorilor 
şi în acest mod pentru creşterea utilităţii datelor este nevoie ca măsurătorile să se 
efectueze cu tennometre în infraroşu sau cu pirometre transportate de avioane sau 
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din satelifi. Aceste dispozitive au o acurateţe de aproximativ ±2°C şi depind de 
conversia radiafiei de undă lungă de la suprafata mării într--o măsură a 
temperaturii (Smith şi al., 1970). 

Persoanele care se ocupă cu navigafia şi pescui.tul precmn şi meteorologii 
au nevoie de prevederea SST-ului. U.S. Fleet Numerical Weather Facility în 
Monterey, California au fost printre pionierii acestor prevederi. Din cauz.ă că 
supratata mării reacţionează relativ rapid la schimbările din atmosfera de 
deasupra, prevederile oceanografice trebuie să folosească analizele zilnice ale 
vremii la suprafaţă., precum şi datele observafionale pentru temperatura mării. 

Astfel, prevederea SST-ului la FNWF (USA) se bazează pe cauzele 
fizice, dar şi pe efectele lor. În arealul de inters particular, ca de exemplu ariile de 
coastă sau regiunile limitate de curenfi se efectueaza o analiză de microscală 
dacă, bineînţeles, densitatea datelor permite. O analiză microscalară cu o grilă de 
20 mile nautice poate să descrie foarte bine caracteristicile distribuţiei SST. Pe 
verticală, structura temperaturii în ocean până la aproximativ 450m este în m0d 
normal investigată prin folosirea unui termograf special. Distribufi~f verucală 
nonnală a temperaturii constă dintr-llll strat amestecat, izoterm sub care este un 
strat în care temperatura descreşte rapid cu adâncimea ( ''termoclină"). Se 
observă variaţii sezoniere în distribufia verticală tipică a temperaturii, aşa cum se 
vede din fig.8.1.(Perry şi Walker, 1978). 

Fig. 8.1. Distribufia tipică a 
temperaturi pe verticală în 
nord-estul Atlanticului: (A) 
sfirşitul iernii, (B) primăvara, 
(C) vara, (D) toamna, (E) 
iama devreme. 

f20 

Temperatura(0 C) 
10 11 12 I 3 

A B E o C 

ABCDE -

La sfii-şitul iernii marea este tipic izotermă_ la ~ adâncim~ mai _ma~e 
decât 150m ca rezultat al agitaµei convective deternunată de furturule de iama. 
Dar din ac~ulările de vară ale căldurii în oceanul superior, poate rezulta o 
termoclină la o adîncime de 30-40m. În vara timpurie termoclinele pot fi distruse 
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printr-o furtună (vânt puternic), dar mai târnu, în vară, gradientul vertical. al 
temperaturii este astfel încât nici vânturile puternice nu furnizează suficientă 
energie ca să depăşeasca discontinuitatea în densitate. 

Odată acest stadiu atins, tennoclina se intensifică rapid întrucât căldura 
care pătrunde este distribuită în interiorul stratului limită de deasupra termoclinei 
sezoniere. Perry (1978) a observat că "ciclul" sezonier este caracteristic 
latitudinilor temperate şi este supus proprietăţilor oceanografice cwn este Gulf 
Stream-ul. Adâncimea stratului de amestec şi structura termică variază de la an 
la an, depinzând ,:_, de condiţiile meteorologice şi oceanografice dominante. 
Termoclina sezonieră, în particular, variază în mare măsură în timp şi în 
intensitate de la an la an. Temperatura scade brusc în interiorul tennoclinei la 
valori mici şi la aproximativ 2000m sau mai mult apa are temperatura aproape 
de 0°C în toate oceariele, · 

Oceanografia sinoptică pentru scopuri pescăreşti necesită ca prevederea 
să fie făcută prin structura termică a oceanului. Laevasfu şi Hela (1970) au 
observat că în timp ce bancuri de peşti s-au găsit deasupra tennoclinei, altele 
frecventează însăşi straturile termoclinei. 

Întrucât temperatura afectează în mod serios propagarea sunetului,este 
necesar ca pentru operaţiile navale şi în special pentru cele submarine, să se 
prevadă structura termică. USA prin U.S.Navy a elaborat în acest scop un 
program, un sistem ASWEPS (Anti-Submarine Warfare-Envirorunental Predictiv 
System). 

Datele anuale, sezoniere şi , în special, mediile lunare de SST sunt puse la 
dispoziţie tuturor celor interesaţi sub fonnă de atlas. WMO (1962b) a publicat un 
set de norme climatologice. Atlasele realizate arată în amănunt variaţiile spaţiale 
medii ale temperaturii pentru zone date. 
Mediile SST la staţii arată că : 

-variaţiile SST cu latitudinea sunt mult modificate de curenţii oceanici; 
-temperaturife mării în Emisfera sudică sunt ceva mai coborâte decât în Emisfera 
nordică din cauza diferenţelor în vânturile dominante şi întinderilor de gheaţă din 
Antartica; 
-cea mai ridicată valoare a SST s-a determinat în Golful Persic unde s-a măsurat 
34°c ; 
-minimul SST-ului poate fl definit ca punctul de îngheţ al apei, care este funcţie 
de salinitate. Poziţia medie a minimului este la aproximativ 5- lO"N; 
-variaţia anuală a SST-ului deasupra celor mai multe din oceanele globului este 
mai mică de 5°C, dar anual sunt variaţii mari în mările închise, apropiindu-se de 
20°c (m apropierea Coreei); 
-răspunsul greoi al temperaturii suprafeţei mării la câştigul sau pierderea de 
căldură este reflectat în faptul că temperatura maximă şi minimă se obţin în 
august-septembrie şi , respectiv, februarie-martie mai degrabă decât imediat după 
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. solstipi, cum se întâmplă în cam1 temperaturilor pe continent (Prescott şi 
Colleris, 1951 ); 
-hărţile SST globale nu sunt reprezentative pentru apele de coastă, strâmtori şi 
mările semiînchise. · -. 

8.2. Caracteristicile câmpului temperaturii mării 

8.2.1. Persistenţa anomaliilor tem~raturii mării 

Îndată ce anoinaliile tempeyaturii mării apar, ele au tendinţa evidentă ca 
să persiste. Oceanul este un corp tennic mult mai conservativ decât atmosfera, 
mai ales datorită căldurii sale specifice foarte ridicate. Cea mai frecventă durată a 
anomaliei in Oceanul Atlantic de Nord este de 7-12 luni, dar W1eori s-au observat 
anomalii care au persistat 50 de luni. Există două maxime în perioadele de 
corelaţie foarte ridic.aţă între lunile de iarnă şi de vară, în timp ce în lunile de 
primăvară şi toamnă corelapa este mai redusă. Lunile de corelaţie maximă 
coincid cu cele două sezc,ane de cea mai stabilă distribuţie verticală a 
temperaturii (J.D. Perry~ 1968). Anomaliile temperaturii mării formate în timpul 
celor două sezoane de corelaţie foarte ridicată între luni sunt adesea distruse în 
timpul primăverii şi toamnei, dar anomaliile formate la începutul iernii sau verii 
sunt mai persistente. Este interesant de subliniat că Craddock şi Ward (1962), 
investigând relaţia dintre anomalia termică a aerului în Europa şi vestul Siberiei, 
au găsit că asociaţia a fost puternică în perioadele decembrie-aprilie şi 
mai-septembrie. Este posibil ca, influenţa atmosferei la scară mare să conducă la 
nivele ridicate de persistenţă atât în temperatura oceanelor, cât şi în a atmosferei 
în anumite momente ale anului, dar se poate să existe o anumită relaţie 
cauză-efect între stabilirea şi persistenţa într-un mediu şi iniţierea în celălalt. 
mediu. 

Namias ( 1972) a observat că renaşterea anomaliilor de la un sezon rece 
la altul se poate obţine din cauză că maiea are capacitatea să stochez.e mase de 
apă caldă sau apă rece generate în stratul de amestec de adâncime. Acestea sunt 
acoperite cu un strat superficial de apă nereprezentativă din timpul verii, şi apoi 
are loc regenerarea lor prin reînnoirea turbulenţei în timpul furtunilor· din sez.onul 
de iarnă următor. 

8.2.2. Variaţiile de perioadă scurtă a temperaturii mării 

. Advecţia prin curenţi, schimburile de căldură dintre m~e şi atmosferă, 
amestecarea prin acţiunea valurilor şi agitaţia convectivă pot să conducă la 
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modificări de la zi la zi a temperaturii mării care în multe zone ale oceanului pot 
depăşi 1,5°C pentru o perioadă de 2 zile. 

Dacă mai mulţi factori acţionează în acelaşi sens pentru modificarea 
temperaturii se pot obţine variaţii termice mai rapide şi pe aceeaşi arie, 
intensitatea acestor variaţii de perioadă scurtă a temperaturii poate egala variaţia 
totală anuală. În general temperatura apei descreşte cu creşterea vitezei vântului„ 
cu o variaţie sezonieră, dar mai mare iama şi primăvara datorită amestecării 

turbulente a sistemului apă. În'Tabelul 8.1 se poate observa că la latitudini joase 
variatiile diurne sunt mai mari decât la latitudini înalte, în special când vânturile 
sunt ·slabe şi cerul senin. În partea vestică a oceanului variaţia zilnică este 
0,5-1 . °C, în partea centrală de aproximativ 0,5°C şi în partea estică chiar mai 
mică. Întrucât temperatura apei descreşte cu creşterea vitezei vântului, cea mai 
puternică diminuare" se obţine primăvara, fiind determinată de amestecarea 
dinamică, intensificată de vitez.ele mari ale vântului. Modificările de temperatură 
în mare urmează adesea modificările din aer, deşi sunt mult ·mai puţin intense. 
Toamna, scăderea temperaturii mării este independentă de modificările 
temperaturii aerului întrucât _are loc amestecarea dintre apele de suprafaţă şi 
straturile mai reci din adâncime. 

Tabel 8.1. Variaţia zilnică medie a temperaturii suprafeţei mirii (°C) van şi iama la diferite 
latitudini (după Laevastu şi Hela, 1970). 

Latitudine Forţa vântului Beaufort Forţa vânt Beaufort>6 
0,1 şi 2 
Senin Noros Senin Noros 

Vara (aorilie-seotembrie) 
0°-20° 1,0 0,8 0.2 O.I 

20°-40° 1,5. 03 0,1 o 
40°-60° 0,5 O I o o 

>600 0,2 o o o 
Iarna (-octombrie-martie) 

0°-20° 1,2 05 0,1 o 
20"-40° 0,5 O I o o 
40°-60° 0,1 o o o 

>60° o o o o 

8.2.3. Clasificarea câmpurilor anomaliilor temperaturii mării 

Ca rezultat al cercetărilor pentru relaţia între anomaliile temperaturii 
oceanice . şi circulaţia atmosferei, meteorologii au recunoscut necesitatea 
clasificării tipurilor· de anomalii termice. Clasificarea lui Ratcliffe (1971) pentru 
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_Atlanticul de Nord ţine seama în particular de semnul anomaliei temperaturii în 
aria cuprinsă între 35-S0"N şi 40-60°\T şi recunoaşte un total de IO tipuri. 
Clasificarea completă este dată în Tabelul 8.2. 

Pentru câteva luni mai multe clasificări sunt posibile şi, ca un prim pas în 
dezvoltarea unei clasificări mai obiective, au fost :făcute încercări în investigarea 
structurii statistice a câmpurilor anomaliilor, folosind analiza componentelor 
principale. Figura 8.2 arată primii trei vectori proprii obţinuţi de Vacnadz.e şi alţii 
(1970) pentru sezoanele de iarnă şi vară. Analizele sugerează că există o 
dispunere diferită în importanţă a câmpurilor particulare între sezoane. Într-o 
lucrare diferită, dar similară, Vladimirov şi Nikolaev (1970) au găsit că diferitele 
câmpuri pot fi descrise prin cinci clase şi acestea sunt strins legate de procesele 
circulaţiei atmosferice. · 

Tabel 8.2. Clasificarea tipwilor de anomalii ale temperaturii din Atlanticul de Nord 

Ti ul 

ePS 
ePE 
CPW 

WPS 

WPE 

WPW 

DZ 

EZ 

MWW 
MeW 

Descrierea 

Anomalia rece care d e I 0e centrată în a ro iere de 50°V 
Anomalia rece care d e I 0 e între 40° i 50°V 

Anomalie caldă la nord de 40°N 
Anomalie rece la sud de 45°N 

Anomalie rece la nord de 45°N 
Anomalie caldă la nord de 40°N 

Oceanul mai cald decât de obicei. vestul 30°V 
Oceanul mai rece decât de obicei vestul 30°V 

8.2.4. Diferenţa temperaturilor aer-mare 

Ecuaţia prin care sw1t calculate fluxurile de căldură sensibilă conţine un 
termen care se referă la diferenţa de temperatură aer-mare aşa că dimensiunea şi 
variaţia spaţială a acestei diferenţe sunt factori extrem de importan~. Variaţ~ile d! 
temperatură în mare tind să aibă un efect mai mare asuprav fluxu_n~or d~ căld~ra 
sensibilă vara decât iama când gradienţii de temperatura mendianah man. şt 
variaţii!; orizontale puternice ale maselor de aer sunt obi~~te. . . . . 

Kraus şi Morrison (1966) au comparat ~nabthtatea -~ed.iei zilnice ~ 
diferenţelor de temperatură aer-mare dintre turu cu vanabthtatea datorată 
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diferenţelor dintre aceleaşi hmi din diferiţi ani. S-a găsit că pe peric-ade hmare, 
fluctuaţiile temperaturii mării c.ontribuie foarte puţin la varianta diferenţe.i 
temperaturii aer-mare şi variaţiile temperaturii mării devin importante numai 
pentru perioade lungi. Schell şi Corkum (1976) au subliniat că, ţinând seama de 
diferenţele dintre caracteristicile termice şi dinamice ale oceanului şi atmosferei, 
temperatura mării poate continua să crească, în timp ce temperatura aerului este 
în scădere şi nu poate să coincidă cu temperatura atmosferei la acelaşi moment. 
Această rămânere în urmă a temperaturii în timpul unei perioade de schimbare 
climatică nu pare ,_ să aibă loc în Oceanul Atlantic de Nord şi în Marea 
Mediterană. 

8.3. Temperatura aerului deasupra oceanului ·· 

Pentrn perioade mai lungi decât câteva zile există un paralelism general 
între temperatura aerului şi mării. Constanţa temperaturii aerului este mai mare 
deasupra oceanelor decât deasupra uscatului învecinat, iar peste zona centrală a 
Oceanului Atlantic de Nord, anomaliile lunare ale temperaturii aerului mai mari 
de 4°C sunt extrem de rare. Acesta, pentru că, aerul rece advectat din regiunile 
polare sau iama de pe continent, se modifică serios prin traversarea zonei de 
deasupra oce.anului. 

Temperatura medie diurnă a aerului prezintă modificări latitudinale şi 

sezoniere. Variaţia temperaturii este mai redusă iarna şi mai intensă vara. 
Creşterea variaţiei cu descreşterea latitudinii reflectă influenţa insolaţiei. Este 
foarte dificil totuşi să se studieze variaţiile diurne la latitudini înalte, întrucât 
variaţiile interdiumale nu sunt numai mici , ci şi mult mascate prin schimbările 
temperaturii asociate cu mişcarea sistemelor de vreme. Valorile anuale ale 
temperaturii ;ierului au un maxim de 6-I0°C între paralele de 30-40'N şi scade la 
aproximativ 2°C în apropierea ecuatorului . La latitudinile medii în partea vestică 
a oceanului, local s-au observat valori mai mari decât 20°C. Diferenţa între două 
temperaturi medii zilnice consecutive este denwnită variabilitatea interdiurnală şi 
Rosenthal (l 9p0) arată că valorile medii deasupra Oceanului Atlantic de Nord se 
întind de la 2,8°C în ianuarie la numai 0,4°C în iulie. De obicei, variatiile 
advective sunt mai frecvente şi mai intense iama şi mase de aer cu regiuni surse 
deasupra continentului rece ajung mai reci decât mult-modificatul aer polar. 

În mod similar, în părţile vestice ale Atlanticului, masele de pe uscatul 
Americii de Nord sunt surse mai posibile de aer rece decât regiunile polare. Cum 
viteza aerului creşte, timpul necesar aerului să atingă latitudinile sudice scade, . 
aşa că timpul util pentru încălzire de asemenea descreşte. 
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Fig. 8.2 Primii trei vectori proprii ai câmpmilor anomaliilor temperaturii mării în Atlanticul de 
Nord (a,b,c) ia.ma şi (d,e,f) vara. 
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8.4. Studii sinoptice de bilanţ de căldură 

Modificările temperaturii aerului şi a SST-ului care se obţin deasupra 
oceanului la diferite scări de timp, ne asigură că fluctuaţiile pe termen scurt se 
obţin de asemenea în tennenii bilanţului de energie, aşa că procesele de transfer 
de energie nu sunt continue, ci oscilatorii. Despre bilanţul energetic global şi 

emîsferic am discutat anterior, dar este nevoie de asi:omenea să considerăm şi 

mărimea fluctuaţiilor de perioadă scurtă . Pettersen ( 19~,'.:) şi alţii au arătat că 
modele de schimb de căldură sunt de tip celular şi au subliniat că aceste modele 
de schi:nb de energie au scara spaţială strâns legată de sistemele sinoptice majore 
din atmosferă. În timpul lunilor cu comportare atmosferică anonnală, anomaliile 
vor fi o consecinţă a caracterului şi intenstăţii tennenilor bilanţului de căldură. 
A.H.Perry (1968) a reuşit să găsească o legătură între zonele cu input mare de 
căldură în atmosferă şi principalele traiectorii ale depresiunilor. Este de 
asemenea posibil să se alege anomaliile lunare ale circulaţiei cu deplasările în 
distribuţia fluxului total turbulent de căldură deasupra Oceanului Atlantic de 
Nord. O investigaţie a lui White şi Clarke (] 975) asupra nucleului activităţii de 
blocaj de deasupra centrului Pacificului de Nord a arătat că schimbul de căldură 
sensibilă sub normal a fost asociat cu blocajul şi că acest flux de căldură anormal 
apare ca răspuns la fluctuaţiile anonnale ale temperaturii aerului asociate cu 
dezvoltarea unor nuclee de blocaj. 

8.5. Legătura dintre temperatura la suprafaţa apei (SST) din 
Atlanticul de Nord şi presiunea atmosferică din Europa 

Corespunzător lui Pillsburg (189 I), variaţia umidităţii şi temperaturii pe 
uscat depinq de poziţia curenţilor oceanici . Deci s-a presupus că dacă se cunoaşte 
modul de evoluţie a curenţilor oceanici, meteorologii ar putea spune la zone 
depărtate de mare cum va fi iama: mai caldă sau mai rece. Dar cercetările despre 
aceste asociaţii au fost intensificate doar în ultimii ani. Ratcliffe şi Muray (] 970) 
au găsit că tţmperatura suprafeţei mării cu valori sub medie pentru zone întinse 
la sud de la Newfoundland, sunt asociate cu sisteme atmosferice de blocaj în 
unnătoarele luni, deasupra nordului şi vestului Europei, în timp ce atunci când 
oceanul este mai cald decât normal, în aceeaşi zonă se dezvoltă o circulaţie 

progresiv zonală . în ultimul caz este favorizată dezvoltarea depresiunilor din 
Atlantic, multe dintre ele afectând- Europa. Explicarea unor astfel de asociaţii 
întîrziate constă cu siguranţă în anomaliile complexe din bilanţul de căldură pe 
care le induc anomaliile de temperatură ale mării. · 

· Vaporii de apă transferaţi de la ocean la atmosferi: pot fi transportaţi 
multe sute de kilometrii pe direcţia vântului înainte să fie eliberată căldura latentă 
prin procesele de condensare. Figura 8.3 prezintă schematic distribuţia orizontală 
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. şi verticală a căldurii sensibile şi latente. Corespunzător cu Lamb (1972), 
gradientul termic peste Atlantic în apropiere de 50°N este ridicat când marea în 
apropiere de Newfoundland este mai caldă decât media, dar când marea este mai 
rece decât normal, gradientul este intensificat în apropiere de 30°N cu activitatea 
ciclonică şi curentul principal al curenţilor de vest tinde să fie transferat către 
traiectorii mai sudice, permiţând anticiclonilor de blocaj să se fonnez.e mai repede 
deasupra Marii Britanii şi Scandinaviei. 

Longevitatea anomaliei termice a mării poate determina persistenta sau 
revenirea circulaţiei atmosferice anomale. 
Oerlem.ans (1 975) a observat că o tegi.une cu o anomalie SST pozitivă sau 
negativă favori:zează -obţinerea unei dorsale superioare şi, respectiv, talveg 
· situate la est de anomalie. Aceasta ar putea explica temperaturile aerului sub 
normale şi tipurile de cicloni care par să se formeze frecvent deasupra Insulelor 

- Britarllce, când temperaturile mării sunt sub normal în Oceanul Atlantic de Est 
(Perry, 1975)." Ratcliffe (1973) a sugerat că asociaţiile întîrziate utile în 
prevederea pe ·lungă durată pot fi găsite studiind anomaliile temperaturii mării pe 
arii specifice. Tabelul 8.5 sugerează că o mare caldă în zona Biscaya în iulie, 
favoriz.ează vremea caldă în următoarea lună deasupra Marii Britanii. 

"j:·,g.8.3. Prezentarea schematică a distnl>uţi.ei verticale 
şi orizontale a căldurii sensibile şi latente de la o sursă 
definită la suprafaţa inării. 
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Tabel 8.3. Relaţia dintre SST Biscaya în iulie şi vremea Marii Britanii în august (după Ratcliffe; 
1973). 

Temperatura Temperatura deasupra Angliei în Anglia şi Wales în 
mării în Biscaya august august 
în iulie 

Foarte rece Rece Mediu Cald . Foarte cald Uscat Umed 
Cald (18 cazuri) 1 1 7 4 ~ 

Rece (18 cazuri) 8 3 2 2 3 7 4 

8.6. Sistemele complexe cuplate aer-mare la latitudini temperate 

Există evidenţa că mecanisme 'comparabile cu asociaţiile întîrziate 
descrise în ultimul paragraf pot fi pretutindeni. Namias (1969) a găsit o legătură 
între prezenţa apei anormal de caldă din partea centrală a Pacificului şi presiunea 
mai coborâtă decât normal din sudul Insulelor Aleutine, iarna. Aceste interacţii la 
scară mare între atmosferă şi Pacificul de Nord pot fi responsabile pentru 
fluctuaţiile climatice la scări temporale lunare şi sez.oniere şi scări spaţiale mai 
mari decât oceanul însuşi, ca cele emisferice. De exemplu în vara anului 1963 
apa caldă din apropiere de 40'N-170°V a fost rezultatul condiţiilor anticiclonice 
persistente. În toamna următoare în această z.onă a existat o arie de ciclogeneză şi 
în consecinţă s-a transmis cantităţi anormale de căldură atmosferei. 

Kraus (1972) a subliniat că este dificil să se înţeleagă perpetuarea forţată 
a anomaliei iniţial calde a suprafeţei mării întucât actvitatea ciclonică s-ar putea 
să detennine divergenţa stratului Ekman în mare şi în consecinţă ascendenţă la 
coastă şi răcire._ Astfel, în opinia sa mecanismele condiţionate de feedback care 
implică aceste-procese sunt speculative. 
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Namias indică totuşi că astfel de condiţii de feedback se dezvoltă wide 
starea termică a mării implică dezvoltare proprietăţilor atmosferice care să 
susţină caracteristicile termice ale mării . Astfel depresiunile stimulate ca să se 
dezvolte datorită apei calde determină micsorarea căldurii latente de evaporare 
care se pierde prin creşterea umidităţii aerului datorită precipitaţiilor şi reducerea 
radiaţiei indirecte prin formarea norilor. Într-o lungă serie de lucrări, Namias a 
găsit multe exemple ale efectelor anomaliilor de temperatură a mării atât în 
Atlantic, cât .şi în Pacific asupra atmosferei şi a stabilit o serie de relaţii baz.ate pe 
aceste cazuri studiate: 

1) Apa caldă în timpul verii pe coastă estică a Americii de Nord explică 
suplimentul de vapori şi de apă în curenţii de aer sudici şi creşterea căderilor de 
precipitaţii, în special de la furtunile tropicale. Pe de altă parte, apa rece de-a 
lungul pragului de nisip de sub apa Atlanticului este asociată cu seceta din estul 
Americii de Nord, aşa cum s-a întâmplat între anii 1962-1966. Relaţii similare 
s-au găsit în sudul Australiei de către Priestly (I 964). 

2) Zone reci de apă generate în timpul verii şi toamna devreme în Pacific 
sunt UID)ate de anticiclogeneză deasupra lor ca în toamnele 1961, 1966 şi 1967. 
Temperarurile apei răspund adesea relativ rapid la anticiclogenez.a anormală din 
cauză că insolaţia e mai mare şi ascendenţa mai redusă, şi în consecinţă 
temperaturile apei mării cresc. Astfel, această configuraţie de toamnă este 
autodistrusă şi, de obicei, de viaţă scurtă. 

3) Zone calde de apă generate în timpul verii şi toamna devreme în 
Pacific au tendinţa de a fi urmate de actvitatea ciclonică excesivă deasupra lor. 
Trebuie să fie clar că pentru ca anomaliile termice mare-aer să afecteze circulaţia 
atmosferei într-un mod considerabil, atmosfera trebuie să-şi creeze propriile 
sisteme. Astfel, o z.onă de apă caldă la latitudini centrale ale estului Pacificului de· 
Nord, în timpul verii n-ar încuraja ciclogenez.a din cauz.a constrângerilor 
climatologice, care cu greu plasează depresiuni deasupra acestor arii . Înainte ca 
să se obţină ciclogenez.a trebuie ca circulaţia generală să fie favorabilă deplasării 
depresiunilor embrionare în ariile unde apele de suprafaţă sunt anormal de calde. 

4) Baroclinicitatea intensă se stabileşte în general în atmosfera de 
deasupra regiunilor unde există gradienţi termici oceanici intenşi şi această 
baroclinicitate conduce de obicei la intensificarea ciclogenezei. Printre cele mai 
complexe interacţii pe care le-a descris Namias (1974) se află sistemul cuplat 
aer-mare-continent. 
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8.7. Variabilitatea climatică şi sistemul ocean-atmosferă 

8.7.l. Variabilitatea climatică 

Climatul a variat semnificativ şi continuu la scări de timp care se întind 
de la anii perioadelor glaciare la vârsta pământului . Variabilitatea climatului 
poate fi exprimată în două feluri: variaţii ''forţate" care sunt răspunsul sistemului 
climatic la variaţiile în forcing-ul extern şi variaţiile "libere", datorită instabilităţii 
interne şi proceselor de feedback, care conduc la interacţii neliniare între diferitele 
componenete ale sistemului climatic. Schimbările în factorii externi care 
afectează sistemul climatic, dar nu sunt influenţaţi prin variabilele climatice 
înseşi, constituie ceea ce se poate numi cauzele externe ale schimbărilor 

climatice, în timp ce acele schimbări care Sllllt legate de interacţiile neliniare 
dintre diferitele procese fi.zi.ce în sistemul intern Sllllt numite cauz.e interne. 
Deosebirea dintre cele două categorii de cauze nu este întotdeauna foarte clară. 
Cauzele externe cuprind variaţiile atât în forcing-urile astronomice, .cât şi cele 
terestre. Factorii astronomici vor include schimbări (a) în intensitatea radiaţiei 

solare; (b) în parametrii orbitali ai pământului (excc.entricitatea orbitei, precesia 
asociată şi oblicitatea eclipticii); (c) viteza de rotaţie a Pământului . 

Printre factorii tereştrii de forcing trebuie să se considere: (a) va1i.aţ:iile în 
compoziţia atmosferei (rapoarte de amestec ale CC>i şi 0 3, canti,tatea de aerosol, 
etc.) datorată erupţiilor vulcanice şi activităţii umane; (b) variaţiile suprafeţei 
uscatului datorită folosirii (despăduriri, deşertificări, etc.); (c) schimbări pe 
termen lung datorită factorilor tectonici ca de exemplu: driftul continentelor, etc. 
Au fost sugerate de asemenea şi alte mecanisme de forcing terestre şi astronomice 
ca de exemplu: schimbările în radiaţi.a solară, ciocnirea Pământului cu materie 
interplanetară, schimbările in activitatea vulcanică şi schimbări în fluxurile 
geotennice. Cauz.ele interne sunt asociate cu multe mecanisme de feedback 
pozitive sau negative şi alte interacJii puternice dintre atmosferă, ocean şi 
ionosferă (Lorenz, 1968, 1970). Aceste procese pot conduce la instabilităţi sau 
oscilaţii ale sistemului care pot fie să operez.e independent, fie să introducă 
modificări puternice în forcing-ul extern. · 

Variaţiile sezoniere sau diurne ale climatului sunt legate de cauz.ele 
externe, astronomice. Dar există variaţii ale vremii de zi cu zi., care au loc 
indepedent de orice schimbări în cauzele externe. Aceste fluctuaţii neregulate cu 
scări temporale de la câteva zi.le la o săptămînă sunt legate de trecerea 
perturbaţiilor atmosferice (cicloni, anticicloni) sau de trecerea unui sistem 
frontal. Ele sunt considerate libere din cauză că ele apar din instabilităţile 

barocline interne ale curentului zonal, care depinde numai de valoarea critică a 
gradientului latitudinal de temperatură . 

Pentru a ilustra domeniul mare de varibilitate în timp pentru atmosferă 
Mitchetl ( 1976) a evaluat spectrul varianţei temperaturii atmosferei din timpuri 
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i~ri~--~~ sp~ui arată peak-uri pentru componente strict periodice ale 
vanaţlet chmatJ.ce Şl 4 peak-uri pentru variaţiile cvasiperiodice sau aperiodice 
(Fig. 8.5). 
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Fig. 8. 5 Fluctuaţia relativă a spectrului temperaturii atmosferice la suprafaţă în funcţie de timp. 

Multe dintre aceste maxime nu pot fi explicate direct prin forcing-ul extern. Ele 
indică existenţa unei variabilităţi "libere" foarte puternice în interiorul sistemului. 
Maximul la 3 sau 7 z.ile este asociat cu perturbaţiile sinoptice în principal de la 
latitudini temperate. Regiunea uşor ridicată a spectrului la. 100-400 ani este 
asociată cu "mica glaciaţiune" care a început aproximativ la începutul sec. XVII 
cu extinderea rapidă a munţilor de gheaţă în Europa. Maximul la aprnximativ 
2500 ani este probabil datorat răcirii observate după "climatul optim", 
aproximativ acum 5000 de ani, care a predominat în timpul marilor civilizaţii · 
vechi. Um1ătoarele trei maxime sunt legate probabil de variaţiile astronomice ale 
parametrilor orbitali ai Pământului, care se presupun a fi responsabili de vârstele ­
gheţarilor (Milankovitch, 1990): (a) exccentricitatea orbitei Pământului cu un 
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ciclu de aproximativ 100000 ani; (b) precesia cu un ciclu înjur de 22000 ani; (c) 
variaţia şi oblicitatea eclipticii sau înclinării axei cu o perioadă de 41000 ani. 

Pentru un sistem liniar variaţiile externe pot conduce la o relaţie simplă 
cauz.ă-efect: dacă forcing-ul este un proces oscilatoriu, răspunsul sistemului va 
avea aceeaşi frecvenţă. Cum am văzut, aceasta nu se întâmplă întotdeauna 
întrucât sistemul climatic intern este instabil şi niciodată nu atinge starea de 
echilibru. În concluzie, variabilitatea cl.4natică rezultă din interacţiile complexe 
ale variaţiilor forţate şi libere din cauză că sistemul climatic este disipativ şi un 
sistem foarte neliniar cu multe surse de instabilitate. Natura interactivă şi adesea 
neliniară a instabilităţilor şi mecanismele de fe.edback ale sistemului climatic fac 
foarte dificilă interpretarea relaţiei cauză-efect. 

8. 7.2 .Rolul sistemului ocean-atmosferă în variabilitatea climatică 

Dacă ţinem seama de interacţia ocean-atmosferă• .on'.osferă pe care Lorenz 
(1968, 1970) o considera ca cea mai importantă în intensificarea fluctuaţiilor 
valorilor schimbărilor climatice, este clar că există 1.m potenţial al acestor 
componente ale interacţiei care să acumuleze sau să elibereze cantităţi vaste· de 
energie pe scări de timp de la o zi la secole. Este posibil aşa cum a sugerat 
Nanii.as ca gheţarii să fie manifestări ale interacţiiilor aer-mare. Dacă climatul în 
timpuri istorice a variat în parte ca rezultat indirect al conţinutului de căldură din 
oceane, există desigur posibilitatea ca acest conţinut de căldură din oceane care 
variaz.ă pe perioade destul de lungi să joace un rol important în geneza gheţarilor. 
Există de asemenea posibilitatea ca aşa cum sunt un motor potenţial al 
fluctuaţiilor, interacţiile aer-mare ar putea să aibă o influenţă importantă asupra 
modificării fluctuaţiilor induse de alţi factori din mediu (Mitchell, 1966). Este de 
asemenea de .conceput că circulaţia atmosferică poate să aibă mai mult decât o 
stare pentru orice set de condiţii la limită dat, o condiţie pe care Lorentz ( 1968) a 
numit-o "aproape intranzitivă". De aceea nu este posibil să existe un set de 
condiţii la limită dat, şi aşa cum au spus Schneider şi Dickison (1974) " suntem 
confruntaţi cu posibilitatea ca pentru condiţii externe fixate în întregime pot fi 
realizate stări climatice diferite şi este posibil ca aproape-intranzitivitatea să fie 
interpretată de Om ca o C3uz.ă a modificării climatului observat". 

Dacă acceptăm postulatul genezei de la ideile lui Faegri (1950) că 
variaţiile climatice Pleistocene au fost similare cu acelea ale perioadei istorice, 
dar au persistat mult mai mult, atunci este esenţial să se examinez.e complet 
aceste modificări mai recente. Oceanele par să fi jucat un rol fundamental în 
stabilirea climatului în timpul perioadei reci a "Perioadei micii glaciaţiuni" din 
secolele XVII-XVIII. Raţiuni fizice l-au condus pe Bjerknnes (1965) să 

concluzionez.e că există o ramură geostrofică a Gulf Stream-ului care curge către 
sud şi care păstreaz.ă apele lslandice destul de calde ca să existe gheţari liberi cea 
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mai mare parte a anului acum. Toate hărţile de presiune medie anuală din ultimul 
secol arată circulaţia vântului de tip ciclonic în nord-estul Atlanticului şi numai 
pentru perioade scurte condiţii anticiclonice în sudul Islandei care temporar s-au 
opus advecţiei calde din Oceanul Atlantic de nord. · · 

În timpul ''Marii glaciaţiuni" absenţa transportului geostrofic de apă ar fi 
făcut apele din nord-estul Atlanticului mai reci ca în prezent. Astfel, anomalia 
negativă a SST care a implicat în mod iminenet coborârea nivelului de îngheţ în 
masele de aer maritime care determină precipitaţii putea să fie factorul major în 

. menţinerea Micii Glaciaţiuni. Creşterea advecţiei calde în părţile nord-vestice ale 
Oceanului Atlantic de Nord nu a atins coastele, dar a suplimentat conţinutul de 
umiditate al vânturilor de sud-est deasupra Labradorului şi sudului Groelandei şi 
a condus la intensificarea ninsorilor şi creşterea gheţarilor în acest areaJ. Chiar 
dacă un astfel de raţionament este corect, rămâne problema cum de Mica 
Glaciaţiwie a fost iniţiată în jurul anului 1600 şi de ce anomaliile climatice nu 
cresc prin feedback vârsta gheţarilor în proporţie mai mare. 

Ideea de bază a teoriei lui Weyler privind rolul oceanului în schimbarea 
climatului este că un climat glaciar poate fi iniţiat prin reducerea salinitătii 

Oceanului Atlanticul de Nord. În prezent, transportul vaporilor de apă peste 
istmul Americii Centrale contribuie semnificativ la menţinerea unei salinităţi mai 
mari în Atlanticul de Nord decât în Pacificul de Nord. Dacă acest flux de vapori 
de apa ar fi redus, ar fi redusă şi salinitatea în Atlanticul de Nord, principala 
consecinţă climatică ar fi că limita maximă.a gheţii în Atlantic ar fi la o latitudine 
comparabilă cu cea la care se găseşte acum limita în Pacific, temeraturi mai 
joase şi glaciaţiwiea extinsă în Atlanticul de Nord. Este interesant să observăm că 
salinitatea a crescut puţin în nord-estul Atlanticului în primele decade ale acestui 
secol, determinând o încălzire~ climatului în areaJul Atlanticului de Nord şi o 
descreştere a gheţii marine. Weyler a subliniat că salinitatea Atlanticului 
controleaz.ă limita de creştere a gheţii Antarcticii. Aceasta opereat.ă prin 
caracteristicile salinităţii şi densităţii apelor profunde ale Atlanticului, care 
circulă către sud şi ajung la latitudinile sudice ale Convergenţei Antarctice. 
Elementul crucial în teoria lui Welyer este fluxul atmosferă-vapori de apă. 

Cele mai extinse :zone îngheţate din emisfera sudică, acoperă 6% din zona 
oceanică totală. Fluctuaţiile în extinderea gheţii din Antartica ar putea afecta 
climatul global (Selby, 1973). Măsurătorile arată că în trecut şi în special în sec. 
XIX timpuriu au fost mai multe valuri majore de îngheţ (Radck, 1975), iar un 
val relativ mic poate implica o serie de consecinţe pentru întregul sistem climatic. 
Pentru Arctica, Budiko (1966) a calculat că o creştere mică a temperaturii vara 
(4°C), ar detemlina dispariţia gheţarului în câţiva ani, detenninând mpodificări în 
condiţiile climatice din Nordul Emisferei. În prezent, banchiza de gheaţă inhibă în 
mod sever vara stocarea de căldură solară. Fără banchiz.ă cele mai impresionante 
caracteristici ale răcirii sezoniere ale atmosferei ar fi vite.za de răcire coborâtă 
iarna şi ridicată vara. Aceasta, de fapt, ar intensifica puternic gradienţii termici 
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meridianali (şi astfel circulaţia atmosferei) vara şi i-ar re.duce iarna (Fletcher, 
1965). 

Testarea ipotez.elor fundamentale asupra modificării climatice a devenit 
acum o realitate mai ales datorită progreselor în modelarea m:merică a 
atmosferei (Barry, 1975). În ciuda progreselor în modelarea numerică, studiile 
empirice asupra mediului vor fi importante (Lorenz, 1970). Kraus spunea: " tina 
din ultimele probleme bine înţelese-ştiinţa mediului, explicaţia modificărilor 
climatice, oferă o mare provocare celor care studiaz.ă interacJia aer-mare". 
Problema este că putem compune o varietate a act.ivităJii mecanismelor de 
feedback-fizică, clurnică şi biologică-între atmosferă şi ocean, dar toate suferă de 
o deficienţă a observaţiei şi de constrânge.fu terestre. 
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SJU 
du au I , _ 
- = -+-vu- +l;;xu 
dt ar 2 . 

b) Ecuaţia energiei 
Se multiplică scalar ecuapa (3.26) cu pv, şi ţinând seama că produsul 

scalar elimină vorticitatea şi accelerapa Coriolis, care acponează perpendicular 
pe \1teză , se scrie: 

av, a (-1 ! P ) &v, I -:;-+-- -Vj +-+q> +Eţ/k(l;;, +2flj)Vk -V :..,l = 0 pv1 
Of ax, 2 · p VA J 

⇒ :, (½ pv! )+ pv, :, (½ v; )+ pv, :, (; )+<,, (S, + 2n;l v, -p,, -~ ţ 
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a a1v. 
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