3.

RADIATIA SOLARA, TERESTRA SI
ATMOSFERICA

Cauza de baza a tuturor fenomenelor care au loc in atmosferd rezumate in esentd pentru
troposfera la producerea de energie cinetica prin vant, variatiile de energie internd a maselor de
aer, prin oscilatii termice si transfer de energie intre componentele sistemului climatic, este
energia de la Soare.

Deci energia de la Soare detine fara indoiald cel mai important control al vremii si climei.
De aceea ca sd avem o baza pentru intelegerea proceselor atmosferice, trebuie sa cunoastem care
sunt cauzele variatiilor Tn spatiu si in timp ale energiei solare care ajunge la suprafata Pamantului.

Relatia dintre Paméant si Soare este strans legatd de miscdrile pe care le efectueaza
Pamantul in raport cu Soarele: migcarea de rotatie in jurul propriei axe si miscarea de revolutie.

In timpul celor 24 de ore, perioada de rotatie in jurul axei proprii, o jumatate din planeta
este luminata, cealaltd intunecata.

Fig. 3.1. Radiatia care
ajunge la pamant la un
unghi mai mic trebuie sa
parcurgd un drum mai
lung prin atmosfera decat
cea care ajunge sub un
unghi mai mare si astfel se
pierde mai mult prin
reflexie si absorbtie (la un
unghi de 90° cea mai
intensa radiatie solara).
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Cealalta
migcare a Pamantului, de revolutie, se refera la miscarea prin care planeta descrie o traiectorie sub
forma de elipsa, cu Soarele situat Intr-unul din focare, cu o vitezd de aproximativ 113000 km pe ora.
Atmosfera se migca odatd cu Paméantul cu aceeasi viteza.

Distanta de la Soare la Pdmant variazd in timpul anului, distanta medie fiind de
149.500.000 km. Distanta este mai mica la 3 ianuarie (la periheliu sau perigeu) si mai mare la 4
iulie (afeliu sau apogeu). Se defineste, excentricitatea orbitei planetei e =+/(a® —b*)/a cu a,
distanta la Soare la periheliu, avand expresia a=r(1—e)si b distanta la Soare la afeliu,
b =r(l1+e), unde r este vectorul de pozitie Paméant—Soare.

Energia solara in timpul periheliului este mai mare decat in timpul afeliului:
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Variatiile in cantitatea de radiatie solard primitd de pamant ca rezultat al miscarii de
rezolutie sunt fara importanta si cu consecinte minore in explicatia variatiilor sezoniere majore
ale temperaturii.

Variatia sezoniera a Inaltimii soarelui (unghiul deasupra orizontului) afecteaza cantitatea de
energie primita la suprafata pamantului, iIn doua moduri: intéi, la unghiuri mari (exemplu 90°),
radiatia solard este mai concentratd; la unghiuri mici radiatia este Tmprastiatd si mult mai putina
atinge suprafata. In al doilea mod care este de mai mici importanta, unghiul determini drumul pe
care-1 parcurge radiatia prin atmosfera (Fig. 3.1). Astfel, la un unghi de 90° radiatia travereaza o
atmosferd de o anumitd grosime in timp ce dacd radiatia intrd sub un unghi de 30°, atunci
traverseaza o atmosfera cu o grosime de doud ori mai mare, ca la 5° sa traverseze o atmosfera de
11 ori mai groasd. Un drum mai lung, creste posibilititile de absorbtie, reflexie si imprastiere a
radiatiei ceea ce reduce intensitatea radiatie care atinge suprafata.

Pe scurt, cele mai importante cauze pentru variatia cantitatii de energie solara care ajunge
la suprafata sunt: variatiile sezoniere ale unghiului sub care radiatia de la Soare atinge Pamantul
si lungimea zilei.

Se stie cd axa Pamantului nu este perpendiculara pe planul orbitei sale in jurul soarelui; ea
este Inclinatd cu 23°28 fata de normala (Fig. 3.2.). Aceasta se cunooaste drept inclinarea axei si
daca axa nu ar fi inclinatd nu ar exista nici-o variatie in sezoane. in plus, apare o migrare anuali a
radiatiei directe de la soare cauzatd de schimbarea orientdrii axei pamantului In raport cu razele
de la soare 1n perioada unui an; intr-o zi a fiecarui an, axa este astfel incat emisfera de nord este
“Inclinata” cu 23°28’ cétre soare, ca dupa sase luni, cand pamantul se deplaseaza pe partea opusa
a orbitei sale sa fie “Inclinatad” cu 23°28’ in partea opusa soarelui. Istoric, patru zile dintr-un an au
semnificatie speciald legata de aceastd migrare (Fig. 3.2.) In zilele de 21 sau 22 iunie Pamantul
este intr-o pozitie in care axa in emisfera de nord este inclinatd cu 23°28’ catre soare si deci
radiatia verticala de la soare atinge latitudinea de 23°28° N, latitudine cunoscutd ca Tropicul
Racului. Pentru locuitorii din Emisfera de Nord ziua de 21 iunie este cunoscutd ca solstitiul de
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Sase luni mai tarziu, la aproximativ 21 sau 22 decembrie, Pamantul este n pozitia opusa si
radiatia verticald de la soare atinge latitudinea de 23°28’S, latitudine cunoscutad ca Tropicul



Capricornului. Pentru locuitorii din emisfera de nord ziua de 21 sau 22 decembrie este cunoscuta
ca solstitiul de iarnad.

Echinoctiile au loc la jumitatea perioadei dintre solstitii. In 22 sau 23 septembrie este
echinoctiul de toamna pentru Emisfera Nordicd si 21 sau 22 martie reprezintd data pentru
echinoctiul de primavara. La aceste date radiatia verticala de la Soare atinge ecuatorul (latitudinea
de 0°).

Ziua este egala cu noaptea la echinoctiu si este mai mare decat noaptea la solstitiul de vara
(cea mai lunga zi a anului) si mai scurta decat noaptea la solstitiul de iarnd (cea mai lunga noapte
a anului). La aceeasi latitudine, toate localitatile, au aceeasi lungime a zilei si ar trebui sa aiba
aceeasi temperatura daca n-ar mai interveni si o multime de alti factori in distributia radiatiei de la
Soare.

Asadar, inaltimea Soarelui controleazd temperatura dar nu este singurul control pe care-1
exercitd soarele asupra parametrilor care caracterizeaza starea atmosferei.

3.1. SOARELE SI RADIATIA SOLARA

Soarele radiazd in spatiul cosmic o imensd cantitate de energie sub forma radiatiei
electromagnetice. Intensitatea radiatiei solare descreste in progre si e geometrica, cand grosimea
atmosferei strabatuta de razele solare creste In progresie aritmetica.

Paméantul primeste numai a doua miliarda parte din aceastd energie, adica
1,37 x 10**cal. timp de un an. Dupi unele calcule, energia solard receptionati de globul terestru
numai Intr-o zi §i jumatate, echivaleazad cu cantitatea de energie produsd de toate centralele
electice ale lumii timp de un an.

Asadar, toate celelalte surse de energie sunt neinsemnate in raport cu radiatia solara.

Datorita distantelor mari, energia radiantd a stelelor reprezintd doar a suta milioana parte, iar
radiatia cosmica abia a doua miliarda parte din energia solara primitd de Pamant.

Fluxul caloric care provine din nucleul incandescent al Paméantului spre suprafata este, de
asemenea, neglijabil, deoarece scoarta terestra, fiind un bun izolator termic, primeste din partile
centrale ale globului pe un cm” numai 54 cal. pe an.

3.1.1. Soarele si activitatea solara

Soarele este o sferd enorma, incandescentd, cu raza de 695300 km, deci de 109,1 ori raza
terestrd. Imensa sferd a Soarelui este alcatuitd din gaze in stare de incandescenta. Partile centrale
sunt alcatuite din hidrogen In proportie de 50% si heliu 40% iar restul de 10% dintr-un amestec
de diferite elemente grele in stare gazoasa.

Atmosfera corpului radiant este alcatuita din trei parti:

— fotosfera (stratul inferior) care ne da senzatia de stralucire si limiteaza discul solar, sursa
celei mai mari parti a radiatiei,

— cromosfera sau atmosfera solara, de cateva mii de km grosime, si

— coroana care nu poate fi observata decat cu instumente speciale.

Temperatura fotosferei este de 6000 K. Temperatura creste cu altitudinea, atingdnd la
limita superioara 40-200 milioane Kelvin. La aceste temperaturi enorme se produce disocierea
moleculelor in atomi incat substanta solard se prezinta sub forma unui amestec fizic de atomi ai
elementelor si mple si de particule elementare (e, p’, n ).

Atomii sunt puternic ionizati chiar si la suprafata Soarelui.

In partile centrale, nucleele atomice sunt complet lipsite de invelisul electronic sau pastreazi
electronii cei mai apropiati. Nucleele de hidrogen cu masa mare sau protonii, ciocnindu-se cu nucleele
altor elemente, produc procese de fuziune si de fi si une a materiei solare. La scara redusa, reactiile
sunt similare cu cele de la explozia unei bombe cu hidrogen.



Intensitatea energiei solare inregistreaza in timp variatii nesemnificative, cu exceptia
eruptiilor cromosferice. Pe fotosfera se observd pete solare, izolate sau grupate, cauzate de
miscarile sub forma de vartej ale masi gazoase solare. Numarul petelor este variabil, prezentand
periodic maxime si minime la intervale de aproximativ 11 ani. In timpul maximelor se intensifica
protuberantele cromosferice si concomitent se intensificd radiatia ultra violeta si corpusculara. La
suprafata terestrd aceasta declangeaza furtuni magnetice care provoacd perturbatii in
telecomunicatii.

3.1.2. Conceptele de baza si principalele legi ale radiatiei

Cea mai mare parte din radiatia luminoaséd pe care o percepe ochiul nu vine direct de la
sursa, ci indirect prin procesul de imprastiere a radiatiei. Suprafetele de uscat si apa si obiectele
inconjuritoare sunt vizibile datorita radiatiei luminoase pe care ele o imprastie. In afard de cazul
cand se priveste o sursa ca soarele, o flama sau un filament incandescent, lumina se percepe ca un
rezultat al procesului de imprastiere.

In atmosferd, sunt nenumirate exemple de impristiere generata de molecule, aerosol si
norii care contin picaturi de apa si cristale de gheatd. Cerul albastru, norii albi i curcubeul sau
haloul, sunt doar cateva fenomene optice datorate imprastierii luminii.

Imprdstierea este un proces fizic fundamental datorat interactiunii radiatiei luminoase cu
materia. Ea apare pentru toate lungimile de unda din spectrul electromagnetic si trebuie inteleasa ca
procesul de deviere a fotonilor din fasciculul incident prin imprastiere in toate directiile, proces care
duce la scaderea intensitatii fasciculului incident. [mprdstierea reprezinta asadar, procesul fizic prin
care o particuld absoarbe in mod continuu energia undei electromagnetice incidente pe o directie
datd si o retransmite in toate directiile. De aceea, particula poate fi consideratd ca o sursa
punctiforma de imprastiere a energiei. In atmosfer, particulele responsabile de imprastiere acopera
un domeniu dimensional larg, de la moleculele de gaz (= 10 cm) la picaturile mari de ploaie si
grindind (= 1 cm). Intensitatea relativd a Imprastierii depinde puternic de raportul dintre raza
particulei si lungimea de unda a undei incidente. Dacd mediul este izotrop, atunci imprastierea va fi
simetrica 1n raport cu directia undei incidente.

O particuld mica, anizotropd, tinde sd imprastie lumina in mod egal pe directiile inainte si
inapoi. Cand particula devine mai mare, energia Imprastiatd este concentratd mai mult in directiile
inainte cu o complexitate mai mare cum se vede din fig. 3.3, unde este ilustratd imprastierea pe
trei particule de dimen si uni diferite.

Distributia energiei Impréastiate pe particule sferice si cu o anumita simetrie poate fi iIn mod
cantitativ determinata cu ajutorul teoriei electromagnetice.

Cand particulele au dimensiuni mult mai mici decat lungimea de unda a undei incidente,
imprastierea se numeste imprastiere Rayleigh. Aceastd imprastiere explica culoarea albastra a
cerului §i fenomenele de polarizare a luminii.

Pentru particulele ale caror dimen si uni sunt comparabile sau mai mari decat lungimea de
unda, impréastierea este numita imprdstiere Mie.
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Teoria matematica a imprastierii Mie pentru particule sferice si optica geometrica asociata
picaturilor de apa si cristalelor de gheata se gaseste in cartile publicate de van Hulst (1957) sau
Liou (1980).

Intr-un volum de imprastiere care contine mai multe particule, fiecare particula este expusi
la radiatia luminoasa si la randul ei Imprastie lumina deja imprastiatd de alte particule. O astfel de
imprastiere se observa foarte bine in figura 3.4. O particuld in pozitia P imprastie lumina in toate
directiile. O parte din aceastd lumind imprastiata atinge particula din pozitia Q si este Imprastiata
inca o dati in toate directiile.

lumina imprastiata

Aceastd ultimd Tmprastiere poartd numele
de impragstiere secundard. In acelasi fel are
loc impragstierea de ordinul al treilea care
implica particula din pozitia R. Impristierea
care are loc mai mult decat o data, poarta
numele de imprastiere multipla.

Fig. 3.4. Procesul de imprastiere multipla

Se poate observa din figura 3.4. ca o parte din lumina incidenta care fusese imprastiata mai
intdi de la directia d, poate sa reapari in aceastd directie prin impristierea multipla. Imprastierea
multipla este un proces important pentru transferul energiei radiante in atmosfera, in special cand
sunt implicati norii i aerosolul.

Imprastierea este adesea insotitd de absorbtie. Iarba apare verde din cauzi ci ea imprastie
lumina verde mai eficient decat pe cea albastrd sau rosie. Aparent, lumina albastra si rosie
incidentd pe iarba este absorbiti. In spectrul vizibil, absorbtia energiei luminoase este aproape
absenta 1n atmosfera moleculara. De asemenea norii absorb foarte putin in vizibil.

Propagarea radiatiei luminoase in atmosfera este insotita intotdeauna de fenomenele de
absorbtie §i imprastiere care conduc la atenuarea intensitatii radiatiei luminoase. Procesul de
atenuare a radiatiei luminoase se mai numeste extinctie. Asadar, extinctia este rezultatul
imprastierii plus absorbtiei. Intr-un mediu neabsorbant, impristierea este singurul proces de
extinctie.

In studiul proceselor de imprastiere si al transferului radiativ, pentru definirea cantitatii de
energie transportatd de la radiatia incidenta prin particule, se obisnuieste sa se foloseasca notiunea
de sectiune eficace de imprastiere sau de absorbtie. O astfel de sectiune se defineste si ca
sectiune transversald, care este analoagi cu o arie geometrici. In cazul in care sectiunea
transversala se referi la o particuld, unitatile sale sunt de arie (cm®). Astfel, sectiunea transversala
de extinctie, 1n unitati de arie, este suma sectiunilor transversale de imprastiere si absorbtie.

Daca sectiunea transversala este raportatd la unitatea de masa, unitatea sa este de arie pe
masa (cm’g'). In acest caz, in studiile de transfer radiativ se foloseste, termenul de sectiune
transversala masica de extinctie. Sectiunea transversald masicd de extinctie este, asadar, suma



sectiunilor masice de absorbtie si de imprastiere. In plus, cand sectiunea transversala masica de
extinctie este multiplicata prin densitate (g - cm ) se obtine coeficientul de extinctie, care se
misoard in cm .

In domeniul transferului radiativ in infrarosu, sectiunea transversald masica de absorbtie
este si mplu denumita coeficient de absorbtie.

O intelegere fundamentald a proceselor de imprastiere si absorbtie din atmosfera, datorita
mai ales aerosolului atmosferic, este foarte importanta in studiile bilantului radiativ si climatului
atmosferei planetei si Tn explorarea tehnicilor de sondaj necesare in deducerea compozitiei si
structurii atmosferei.

Principalele legi ale radiatiei, stabilite de Kirchhoff, Stefan si Boltzman, Wien si Plank au o
larga aplicabilitate in calculul schimburilor radiative dintre Soare, suprafata terestra si atmosfera.

Corpurile din natura care au temperatura peste 0 K emit energie sub forma de radiatii cu
diferite lungimi de unda.

Cantitatea de energie radiatd pe o anumitd lungime de undd, de suprafata de un cm’ a
unui unui corp cu temperatura T, timp de 1 minut, reprezintd puterea de emisie — ey a corpului
respectiv.

Puterea de emisie depinde atdt de natura §i temperatura absolutd a corpului cat si de
lungimea de unda a radiatiei emise.

Un corp absoarbe partial si reflectd partial radiatia incidentd. Marimea care exprima
fractiunea de energie absorbitd se numeste putere de absorbtie-kr iar cea care exprima fractiunea
reflectatd se numeste putere de reflexie- a.

Corpul “absolut negru” sau “receptorul integral” (inexistent in naturd), absoarbe toate
radiatiile indiferent de lungimea de unda, deci k=1 sia =0.

Reflexia totala a radiatiei solare incidente ar putea fi realizata numai de suprafete netede si
lucioase ca oglinda, corpuri aproape neintalnite in naturd; numai zapada are cel mai mare
coeficient de emisie, apropiindu-se de cel al oglinzilor perfecte.

Conform legii lui Kirchhoff raportul dintre puterea de emisie e;r si puterea de absorbtie
k;rcare corespunde unei anumite lungimi de unda si unei temperaturi 7, este o marime constanta,
aceeasi pentru toate corpurile si egald cu puterea de emisie a corpului absolut negru — E .

Legea lui Kirchhoff este:

E, = Zi 3.2
AT
Distributia energiei radiante in spectrul de emisie a corpului absolut negru pentru diferite
temperaturi, 7, poate fi descrisa pe baza legii lui Planck:

oV

C2
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unde E;r (Wm st 'um ') este energia emisd in unitatea de timp de unitatea de arie in intervalul
[A, A + dA] iar C;si C, sunt constante.

C;=27he’ iar C; = he/k.

k este constanta lui Boltzmann cu valoarea: 1,38 - 102 JK .

Din ecuatia (3.2) se poate concluziona:

¢ Corpurile absorb radiatiile cu A pe care le pot emite la aceeasi temperatura.

e Corpurile care absorb bine radiatia emit bine si invers

e Corpul real din naturd, nefiind corp absolut negru (k; < 1), emite numai o anumita parte
din radiatia pe care o emite corpul negru absolut la aceeasi temperatura.

Legea Stefan-Boltzmann stabileste ca puterea emisiei integrale sau puterea radianta totala
(E) a corpului absolut negru este proportionald cu temperatura absoluta a acestuia la puterea a

E, = 33



patra:
E=oT 34

relatie in care 6 = 5,70 10°* W/m’K*

Legea de deplasare Wien stabileste relatia dintre lungimea de undd corespun-zitoare
maximului energiei radiante a corpului absolut negru si temperatura lui absolutd aratand, ca
produsul dintre A care corespunde puterii de emisie maxima (An.x) @ unui corp si temperatura
absoluta a acestuia este 0 marime constanta,

AmaxT =2897,8 nm - K 3.5

Deci cu cat este mai ridicatd temperatura corpului cu atat puterea de emisie maxima
corespunde unei lungimi de unda mai mici si invers. Schimbarea temperaturii absolute a unui corp
atrage dupa si ne schimbarea lungimii de unda a energiei maxime emise.

3.1.3. Compozitia spectrala a radiatiei solare

Emisiunea solara este alcatuitd din doud grupe principale de radiatii: (1) radiatia termica
(electromagnetica) si (i1) radiatia corpusculara.

Orice corp din naturd cu temperatura peste 0 K emite radiatii in spatiu sub forma de unde
electromagnetice. Energia radianta emisa sub forma de caldura se numeste radiatie termicd. Soarele
datoritd temperaturii sale ridicate emite mai ales aceasta forma de radiatie.

In afara acestei radiatii termice, Soarele emite si o radiatie corpusculard a cirei energie se
transmite prin intermediul particulelor elementare: ioni, protoni, electroni si neutroni cu energii
foarte nalte — plasma solara.

Transportand cantitati de energie de 107 ori mai mici, comparativ cu radiatia termica, ea
prezinta importanta scazutd. Legile radiatiei se refera la radiatia termicd  (electromagnetica) de
la Soare.

Radiatia solara este alcatuita dintr-un numar mare de unde cu lungimi de unda (A) maxime
si minime, de la cele de natura radiatiei X de cativa angstromi §i pand la undele hertziene, de tip
radar, de cativa cm.

Totalitatea radiatiilor electromagnetice emise de Soare, ordonate in functie de lungimea de
unda si inregistrate pe cale fotografica sau fotoelectrica, poartd numele de spectru solar (tabel 3.1
si figura 3.5).

Radiatiile din spectrul solar se grupeazd dupad lungimile de unda in domenii in care
proprietatile fizice fundamentale sunt aceleasi.

Urmatoarele domenii sunt caracteristice:

1° Domeniul radiatiilor ~ultraviolete; invizibile, cu lungimi de undi mici,
A € [290-360] nm, au un pronuntat efect chimic si se mai numesc radiatii chimice.

2° Domeniul radiatiilor vizibile cu A € [360~760 nm]. Cuprinde cele 7 culori principale —
ROGVALIV care in amestec dau lumina alba.

3°  Domeniul radiatiilor infrarosii, cu lungimi de wundd mari, adicd
A € [760-300.000 nm)].

Radiatiile cu A < 290 nm intrd in categoria radiatiilor X (Rontgen) iar cele cu
A >300.000 nm apartin domeniului undelor hertziene sau radiofonice.

Tabel 3.1.
Spectrul radiaiei electromagnetice
Radiatia Energia minima(eV) | Lungimea de undd maximd |Frecventa minimi(Hz)
Gamma (y) 124 - 10° 0,01 nm 30- 10"
Radiatia -X 12,4 100 nm 3-10°

Ultraviolet (UV) 3,1 400 nm 7,5- 10"




Vizibil (VIS) 1,8 0,7 um 43-10"
Infra-rosu apropiat (IR) 0,83 1,5 pm 210"
Infra-rosu mediu 0,12 10 um 310"
Infrarosu indepartat 1,2:10° 1 mm 3-10"
Microunde 1,2:10° 100 mm 3-10°
Unde radio <1,2:10° >10 cm <3.10°

Lumina alba si radiatia gama si microundele reprezintd aceeasi radiatie, radiatia
electromagneticd; ele difera doar prin lungimile de unda.
O reprezentare grafica a spectrului electromagnetic se poate observa in figura 3.5.

Vizihil
Raze X H Microunde
A : :
Radiatia : uv e IR : Unde
gm L} 1 L] 1 ]-
«— —
L 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1
10 N 1079 1077 10°% 1073 107! 10 103
Lungimea de unda {cm)

Fig. 3.5. Spectrul radiatiei electromagnetice

Soarele, fiind un corp incandescent, emite radiatii care dau un spectru continuu. Spectrul
solar inregistrat pe cale fotograficd este insd discontinuu, prezentdnd numeroase linii negre,
numite linii Fraunhofer. Aceste linii se datoresc absorbtiei exercitate, in primul rand de atmosfera
solara pe care o strabate radiatia. Toate acele radiatii pe care gazele atmosferice le-ar putea emite,
la temperatura fotosferei, sunt absorbite de ele (legea Kirchhoff ), ceea ce face ca in locul lor sa
apara in spectru linii negre.

Atmosfera terestra absoarbe si ea o parte din radiatiile solare care o traverseaza. Astfel, in
spectrul solar apar si alte linii negre numite /inii telurice.

Cantitatea de energie transportatd de diferite unde electromagnetice care compun radiatia
solard — evaluata prin efectul lor caloric — este diferitd. Ea depinde mai ales de lungimea de unda.

Din energia totala a radiatiei solare 99% revine radiatiilor cu A € [160—4000 nm]. 1%
rezultd din radiatiile cu lungimi de unda mari (hertziene) si mici (Rontgen).

Repartitia energiei in spectrul solar depinde si de altitudine (Fig. 3.6). La limita superioara
a atmosferei, energia maxima transmisd revine radiatiilor
A =475 nm. 48% din energia totald a radiatiei solare este transmisa prin radiatiile zonei vizibile
din spectru, cu A intre 400 nm si 760 nm. Din punct de vedere energetic, zona radiatiilor vizibile
este cea mai importanta.

albastre-verzi cu
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dau aproximativ 7% pe cand cele infrarosii (A > 760nm) 43% din energia totala a radiatiei solare,
urmand sub raport energetic dupa radiatiile din vizibil.

La suprafata terestra distributia energeticd a radiatiei solare este modificatd fatd de limita
superioara a atmosferei. Modificarea, in ceea ce priveste intensitatea si compozitia spectrala,
apare la trecerea In atmosfera terestra datoritd distantei zenitale si proceselor de absorbtie si de
difuzie determinate de moleculele componentelor gazoase, de vaporii de apa, de hidrometeori si
de aerosolul atmosferic.

Intensitatea energiei radiatiei solare scade puternic atat in zona radiatiei de unda scurta cat
si In zona radiatiilor de unda lunga.

Radiatiile cu A < 290 nm nu ajung la suprafata terestra, fiind absorbite de ionosfera si de
stratul de ozon.

Radiatia emisd de suprafata terestrd si de atmosfera, datoritd temperaturii scdzute este
diferitd mult de radiatia solara. Admitand o temperaturd medie de 15°C pentru suprafata terestra,
conform legii Wien, lungimea de undd maximd de emisie a radiatiei este de 10300 nm.
Intensitatea acestor radiatii scade puternic catre lungimi de undd mici, devenind nule in jurul
valorii de 4000 nm.
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Aceastd lungime de unda poate fi considerata limita conventionala intre radiatia solard si
radiatia terestrd.

Astfel, radiatia solara in totalitatea sa poate fi consideratd o radiatie de unda scurtd, iar cea
de origine terestra o radiatie de unda lunga.

3.2. RADIATIA SOLARA DIRECTA

Desi atmosfera este foarte transparentd la radiatia solard incidentd, mai putin de 25%
penetreaza atmosfera catre suprafata pamantului fara sa interfereze in vreun fel cu atmosfera (Fig.
3.8).

Fig. 3.8. Radiatia solara directa in
atmosfera

Ce ramane este fie absorbitd de atmosfera, fie imprastiatd inainte de a atinge suprafata sau
este reflectatd inapoi 1n spatiu. Ce determind dacd radiatia este absorbitd, reflectatd sau
imprastiatdi? Pe de o parte aceste procese depind in mare parte de lungimea de unda a energiei
transmise §i apoi de dimensiunea si natura a tot ceea ce se gaseste In atmosfera.

Cand lumina este Tmprastiatd de particulele foarte mici, in primul rdnd de moleculele de
gaz, ea este distribuitd in toate directiile, deci si Tnainte gi inapoi. O parte din radiatia care a fost
retroimprastiatd este pierduta in spatiu, dar cea care ramane se va propaga, interactionand cu alte
molecule care s-o Tmprastie sa-i schimbe deci directia, dar nu lungimea de unda.

Radiatia care ajunge la suprafata Pamantului dupa schimbarea directiei se numeste radiatie
difuza.

Fluxul de radiatie ce provine direct de la soare §i ajunge nemodificat (nedifuzat, nereflecta,
nerefractat) la suprafata terestrd se numeste radiatia solara directd.

Dar radiatia strabatdnd atmosfera terestrd este diminuatd cantitativ si amputatd spectral.
Astfel, intensitatea radiatiei solare directe are valori variabile la diferitele niveluri ale atmosferei.
La limita superioara a atmosferei, intensitatea radiatiei solare inregistreaza fluctuatii minime i ca
urmare este consideratd constantd in toate punctele.

3.2.1. Constanta solara — S
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In atmosfera terestra toate valorile masurate sunt mai mici decat constanta solara.
In timpul verii in Emisfera de Nord, energia solarda este usor redusd in timp ce iarna este
destul de ridicata fata de medie. Aceasta are efect asupra bilantului energetic sezonier.

3.2.2. Insolatia

Fluxul radiatiei solare directe care cade pe o suprafatd orizontala reprezinta insolatia, I, si se
exprimi tot in calorii pe cm” si pe minut. Marimea intensititii insolatiei depinde de intensitatea
radiatiei solare directe si de unghiul sub care cade fasciculul de raze pe suprafata considerata.
Valoarea intensitatii insolatiei pentu cazul general este data de relatia:

1= 10 sin ho 3.7

unde I reprezintd intensitatea radiatiei solare directe perpendiculare pe unitatea de suprafata iar 4,
unghiul de indltime a Soarelui deasupra orizontului.

Din figura 3.10 se vede cd unitatea de suprafatd (s), expusd pe directia pependiculara a radiatiei
luminoase receptioneaza cantitatea maximd de energie radiantd (Is). Pe unitatea de suprafatd
orizontald (s’), mai mare, pentru cantitatea de radiatie (I’s’) egald cu cea primitd de suprafata
perpendiculara (Is), incalzirea este mai slaba.

Se mai constatd ca I este egald cu I’ numai cand Soarele
este la zenit.

Pe suprafete inclinate fatd de orizontala locului,
intensitatea insolatiei se determind cu ajutorul unghiului format
de razele solare cu suprafata receptoare sau unghiul zenital (z).

Acest unghi depinde nu numai de pozitia Soarelui pe bolta >
cereascd ci §i de orientarea suprafetelor in spatiu. In acest caz Fig. 3.10. Intensitatea
insolatia este data de relatia: insolatiei pe o suprafata

orizontala in functie de
incidenta radiatiei solare

I=Icosz 3.8

cunoscuta si sub numele de legea cosinusului, sau Legea Lambert.



Astfel, zone mai mari sau mai mici ale suprafetei terestre vor inregistra o distributie inegald a
radiatiei solare datoritd diferitelor unghiuri de incidentda si datoritd suprafetelor cu caracteristici
diferite. Distributia globala a insolatiei in functie de lunile anului si latitudine se poate observa din
figura 3.11.
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3.2.3. Atenuarea radiatiei solare in atmosfera

Asa cum precizam in paragraful 3.1.3, radiatia solard este atenuatd in atmosfera datoritd
diferitelor componente din compozitia atmosferei, cum ar fi: moleculele de aer, aerosolul, gazele,
particulele de nor si cristalele de gheatd. Moleculele de aer imprastie radiatia prin imprastiere
Rayleigh, in timp ce particulele de aerosol imprastie dar si absorb radiatia in intreaga atmosfera.
Proprietatile de absobtie si Tmprastiere depind de compozitia chimica a aeosolului si de
umiditatea din mediu.

In cele ce urmeaza vor fi introduse conceptele fundamentale legate de atenuarea optica intr-
o atmosfera care contine aerosol, particule de ceata (nor) si componente gazoase. Dupa cum s-a
precizat atenuarea se datoreaza absorbtiei radiatiei luminoase in mediu §i imprastierii (difuziei)
acesteia.

Procesele de difuzie pot fi Impartite in doua grupe:

e Difuzie elasticd — cand frecventa radiatiei Tmprastiate are aceeasi valoare cu cea a
radiatiei incidente. Astfel de procese sunt difuzia moleculara Rayleigh si difuzia Mie pe particule
de aerosoli, ceata, nori etc.

e Difuzia inelastica — cand frecventa radiatiei Tmprastiate este diferitd de cea a radiatiei
incidente. Procesele de difuzie inelasticA sunt difuzia Raman si imprastierea datorata
fluorescentei.

Difuzia Mie este specificad imprastierii pe particule mult mai mari decat lungimea de unda a
radiatiei incidente, in timp ce celelalte procese de difuzie sunt specifice moleculelor. Ordinul de
marime al coeficientului de atenuare prin difuzie Mie este In general mult mai mare decat al
coeficientilor de atenuare prin absorbtie sau difuzie moleculara. Determinarea acestui coeficient



oferd informatii cantitative asupra concentratiei si distributiei dimensionale a aerosolilor, a cetii si
a norilor.
O undi electromagneticd de lungime de unda A(um) si intensitate 7, (Wm st 'um™) dupa
parcurgerea distantei L in mediu, are o intensitate / datd de legea Lambert-Beer:
I=1,-¢° 3.9
unde 7, grosimea opticd sau drumul optic este suma a trei termeni: unul datorat picaturilor

(hidrometeorilor) din atmosferd (D), altul datorat aerosolului (4) si cel de-al treilea datorat
gazelor atmosferice (G).

=P+ +7C 3.10

La randul lor, 7°, 7' si 7% sunt datorate atit impristierii cat si absorbtiei, asa ci se poate
scrie:

P =P+ P
=+ 3.10°
=78+ 18
unde:
L L
o = [olael = [ola 3.11
0 0

D .- D _ . .. .. N o . . . . . .
o, sio, (m ") sunt coeficientii volumici de impristiere si, respectiv, absorbtie dati prin:

ol = TWZQ,. [r,m(A)] f(r)-dr
3.12
o? = |20, [rm)- 1 (r)-dr

unde: #(um) este raza unei particule de nor, ceatd sau de aerosol din atmosfera;

S(r)dr (cm pm) reprezinti functia de distributie a particulelor care au raza re[r,r + dr];

rw $1 7y, sunt limita inferioara si respectiv superioara a razei;

0. [r,m(/”t)] st O, [r, m(/l)] sunt factori de eficienta pentru Imprastiere si absorbtie si m (A)

indicele de refractie complex.

Daci o si ¢” au valori constante pe o distanta data, L, drumul optic este considerat
omogen si atunci ecuatia (3.11) se si mplifica si poate fi scrisd ca r,.D =0,.D L ; acesta este o
conditie obisnuita atunci cand sunt considerate drumuri optice orizontale. Coeficientii de
impristiere si absorbtie pot impreuna si dea coeficientul de extinctie o :

ol =cl +o” 3.13

e =
Toti coeficientii o”,0”,c" sunt numiti coeficienti de atenuare.
Pentru aerosol TiA,T: sunt exprimati In mod identic ca in ecuatiile (3.11)—(3.13)
schimbandu-se doar indicele.
Presupundnd cd avem o densitate de particule absorbante N, cu sectiunea eficace de

absorbtie O, si o densitate de particule imprastietoare N; cu sectiunea eficace de Tmprastiere Q;
coeficientii de atenuare au expre si ile:



Oy = Na Qa o = ]Vl Qi

Aceste relatii sunt valabile in ipoteza cd particulele absorb sau imprastie lumina
independent de prezenta celorlalte particule. Presupunerea este valabila in cazul cand distantele
dintre particule sunt mari comparativ cu dimensiunilelor, conditie satisficutd de mediul gazos
atmosferic.

in cazul cuplajului radiativ dintre particulele mediului, coeficientii de atenuare nu ar
depinde liniar de concentratia particulelor. De asemenea, sectiunile eficace de atenuare ar
depinde de intensitatea fasciculului luminos. In acest caz procesul de atenuare este neliniar.

In ipoteza liniaritatii proceselor de atenuare, calculul coeficientului de extinctie revine la
determinarea sectiunilor eficace de absorbtie si imprastiere.

In cazul imprastierii pe moleculele de gaz din atmosfera, difuzia Rayleigh, coeficientul de
impragtiere volumic T[G este considerat ca pentru, 7;" (m™).

raG pentru un gaz este dat de:

L
76 =Ikﬂpdl 3.14
0

unde k,; (cm’g ") este coeficientul masic de absorbtie iar p (g - cm ) este densitatea gazului.
Folosind ecuatiile (3.10) si (3.10”), ecuatia (3.9) devine:

Db __4 __G __G
I=Ie" e ee™ 3.15

Ecuatiile (3.9)—(3.15) sunt ecuatiile de bazd pentru descrierea atenuarii radiatiilor.
Alaturi de marimile definite se mai pot folosi si altele n studiul proceselor de extinctie, ca de

exemplu transmitanta T =— . Expresia transmitantei se deduce imediat din ecuatia (3.9):
0

T=e¢" 3.16
Ca urmare, in termeni de transmitanta, ecuatia (3.15) se poate scrie ca:
T:TD'TA‘TR‘TG 3.17

unde T este transmitanta totala, iar Tp, Ty, T si T se refera la picaturi, particule de aerosol,
imprastiere moleculard (Rayleigh) si absorbtia pe gaze.

Revenind la Tmprastierea moleculard care este caracterizatd de coeficientul volumic de
imprastiere o;' mentiondm ca expresia acestuia este data de:

3 (.2 1)
aW—SLM ) 3.18

t3 NA
unde: n este indicele de refractie al moleculelor ce alcatuiesc aerul,
N concentratia moleculelor de aer (m) la temperaturi si presiune date si
D un factor legat de depolarizare.
Atat n cat si N depind de presiune §i temperaturd, asa incat daca (ai’” )0 este dat pentru
conditii normale p,, Tj; corectia pentru valorile coeficientului la presiunea p si temperatura 7 se
obtine din:

o"=\o" iﬁ 3.19
o) 2
Do



In timp ce coeficientii ¢)",0;' si o’ sunt functii continue de X, coeficientul masic de

absorbtie a gazelor k; este o functie puternic variabila de A, datoritd numeroaselor benzi de
rotatie—vibratie si rotatie pura ale moleculelor de aer atmosferic.

Ecuatia (3.17) este valabila de asemenea, cand transmitantele sunt mediate pe lungimea de
unda; transmitantele mediate se numesc functii de transmisie. Pe langa factorii de de eficienta
pentru imprastiere si absorbtie, Q. [r,m(/i)] si O, [r,m(ﬂ,)] se pot introduce si alte marimi care pot
fi folosite in studiile propagarii radiatiei in atmosfera.

Astfel, albedoul pentru o singurd imprastiere este definit ca ¢ = i si este o masurd a

O-(.'

radiatiei absorbite de particule si descreste catre zero cand absorbtia creste.
Coeficientul volumic de retroimprastiere aﬁ(m_lsr_l) este dat de expresia (Mie, 1957):

2 Tm
o, = 8’17 j[i1 (z,m(A), )|+ i, [(m,m(2), )] £ (r)dr 3.20

unde #; si i, sunt functiile intensitatii Mie; o, este foarte important in special in tehnicile lidar.
Functia de faza P;(6) descrie distributia unghiularad a intensitatii luminii imprastiate si este data
prin:
/12 ™
P,(0) o j i[0,m(2),7) £ (r)r 321

T

unde 0 este unghiul de imprastiere i j = 1, 2 se refera la lumina imprastiata cu vectorul electric
perpendicular si respectiv paralel la planul de imprastiere. Pentru lumina nepolarizata, marimea

P(0) = %[P1 (0)+ P,(0)] se conserva.

Expresiile acestor marimi si detalii despre ele pentru particulele sferice omogene sunt date

. . oa . . . . . . 2mr

de teoria Mie. In teoria Mie se mai folosesc frecvent marimile: parametrul dimensional x = R
: . L 10° : - o

si frecventa ¥ in numere de unda (cm ) ¥ :7 care deseori este folositd in locul lungimii de

unda.

Figura 3.12 arata factorul eficientei de imprastiere Q; ca o funtie de parametrul
adimensional x, pentru un indice de refractie real cu valoarea 1,35 si cu mai multe valori ale partii
imaginare.

Pentru k; = 0 adica pentru un reflectator perfect, nu exista nici-o absorbtie si atunci Q; = Q..
Din figura se observa o succesiune de maxime si minime de amplitudini foarte diferite care sunt
rezultatul complexitatii procesului de interactiune a radiatiei luminoase cu o particuld considerata
sferica.

Maximele si minimele mai semnificative sunt datorate interferentei radiatiei luminoase
difractata si transmisa prin sferd, in timp ce maximile $i minimele de amplitudini reduse sunt
rezultatul efectelor optice ale radiatiei marginale. Q; (Q.) creste rapid tinzand asimptotic citre
valoarea 2, cand parametrul dimensional atinge valoarea 5. Aceastd comportare a factorului de
eficienta aratd ca o particula mare indeparteaza din radiatia incidentd exact de doud ori
cantitatea de radiatie luminoasa pe care ar putea s-o intercepteze.

Fizic, indepartarea radiatiei luminoase incidente include componenta difractatd care trece prin
particula si lumina Tmprastiatd prin reflexie si refractie in interiorul particulei. Atdt maximele si
minimele semnificative cat si cele reduse se amortizeaza considerabil cand se intensifica procesul de
absorbtie a radiatiei luminoase in particuld. Particularitatea difuziei Mie consta in faptul ca particulele



mari difuzeaza de preferintd in directia razei incidente, adica inainte. De aceea, diagramele de difuzie
sunt alungite in directia razei

4

incidente.

3

Qg 2

Fig. 3.12. Factorul de eficientd pentru
imprastiere Q; ca o functie de parametrul

I dimensional x = 2nr/A cu ny= 1,33 si patru
valori ale partii imaginare a indicelui de
refractie (Hansen si Travis, 1974).
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Caracterul directional al radiatiei difuzate creste cu cresterea dimensiunilor particulelor
difuzante. Diagramele de difuzie depind de indicele de refractie complex m al particulei.

In atmosferd se deosebesc doui tipuri de particule mari: particule transparente (picaturi de
apa m = 1,33) si particule netransparente reflectante sau absorbante.

In figura 3.13 sunt prezentate diagramele de difuzie in functie de parametrul adimensional
x = 2mr/A pentru particule transparente (pacla, ceatd, nor) si pentru cele opace cu reflexie totala si
absorbante.
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Fig. 3.13. Diagrame de difuzie
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Vaporii de apa, ozonul, dioxidul de carbon si oxigenul sunt principalele gaze absorbante
din spectrul solar. Absorbtia ozonului se obtine In benzile ultraviolet si vizibil ale spectrului
radiatiei solare, in timp ce banda de absorbtie pentru cei mai multi vapori de apa si dioxidul de
carbon are loc in zonele spectrale infrarosu-apropiat si rosu. In plus, oxigenul are benzi inguste de
absorbtie in regiunea spectrala vizibil. Influenta acestor specii atmosferice se poate observa din
figura 3.14. Figura prezinta iradianta spectrald directa si difuza modelata pentru indltimea solara
de 60° in conditii de cer senin, presupunind o masd de ozon de 0,3 cm, o cantitate de apa
precipitabild de 2,0 cm si drumul optic al aeroslului 0,15.

Curba superioard reprezinta spectrul extraterestru. Urmeazd apoi distributia iradiantei
spectrale, presupunand extinctia pe molecule, gaze si atenuarea aerosolului. In spectru iradiantei
directe se observd benzile de absorbtie datoritd vaporilor de apd si dioxidului de carbon.
Absorbtia pe vapori de apa are loc de la aproximativ 690 nm pe tot spectrul solar. De la 1500 nm
sunt prezente benzile de absorbtie ale dioxidului de carbon.

Ozonul prezintd o variatie pronuntata sezoniera si latitudinala. Domeniul spectral se intinde
intre 0,2 si 0,5 cm sau de la 200 la 500 UD (unitati Dobson) cu o concentratie maxima la
aproximativ 23 km inaltime, in stratosferd. Cea mai mare influentd este la lungimi de unda mai
scurte decat 0,3 um, unde el absoarbe aproape toatd radiatia incidentd, si in vizibil (fig. 3.15.).
Curba punctatd reprezinta radiatia care ajunge la suprafata pamantului iar portiunea ingrosata de
pe aceastd curba este regiunea vizibilului. Reducerea iradiantei directe totale datoritd ozonului
este de numai cateva procente. Deasupra curbei punctate este trasatd curba iradiantei extraterestre.
Simularea a fost realizatd pentru o néltime a Soarelui de 45°.

Aerosolul atmosferic are o importantd meteorologicd si climatologicd deosebita, datorita
marii varietdti a concentratiilor particulelor de aerosol, lichide sau solide, care sunt implicate in
procesele atmosferice.
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Aerosolul solid, cum ar fi de
exemplu praful industrial, constd din particule foarte neregulate si este puternic polidispers.
Aceste caracteristici ale aerosolului fac dificila aplicarea metodelor optice de imprastiere a
radiatiei luminoase in studiile proceselor in care este implicat aerosolul atmosferic.Totusi,
rezultatele studiilor legate de comportarea optica a aerosolului arata ca valoarea coeficientului de
imprastiere este proportionald cu concentratia de aerosol si ca particulele gigant au o astfel de
configuratie incat energia radiatiei luminoase iImprastiate este puternic dirijata nainte.

Aceste constatdri pot constitui principii pe baza carora se pot construi instrumentele optice de
putere pentru masuratori zilnice ale parametrilor optici ai aerosolului.

Cel mai simplu set de parametri care sd descrie interactia directa a particulelor de aerosol
cu radiatia solara include asa cum s-a aratat n paragraful precedent, drumul optic, albedoul si
parametrii de a simetrie, toti ca functii de lungimea de unda din domeniul radiatiei solare.

Drumul optic al aerosolului este integrala verticaldi a coeficientului de extinctie.
Coeficientul de extinctie si componentele sale sunt deseori aproximate ca fiind proportionale cu o
putere a lungimii de undd, A* unde a este exponentul Angstrom. In ceea ce priveste impactul
aerosolului asupra radiatiei solare directe rezultatul modelarii se observa in figura 3.16. Curba
superioara reprezinta constanta solard. Ariile hagurate aratd impactul aerosolului pentru domeniul
drumului optic natural cu valori intre 0,1 si 0,5. Dependenta de lungimea de unda este vizibila.
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Fig. 3.16. Impactul aerosolului asupra iradiantei spectrale

Prin comparatie cu absorbtia gazelor, particulele de aerosol au un impact asupra intregului spectru
solar si deci nici-o banda de absorbtie selectiva. Deoarece reducerea radiatiei solare directe totale,
la suprafata, datoritd aerosolului este mare, in studiile de climat este nevoie sa se tind seama de
acest efect direct al aerosolului.

3.2.4. Radiatia totala



Intensitatea radiatiei totale si proportia celor doud radiatii componente pot oscila in limite
largi, in raport cu indltimea Soarelui deasupra orizontului, transparenta aerului, nebulozitatea si
latitudinea. Actiunea acestor factori se exercitd si multan si cu diferite intensititi. Pe vreme senina
mersul diurn prezintd o maxima in jurul amiezii. Putin Tnainte de rasaritul Soarelui, radiatia totala
este redusa, fiind alcatuitd numai din radiatia difuza.

Cresterea unghiului de ndltime al Soarelui, dupa rasarit, determind intensificarea si apoi
egalizarea radiatiei directe si difuze. Treptat, radiatia directa depaseste pe cea difuza, incat la hy=
50°, participarea radiatiei difuze se reduce la 10-20% din radiatia totald, datoritd cresterii
transparentei aerului. Dupa amiaza, evolutia este de sens invers in raport cu radiatia directa.
Nebulozitatea partiala care nu acopera discul solar, mareste radiatia totald comparativ cu cerul
senin; cerul complet acoperit dimpotriva o reduce. In medie, nebulozitatea slibeste radiatia totala.
Mersul anual al valorilor lunare ale radiatiei totale depinde esential de mersul anual al
nebulozitatii medii. Astfel, radiatia totald maxima apare la sfarsitul lunii iulie. Sub influenta
latitudinii, valorile zilnice si anuale cresc treptat spre ecuator. In aceeasi masura si repartitia in
timpul anului a valorilor este mai uniforma. Exceptie fac regiunile polare. In Arctica, in unele
luni, valorile sunt mai mari decét in regiunile mai sudice. In Antarctica, in decembrie, radiatia
totala depaseste de 1,5 ori valorile la aceleasi latitudini din Arctica. Cauza este uscaciunea mare a
aerului, altitudinea mare a continentului si albedoul ridicat al suprafetei inzapezite care intensifica
radiatia difuza.

3.2.5. Reflexia radiatiei solare. Albedoul

Energia solara care patrunde 1n atmosfera se intoarce in spatiu din sistemul Pdmant in doua
moduri: reflexie si emisie. O parte din energia solard care intrd in sistemul Paméant este reflectata
inapoi In spatiu la aceleasi lungimi de unda cu care a intrat. Radiatia reflectata la suprafata
Pamantului si in atmosfera se numeste radiatia reflectata.

Energia reflectatd de o suprafatd oarecare depinde de proprietatile si starea de agregare a
suprafetei. Daca suprafata de reflexie este mata sau are structurd neregulatd (rugoasd), fiind
alcatuitd din numeroase fatete orientate diferit fatd de radiatia incidenta, reflexia este difuza, iar
radiatia reflectati este indreptati in toate directiile. In naturid predomini reflexia difuzd,
suprafetele netede si lucioase, de mai mare intindere fiind destul de reduse. Toate radiatiile
spectrului solar, indiferent de lungimea de unda sunt reflectate in mod egal fara sa suporte vreo
transformare, fiind deviate de la directia lor de propagare.

Intensitatea reflexiei radiatiei solare se exprima in calorii pe cm” de suprafatd orizontala,
orientata spre suprafata terestra si pe minut (cal/cm’” - min).

Capacitatea de reflexie a suprafetei se caracterizeaza printr-o marime numita al/bedo (o)

Diferenta pana la 1, respectiv 100%, reprezintd radiatia absorbitd la suprafatd. Astfel,
marimea a = 1 — « reprezinta coeficientul de absorbtie al suprafetei. Albedoul suprafetei depinde
de: natura, gradul de rugozitate si culoarea corpurilor care o alcatuiesc. Suprafete netede, lucioase
si de culoare deschisa reflectd mai puternic radiatia solard, decat cele cu asperitati, sau de culoare
inchisd. Suprafetele umede, avand o capacitate de absorbtie mai mare, reflectd mai slab decat cele
uscate.

Diferitele componente ale sistemului Pamant au albedouri diferite.

De exemplu, suprafetele oceanelor si padurile au albedo redus, adica ele reflecta numai o
mica parte din energia solard. Deserturile, gheata si norii au albedou ridicat, adica reflectd mult
mai mult radiatia solara.

Deasupra intregii suprafete a Paméantului, aproape 30% din radiatia solara incidentd este
reflectatd. Deoarece norul de obicei are un albedo mai ridicat decat suprafata de sub el, reflecta
mai multa radiatie solard directd Tnapoi in spatiul extraterestru decat ar reflecta suprafata in



absenta norilor, exista o energie solard mai redusd disponibila pentru incilzirea suprafetei si
atmosferei.

Astfel, acest “forcing al albedoului norului” tinde sd determine o racire sau un “forcing
negativ”’ al climatului Pamantului. Dar despre forcing® vom vorbi in paragraful cu acelasi
nume.

Tabel 3.2
Albedoul suprafetelor de natura diferita
Natura suprafetei Albedoul ( %)

Zapada proaspata, uscati 80-98%
Zapada curatd, umeda 60—70%
Gheata marind 30—40%
Nori 50-80%
Nisi puri 3040%
Stepa uscata 20-30%
Pajiste verde 26%

Pajiste uscata 19%

Humus 26%

Araturi umede 5-15%

Albedoul depinde si de unghiul de inclinare al radiatiei solare incidente. Valorile
albedoului prezintd modificari in timpul zilei in functie de variatia unghiului de indltime a
Soarelui.

Pentru o indltime mai micad a Soarelui deasupra orizontului reflexia difuzd a razelor este
mai intensa decat atunci cand naltimea se apropie de 90°. Astfel albedoul are valori mai mari
dinspre si spre apusul Soarelui. Albedoul integral (pentru tot spectrul radiatiei incidente) al
Pamantului, luat ca planetd, poate fi exprimat ca suma termenilor: o = a, + a4 + oy cu:

o, albedoul suprafetei Pamantului,

a5 albedoul atmosferei si oy albedoul norilor

Valoarea lui a=40% cea mai mare contributie avand-o o (75%)

o Albedoul suprafetei pamantului este determinat de compozitia minerald a solului si prin
acoperirea cu vegetatie. Distributia unghiulara a radiatiei reflectate depinde de structura suprafetei.
Exista suprafete care reflecta radiatia aproape izotrop.

*forcing, cuvant din 1. engleza care exprima o constrangere datoratd unui complex de factori care actioneaza, de
regula, din exteriorul unui sistem.

S-a observat ca nisipul desertului imprastie mult mai multa radiatie inapoi. Lutul inchis la culoare
dimpotriva, are reflexia maxima directa (inainte) si din cauza ca este format din particule foarte
fine de praf, se comportd mai mult ca o oglinda, in special pentru lungimi de unda mari. Bitumul
de asemenea, prezinta reflexie maxima pentru directia fnainte. Cu cresterea lungimii de unda
structura spectrului de reflexie in infrarosu de lungimi mari de unda este mai complex din cauza
ca devin importante benzile de absorbtie ale mineralelor individuale (tabel 3.2 si figura 3.15).

Distributia spectrald a radiatiei de unda scurta reflectatd depinde de compozitia chimica a
suprafetei si de umiditate. In general solul reflecta mai putin la lungimi de unda scurte decét in
infrarosu apropiat. Aceasta partial, datoritd dimensiunilor grauntelor solului. Undele scurte pot fi
mai usor absorbite In cavitatile dintre particule decat lungimile de unda mari. Umezeala reduce
reflexia datoritd absorbtiei.

Figura 3.17 arata albedoul spectral pentru diferite tipuri de suprafete. Cum era de asteptat,
nisipul alb are cea mai ridicatad valoare a albedoului suprafetei comparativ cu alte suprafete.
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la 1,5 um si 2,0 um fiind astfel deplasate catre lungimi mari de unda in raport cu benzile
vaporilor de apa si a apei lichide. Pentru suprafetele de gheata efectele optice depind de structura
ghetii.

e Albedoul norilor

Albedoul norului este o masurd a
reflectivitatii unui nor — valori mai ridicate

inseamna ca norul blocheaza mai multa %
radiatie solara.

Albedoul norului variaza de la mai : . : :
putin de 10% la mai mult decat 90% din e . o - o
radiatia solard incidentd si depinde de Wisml
dimensiunileparticulelor de nor, continutul Fig. 3.18. Albedoul spectral pentru trei tipuri

de api lichida, continutul de vapori de apa, de zapada:1-ninsoare proaspatd uscatd; 2-
> ninsoare nroasnata umeda:3 - ninsoare umeda

grosimea norului si de unghiul zenital al soarelui. ricaturiie ae nor mai mict §1 conunurwui de apa
ridicat determind un albedou al norului mai mare, daca ceilalti factori se mentin aceiasi.

O expresie analiticd aproximativd a coeficientului de reflexie al unui nor neabsorbant,
omogen orizontal, este:

o

ﬁ(ﬂ )*"
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1+ 4 (f‘o) <
U
0
unde , este cosinusul unghiului zenital al soarelui, B(ly) este fractiunea din lumina solard
incidentd norului sub unghiul p, care este imprastiatd ascendent dupa directia de difuzie uni-
particula, iar §. este grosimea optica a norului:

_ 2
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Rer

unde z. este grosimea norului, r. este raza efectiva a picaturii, iar Q. este eficienta de extinctie
medie. Pentru picaturile de nor de raza mult mai mare decat lungimea de unda a luminii vizibile,
Q.x: poate fi aproximat printr-o constantd, Q.y = 2. Fractiunea din radiatia difuzata in sus, 3, este
o functie ce variaza slab cu p si d..



Pentru a examina modificarea albedoului Rer datorata variatiei numarului de particule de
nor N, tinem seama de legatura dintre continutul de apa lichida din nor, L, raza efectiva si

numarul de particule: L =§7Z rc3 N,

Ca urmare, grosimea optica devine:

0 =mQ
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Ecuatiile (3.22) si (3.24) permit calcularea albedoului norului pentru o grosime fizica a

Z
ext ¢

norului daté, pentru un continut de apa lichidd dat si pentru o anumita concentratie a picaturilor
de nor. Albedoul la varful norului depinde, in special, de variatia Iui N, cand 0,3 < R¢r<0.7. in
acest domeniu, o crestere a lui N de 1% conduce la o crestere a lui Rer de aproximativ 8 x 10",

3.3. RADIATIA TERESTRA

Sistemul Pamant-Atmosfera reflectd aproximativ 30% din radiatia solard la limita
superioara a atmosferei §i absoarbe restul. Absorbtia si imprastierea radiatiei solare au loc in
atmosfera.

O mare parte din radiatia solard incidenta este absorbitd si de suprafata Pamantului, care
este aproximativ 70% apa si 30% uscat. Pentru o perioadad climatologica, de exemplu un an sau
mai mult, nu existd o modificare semnificativa in temperaturile globale ale Pamantului. Aceasta
inseamna ca energia radiantd emisa de la Soare si absorbitd de sistemul Atmosfera—Pamant va fi
retransmisa n spatiu, asa incat sa poata fi mentinuta o stare de echilibru energetic.

Pentru descrierea interactiei atmosferei terestre cu radiatia solara este necesara cunoagterea
structurii atmosferei si compozitiei acesteia. Toate gazele sunt responsabile in procesele de
absorbtie si de imprastiere a radiatiei solare, dar dintre ele CO,, vaporii de apa si O; sunt cele mai
importante (Fig. 3.19).

Spectrele de absorbtie datorita tranzitiilor electronice ale oxigenului, azotului si ozonului
molecular si atomic, se obtin in principal in domeniul UV, in timp ce acelea datoritd tranzitiilor de
vibratie §i rotatie ale moleculelor triatomice ca apa, ozonul (Os) si dioxidul de carbon (CO,) se
intind pe domeniul infrarosu. Cea mai mare parte din radiatia UV este absorbitd in atmosfera
superioara de speciile de oxigen si azot. Cel mai important absorbant in infrarosul apropiat cum se
observa si din figura 3.19, este reprezentat de vaporii de apd. CO, are de asemenea banda de
absorbtie in spectrul solar, banda de 2,7 um fiind cea mai importantd. Banda de 4,3 um este mai
importanta in regiunea radiatiei termice decat in domeniul solar pentru ca ea contine foarte putina
energie solara.
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Fig. 3.19. Spectrul terestru infrarosu si diferitele benzi de absorbtie (Liou 1980)

Particulele de aerosol, fie ele solide sau lichide, au de asemenea un rol foarte important in
absorbtia si imprastierea radiatiei solare direct, sau prin nori si precipitatii. Incélzirea atmosferei
de la soare prin absorbtia radiatiei este, in principal, generata de vaporii de apa (de mentionat ca
norii joacd un rol esential in incalzirea de la soare).

Ca si Soarele, Pamantul emite radiatie electromagnetica care acoperd toate frecventele.
Totusi, temperatura globala medie a sistemului Atmosfera—Pamant este mult mai mica, decat a
fotosferei Soarelui. Dacd Pamantul este considerat ca un corp negru, atunci foloind legea Stefan—
Boltzmann (cu 6 = 5.67 - 10 ' mwem 2K ™), temperatura lui este de 250K.

Distributia spectrald a radiatiei emisd de un corp negru la diferite temperaturi din domeniul
terestru este reprezentatd in figura 3.19, in functie de lungimea de unda. In aceasta figura este de
asemenea prezentat spectrul de emisie al atmosferei, masurat cu IRIS (Infrared Interferometer
Spectrometer) de la bordul satelitului Nimbus IV (Liou, 1980). Curba care imbraca spectrul de emisie
este foarte apropiatd de spectrul emis de un corp negru cu o temperaturd de 288 K, care este
temperatura suprafetei Pamantului. in mod clar, anumite domenii ale radiatiei infrarosii sunt marcate
de absorbtia unor gaze din atmosfera. Dintre aceste gaze, dioxidul de carbon, vaporii de apa si ozonul
sunt cei mai buni absorbanti.

Alti constituienti, cum sunt monoxidul de carbon, oxizii de azot si metanul care nu sunt
prezenti in figurile 3.15 si 3.16 sunt absorbanti neimportanti, cu exceptia cazurilor in care se
considerd bilantul de caldurda Pamant—Atmosferd. CO, absoarbe radiatia infrarosie in mod
semnificativ in banda de 1,5 pm, de la 600 la 800 cm . Aceasti regiune spectrald corespunde
de asemenea maximului intensitatii functiei Planck din domeniul numerelor de unda.

Vaporii de api absorb in regiunea de 6,3 pm de la 1200 la 2000 cm ' si in banda
de rotatie (< 500cm™). Cu exceptia ozonului care are o bandi de absorbtie in regiunea 9,6 um,
atmosfera este relativ transparenti de la 800 la 1200 cm .

Aceasti regiune se numeste fereastra atmosferei. In plus fata de banda de 1,5 pm, dioxidul
de carbon mai are o bandd de absorbtie in domeniul lungimilor de undd scurte de 4,3 pum.
Distributia dioxidului de carbon este aproape uniformd in spatiu, desi existd rezultate
observationale care indicd cresterea continud datoritd combustiei. Aceastd crestere a condus la
ideea schimbadrilor climatice. Desi nu ca dioxidul de carbon, totusi vaporii de apa si ozonul sunt
foarte variabile atit in timp cat si in spatiu. Aceste variatii sunt vitale pentru bilantul radiativ al
sistemului Pimant—Atmosfera si pentru schimbarile climatice pe termen lung. intr-o atmosfera



curatd, fara nori §i aerosol, o mare parte din energia solard (= 50%) transmisa prin atmosfera este
absorbitd de suprafata pamantului (Fig. 3.14). Energia emisd de la Pamant, din contrd, este
absorbitd de dioxidul de carbon, vaporii de apa si de ozon (Fig 3.19).

Captarea radiatiei terestre de catre gazele atmosferice este un proces caracteristic
atmosferei i de aceea se numeste efect atmosferic. Uneori acest efect se numeste efect de serd
pentru cd, asa ca si sticla care acopera o sera, atmosfera transmite radiatie solard de unda scurta si
absoarbe radiatia termicd de unda-lunga.

Radiatia solard este numitd radiatie de unda scurtd din cauza cd energia solard este
concentrata la lungimi de unda scurte cu maximul la aproximativ 0,5 pm.

Radiatia termica de la atmosfera Paméantului este cunoscuta ca radiatie de unda lunga din
cauzd ca maximul energiei sale este pentru lungimi de undd mai lungi, la aproximativ 10 pm.
Spectrele solar si infrarosu sunt separate in domenii spectrale deasupra si sub 4 um si
suprapunerea lor este relativ nesemnificativd. Aceastd deosebire face posibild tratarea celor doua
tipuri de transfer radiativ si functiile surse separat, si mplificand astfel, problema transferului
radiativ.

3.4. BILANTUL RADIATIV PLANETAR

Pe Pamant, temperatura este astfel incat energia pe care planeta o emite este echilibrata de
energia solard pe care ea o absoarbe. Energia generatd in interiorul Pamantului este atit de mica
incat nu are efect sesizabil asupra temperaturii de la suprafatd. Cel mai simplu model climatic
determind temperatura terestra medie-globala prin punerea in ecuatie a energiei solare absorbite §i
a energiei emise de Pamant.

3.4.1. Bilant radiativ

Fluxul de energie de la Soare pe unitatea de arie, la distanta medie Soare—Pamant
reprezintd constanta solard, S = (1367+2)Wm .

Din aceasta cantitate aproximativ 30% este reflectata de planeta. Fractiunea reflectata
este numitd albedou planetar si este notat de obicei cu a.
Fluxurile de radiatie de unda scurta si respectiv unda lunga se scriu:
Fluxul energetic de la Soare care patrunde in atmosfera este: E;, = Sm”(1 — o);
Fluxul de energie de unda lunga de la planetd este: E;,= 4m7°6T,” unde T, este temperatura
efectiva observata din spatiu.

Echilibrul energetic pentru planetd poate fi scris dupa cum urmeaza: energia solard
absorbita este egald cu energia terestra emisa:

%(1—05): o} 3.26

cu 7, temperatura de emisie. Factorul 1/4 din ecuatia (3.22) reprezintd raportul dintre aria care
emite si aria suprafetei sferice a planetei.

Calculand 7, pentru o = 0,3 se gaseste E(I_R) OT
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valoarea 255 K, care este mai mica decat cea
observatd, de 288 K. Diferenta dintre tempe-
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energiei globale si temperatura reald se poate
explica si prin efectul de serd. Intr-adevar, prin T Suprafata

efectul de serd atmosferic, energia terestra este | I
impedicatd sa treacd usor de la suprafata Fig. 3.20. Diagrama schematici a fluxurilor

Péméntulul prln atmosfera aproape opacé pentru radiative globale medii cind atmosfera este
modelatd ca un strat care este transparent la

radiatia solard si opac la radiatia terestra.



aceastd energie, cum se poate observa si din schema de bilant din figura 3.20.

Fie o atmosfera reprezentata printr-un strat subtire care acopera planeta. Acest strat aflat la
aceeasi temperaturd absoarbe toatd radiatia emisd de suprafatd si emite ca un corp negru la
temperatura ei. Fluxurile termice sunt reprezentate in figura 3.21.
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Fig. 3.21. Diagrama care aratd schimburile radiative si neradiative dintre suprafata, atmosfera si spatiu.
Unitatile sunt procente din insolatia medie globala (100% = 342 Wm™)

Valorile numerice date pentru fluxurile energetice sunt procente din insolatia globald medie
la limita superioara a atmosferei (324 Wm ). Din energia solara disponibila, la limita superioara
a atmosferei, aproximativ 50% atinge suprafata si este absorbita acolo, 30% este reflectata si 20%
este absorbitd de atmosferd. In ciuda transmi si ei eficiente a energiei solare prin atmosfera,
aproape de doud ori mai multd energie atinge suprafata sub forma de radiatie de la atmosfera
decéat de la Soare. Mai mult de 10% din emisia de energie radiativa de la suprafata trece in spatiu
fara sa fie absorbita de atmosferd. Atmosfera este un emitor efectiv de energie si emite 50% mai
multa energie sub formd de radiatie terestra decat absoarbe. Atmosfera pierde aproximativ 30%
unititi de energie (aproximativ 103 Wm?) in mod continuu prin fluxuri radiative, in timp ce
suprafata Pamantului castiga o cantitate egala.

Dezechilibrul radiativ este contrabalansat prin fluxul neradiativ de la suprafata Pamantului
la atmosfera. Din cele 30 unitati de flux ne-radiativ de la suprafata, 25 unitati sunt justificate de
transportul caldurii latente. Cand apa care este evaporatd de la suprafata, datorita energiei solare
condenseaza si precipitd, caldura latenta de evaporare este eliberatd in atmosfera. Astfel, fluxul
vertical de caldurd determina convectia din atmosfera si se manifestd concomitent cu efectul de
serd. Din cauzd ca o fractiune mare din energia solard retinutd de planetd este absorbitd la
suprafata, Incdlzirea continud determina aer mai putin dens in apropierea suprafetei. Aerul Incalzit
se ridica si este nlocuit cu aerul care fusese racit in troposfera superioara. Acest schimb vertical
pastreaza troposfera bine amestecata si dirijeazd un ciclu hidrologic in care apa este in mod
continuu circulata intre oceane, atmosfera si uscat.

Circulatia aerului si a apei este vitald pentru cele mai multe forme de viata care au evoluat
pe Pimant. In medie, exista un exces de radiatie tropicald si un deficit la latitudinile medii si
inalte. Astfel, va exista un transport de energie catre poli pentru a echilibra surplusul si deficitul
de energie (Fig. 3.22).
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Fig. 3.22. a) Bilantului radiativ al Pamantului in functie de latitudine; curba superioara reprezintd fluxul mediu de
energie solard care atinge limita superioard a atmosferei; curba continua inferioard reprezintd cantitatea medie de
energie absorbita iar curba intreruptd reprezintd energia medie a radiatiei emergente (care paraseste sistemul
atmosferd—pamant; b) albedoul planetar obtinut din date satelitare (Vonder Haar §i Soumi, 1971)

Schimbul de energie in sistemul pamant-atmosfera implica un numar de mecanisme al
caror transfer radiativ reprezintd numai o componentd a bilantului total de energie. Pentru
suprafata Pamantului si atmosfera, bilantul radiativ comun este pozitiv de la ecuator la latitudinea
de 38° si negativ 1n rest (Houghton 1954). Miscarile convective din atmosfera sunt responsabile
pentru redistribuirea caldurii din regiunile ecuatoriale catre cele polare si de la suprafata spre
inaltimi. Intrucét latitudinile joase nu sunt uniform incilzite, iar latitudinile inalte nu sunt uniform
racite are loc o advectie orizontald de energie (Fig. 3.23).

Advectia se realizeaza prin sistemele de vant din atmosferd si prin sistemele curentilor
oceanici.

Procesele care au loc in sistemul climatic determind mentinerea unui echilibru intre
energia care ajunge la Pamant de la Soare si energia care se intoarce de la Pamant spre spatiu
extraterestru. Componentele sistemului padmant care sunt importante pentru bilantul radiativ sunt:
suprafata planetei, atmosfera §i norii.
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Aerul curat este
foarte transparent la radiatia solard de undd scurta incidentd si ca urmare o transmite catre
suprafata Pamantului. Totusi, o fractiune semnificativd din radiatia de undd lungd emisd de
suprafatd este absorbitd de gazele din aer. Ca urmare, aerul se incélzeste radiaza energie atat in
spatiu cat si spre suprafata Pamantului.

Energia emisa inapoi la suprafatd determina incazirea ei suplimentard si ca urmare emisia
suplimentara de energie de la suprafata. Acest efect de incalzire al aerului de la suprafatd, numit
efect de serd atmosferic, este in principal, rezultatul prezentei in atmosferd a vaporilor de apa dar
este intensificat de prezenta dioxidului de carbon, metanului si a altor gaze care absorb in
domeniul spectral infrarosu.

La efectul de incalzire al aerului curat, norii din atmosfera ajutd la medierea temperaturii
Pamantului. Echilibrul dintre forcingurile contrare ale albedoului norului si efectul de sera al
norului aratd daca un anumit tip de nor va suplimenta incalzirea naturala a aerului la suprafata
Pamantului sau va produce un efect de ricire. in urmatorul paragraf vom explica de ce norii inalti
cirrus tind sa intensifice incélzirea, In timp ce norii josi grosi au efect opus. Efectul total al norilor
este ca suprafata Pamantului este mai rece decét ar fi daca nu ar exista nori.

3.4.2. Forcinguri radiative

Intr-o stare neperturbati, radiatia solard incidentd neta mediati peste intreg globul pe o
perioadad lunga de timp, trebuie sa fie echilibratd de radiatia infrarosie netd, de unda lunga care
paraseste atmosfera.

Radiatia infrarosie este absorbita de gazele cu efect de serd si de nori, mentinand astfel
suprafata la o temperaturd mai ridicata decat ar fi iIn mod normal.

O schimbare in radiatia medie netd la partea superioara a troposferei (la tropopauza), din
cauza unei schimbari fie in radiatia solard directa fie in cea de unda lunga, este definitd ca un
forcing radiativ*. Acest forcing radiativ perturba echilibrul dintre radiatia care intra si cea care
iese din sistemul Pamant. In timp, climatul rispunde la perturbatie ca s restabileasca echilibrul
radiativ. Un forcing radiativ pozitiv tinde In medie, sa incdlzeasca suprafata; un forcing radiativ
negativ tinde in medie sd rdceasca suprafata. Asadar, radiatia solard nu este consideratd un
forcing radiativ, dar o variatie in radiatia solara incidenta este un forcing radiativ.

o Forcingul radiativ determinat de nori

Cand un nor absoarbe radiatia de unda lunga emisa de suprafata Pamantului, el reemite o
parte din energie In spatiul extraterestru si o parte citre suprafata Pamantului (Fig. 3.24).
Intensitatea emisiei de la nor variazd direct proportional cu temperatura lui si depinde de
asemenea, de mai multi factori, cum ar fi grosimea norului si concentratia picaturilor de nor.



Varful norului este este Tn mod obisnuit mai rece decat suprafata Pamantului. Astfel, daca un nor
este considerat Intr-o atmosfera initial fara nori, varful rece al norului va reduce emisia de radiatie
de unda lunga in spatiu, si (netindnd seama de forcingul dat de albedoul norului), energia va fi
captatd sub varful norului. Aceastd captare de energie va creste temperatura suprafetei
Pamantului si a atmosferei pana cand emisia de radiatie de unda lunga in spatiu echilibreaza din
nou radiatia incidentd de unda scurtd absorbitd. Acest proces este numit forcingul efectului de
sera al norului si el tinde sa determine o incélzire sau un forcing pozitiv in sistemul climatic.

radiatia de unda scurtd radifltiill de undﬁl lllll1g§l
(radiatia solara directa) (radiatia solari indirectd)
Pamént
a) b)

Fig. 3.24. Radiatia de unda scurtd (radiatia solara directd) este reflectatd de nor intorcandu-se in spatiu. Ca urmare albedoul
mare al norului determind o racire a Pamantului (a). Radiatia indirecta (de unda lungd), emisa de la suprafata terestra este
absorbita si reemisa de nor. Sagetile mai groase indica valori mai mari ale energiei; ca urmare efectul de sera datorita prezentei
norului predomina si tinde sa determine o incélzire a Pamantului

Norii 1nalti si subtiri, norii cirrus actioneazd in atmosferd in acelasi mod ca aerul curat
deoarece ei sunt foarte transparenti la radiatia de unda scurtad (forcingul dat de albedoul norului
este mic), dar ei absorb radiatia de unda lungd. Ca si in aerul curat, norii cirrus absorb radiatia de
la Pamant si apoi emit radiatie de undé lunga, radiatie infrarosie atat in spatiu cat si Tnapoi spre
suprafata Pamantului.

forcing radiativ¥cuvant din l.engleza care semnifica o mdasurd a influentei pe care o are un anumit factor in
perturbarea echilibrului dintre radiatia care intra in sistemul Pamdnt §i cea care iese in spatiu extraterestru, vezi §i
definitia generala a forcingului.

Deoarece norii cirrus sunt nalti si in consecintd reci, energia radiata In spatiu este mai
redusa decat daca nu ar fi nori (forcingul dat de efectul de sera al norului este mare).
Mori tnalti {grupuri de nori cirmus)
imaginedinspafiu: 1 julic 1993
— e =




Fig. 3.25. Norii nalti de tip cirrus transmit cea mai mare parte din din radiatia solara incidenta si retin o
parte din radiatia de unda lunga. Ca urmare efectul de sera este mai mare decat efectul albedoului si rezulta
o incalzire a Pamantului (http://earthobservatory.nasa.gov/Library/Clouds/)
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Nori stratocumulus deasupra Oceanului Pacific
— imagine din spatiu din 1 august 1973

Fig. 3.26. Norii stratocumulus reflectd cea mai are parte din radiatia solard directd §i reemit mare parte din radiatia
terestrd (de unda lungd). Albedoul acestor nori este mai mare decat efectul de sera pe care-l produc si ca urmare
prezenta lor determind o racire a Pamantului. (http://earthobservatory.nasa.gov/Library/Clouds/)

Efectul norilor cirrus Tnalti si subtiri este ca urmare de intensificare a Incélzirii atmosferei
prin efectul de sera.

In contrast cu efectul de incalzire al norilor inalti, norii stratocumulus josi, actioneaza in
sensul racirii sistemului Pamant. Deoarece norii josi sunt mult mai grosi decat norii nalti, ei nu
sunt transparenti, adicd ei nu lasd multd energie solard sa ajungd la suprafata Pamantului.
Dimpotriva ei reflectd mult mai multa radiatie solard inapoi, in spatiu (forcingul dat de albedoul
norului este mare). Desi norii stratocumulus emit de asemenea radiatie de unda lungd in spatiu
extraterestru si catre suprafata pamantului, ei sunt in apropierea suprafetei si la aproape aceeasi
temperatura la suprafatd. Astfel, ei radiazd la aproape aceeasi intensitate ca suprafati si nu
afecteaza radiatia infrarosie emisa in spatiu extraterestru (forcingul datorita efectului de sera al
norilor la scara planetara este mic). Pe de altd parte, radiatia de unda lunga emisa in jos de la baza
norului tinde sd incdlzeasca suprafata si stratul subtire de aer dintre suprafatd si nor, dar efectul
net al acestor nori este sd raceasca suprafata.

Norii convectivi profunzi, exemplificati prin norii cumulonimbus, se deosebesc foarte mult
de celelalte doua categorii prezentate anterior. Un nor cumulonimbus poate avea cativa kilometri
grosime cu baza n apropierea solului si varful care atinge In mod frecvent o inaltime de 10 km iar
uneori mult mai mult.

Deoarece varful norului cumulonimbus este la mare inaltime, energia radiata in spatiu este
mai micd decat ar fi in absenta norului (forcingul efectului de sera al norului este mare). Dar
pentru ca ei sunt foarte grosi, reflectd mult din energia solard inapoi in spatiu (forcingul datorita
albedoului norului este de asemenea mare). In consecinti, per total, cele doud forcinguri efectul
de serd al norului si albedoul norului se compenseaza si ca urmare efectul cumulonimbusului este
neutru: nici incalzire si nici racire.
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Fig. 3.27. Norii convectivi emit putina radiatie de unda lunga si reflectd multa radiatie de unda scurta.
Efectul de sera si albedoul sunt mari dar se anuleazd reciproc si in consecinta nu rezultd nici ricire nici
incalzire (http://earthobservatory.nasa.gov/Library/Clouds/)

Studiul norilor, unde apar, caracteristicile lor macro si microfizice, reprezinta cheia in

intelegerea schimbdrilor climatice.

Statistica proprietatilor norilor pentru diferite tipuri de nor si in diferite conditii climatice
poate fi folosita pentru evaluarea parametrizarii norului in modele regionale si globale. Boer and
Ramanathan (1997) au dezvoltat un algoritm lagrangean de clasificare a norilor si l-au aplicat
sistemelor de nori convectivi in Pacificul Tropical de Vest. Ei au gasit cd pentru oceanul tropical
sistemele de nori convectivi, norii cu aria mai mare decat 50 km x 50 km (aproximativ rezolutia
Modelelor de Circulattie generaldi — GCM) reprezinta 95% din aria totala acoperitd cu nori.
Proprietatile radiative ale norilor, incluzdnd albedoul norilor si temperatura de stralucire depind

considerabil de scara spatiala (Fig.3.28).
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Fig. 3.28. Contributia cumulata la fractiunea totald a ariei noroase deasupra zonei analizate
pentru norii Tnalti, medii si inferiori (josi) (dupa G. J. Zhang and V. Ramanathan, 1999)



In mod similar cu sistemele noroase oceanice, proprietitile radiative ale norilor
continentali de la latitudinile medii depind de scara spatiala.

Albedoul norilor, si forcingul radiativ de undad scurtd sunt comparabile ca amplitudine
pentru norii Tnalti medii si josi.

Norii intingi au, n general, forcingul radiativ de unda lunga si scurtd (pe unitatea de
suprafatd noroasd) mai mare, exceptand norii inalti cu aria mai mare decat 2 x 10° km”. Nori inalti
intingi s-au observat dupa-amiaza tarziu cand soarele era la un unghi zenital mare si astfel
forcingul radiativ de unda scurta este mare.

Forcingul radiativ total de undd lungi este de aproximativ 28 W/m® din care
22 W/m’® este pentru norii inalti. Aproape 90% din forcingul radiativ de undi lunga al norului
pentru norii inalti vine de la norii cu o suprafatd mai mare decat 4 x 10* km”.

Contributia la forcingul radiativ de unda scurta al norului pentru diferite tipuri de nori este
similara din punct de vedere calitativ. Forcingul radiativ total de unda scurta de la toate tipurile de
nori si de sciri spatiale este de aproximativ —29 W/m’, comparabil ca marime cu forcingul
radiativ total de unda lunga al norului.

Dependenta puternicd a forcingului radiativ al norului de scara spatiala pentru unitatea de
de suprafata a norului implica, cd pentru aceeasi cantitate de masa noroasa, daca ea este compusa
din nori mici, proprietitile radiative care includ forcingul radiativ al norului ar trebui sa fie foarte
diferite fata de cele ale norilor mari.

De aceea, scara norului este un parametru foarte important in calculul radiatiei norului, si
ar trebui introdusa in parametrizarea norului.

Forcingul radiativ al norului observat este dominat de sistemele noroase mari.
Caracteristicile scalare pentru forcingul radiativ al norului sunt similare cu acelea pentru
nebulozitate (acoperirea cu nori). Cei care contribuie in mod major la forcingul radiativ al norului
sunt norii adanci cu o suprafata intre 4 x 10’km’> si 4 x 10° km® . Norii medii contribuie cu
aproape 20% la forcingul radiativ total de undd lungd si scurtd al norului. Datoritd cantitatii
reduse de nori josi si temperaturii effective ridicate, forcingul radiativ al norilor josi este
nesemnificativ.

e Forcingul radiativ al aerosolului

Cand se vorbeste de rolul aerosolului in modificarile climatice se adopta punctul de vedere
determinist, prin specificarea oricarei variatii In continutul de aerosol al atmosferei ca o influenta
externa asupra starii climatice.

Spre deosebire de gazele cu efect de serd, care determind un forcing radiativ pozitiv,
aerosolul in general determina un forcing radiativ negativ.

De exemplu, o crestere in concentratie a CO, din atmosferd conduce la o reducere de
radiatie infrarosie si deci la un forcing radiativ pozitiv. In cazul dublirii concentratiei
preindustriale de dioxid de carbon, in absenta oricarei alte schimbari, efectul radiativ mediu
global ar fi de 4 Wm 2. Pentru a restabili echilibrul, temperatura troposferei si a suprafetei trebuie
sd creasca, producdnd o crestere a radiatiei care paraseste atmosfera. Dublarea concentratiei de
dioxid de carbon determind o crestere a temperaturii de echilibru la suprafata de 1°C, daca ceilalti
factori (norii, continutul de apa din troposfera, aerosolul) se pastreaza constanti.

Aerosolul prezent In atmosfera afecteaza echilibrul radiativ al sistemului, direct si indirect
pe mai multe cai.

Efectul radiativ direct apare datorita faptului ca particulele de aerosol imprastie si absorb
radiatia solard directd, radiatia solard reflectatd de la suprafata Paméantului si de asemenea,
radiatia terestrd. Acest proces implica o redistribuire a energiei radiatiei solare si de la pdmant in
atmosferd si determind incalzirea sau ricirea atmosferei, depinzand de proprietitile optice
relevante si de distributia spatiala a particulelor de aerosol.

Influenta indirectd cea mai importanta a particulelor de aerosol asupra echilibrului radiativ este
prin efectul lor asupra norilor. Actiunea particulelor de aerosol ca nuclee de condensare si de inghetare,



si ca centrii de coalescentd, afecteaza puternic formarea, timpul de viata si proprietatile optice ale norilor
si ca urmare, transferul radiativ intr-o atmosfera noroasa, atat la lungimi de unda solare cat si terestre.
Particulele de aerosol pot fi gésite de asemenea, in sau printre hidrometeori, fie in solutie in picaturi fie
in suspensie si pot determina schimbari in albedoul norului. Un alt efect poate fi cel de inducere a unor
modificari in stabilitatea hidrostatica a coloanei de aer care la randul ei afecteaza formarea norilor.

Cateva din influentele mentionate mai sus duc la o incélzire, in timp ce altele determina
efecte de racire. Absorbtia pe particulele de aerosol determind o incalzire, indiferent daca este
vorba de absorbtie de radiatie de unda lunga sau de unda scurta.

Imprastierea inapoi 1n spatiu a radiatiei solare incidente reprezintd un efect de racire pentru
sistem, dar imprastiere inapoi a radiatiei de unda-scurtd reflectate sau radiatiei de unda-lunga
emise determina o racire.

Diferitele efecte de incilzire si de racire nu au loc independent, si relatiile dintre ele
constituie mecanisme de feedback, despre care multe detalii nu sunt inca cunoscute.

Forcingul radiativ mediat global, a fost folosit sd se compare efectul climatic potential al
diferitelor mecanisme de schimbare climatica (Fig. 3.30).

Contributia individuald a gazelor cu efect de serd este cea mai important & in efectul
radiativ direct. Valorile negative ale forcingului in cazul aerosolului nu trebuie sd fie privite
neapdrat ca o echilibrare a efectului radiativ al gazelor cu efect de serd din cauza incertitudinii in
aplicabilitatea efectului radiativ global mediu in cazul speciilor distribuite neomogen cum sunt
aerosolul si ozonul.

5 sfeal de sera direct
Halocarbon'
2 NoO
CHy
L COs
§ efect de sern indirect aercac] troposferie Solar
R
£ | E I dinet indirect | | |
i o 1 [
g DFON TROPOSFERIC
[ CEZON STRATOSFERIC -|_
an 1
-2 NIVEL DE INCREDERE
_ inalt aoannt soazit seazut Foate Tt
soazl acamit

Fig. 3.30. Estimarile forcingului radiativ mediat global datorita schimbarilor in concentratia gazelor cu efect de serd § i
aerosolului din perioada pre-industriald pana in prezent si modificarile in variabilitatea solara din 1850 pana in prezent.
Inaltimea dreptunghiurilor indica o estimare medie a forcingului in timp ce lungimea segmentelor reprezintd domeniul
po si bil al valorilor. Este indicat de asemenea nivelul de incredere al estimarilor (IPCC, 1995).

Pentru cuantificarea efectului radiativ direct al aerosolului, este necesar sd se cunoasca
proprietatile optice ale acestuia.

Forcingul direct.



Forcingul mediu al radiatiei de unde scurte AF R rezultatd dintr-o crestere a concentratiei

aerosolilor si poate fi exprimat sub forma:

FR:—%FT(I—AC)ATG 3.27

unde 1 r este fluxul radiativ mediu global de la partea superioara a atmosferei (TOA), Ac este
4 R

acoperirea cu nori (fractiunea din nebulozitate), AR, este abaterea de la albedoul mediu planetar

datorita cresterii concentratiei aerosolului. Factorul (1-Ac) este introdus deoarece albedoul creste,
in principal, 1n portiunile planetei fara nebulozitate. Semnul (-) ne arata ca forcingul reprezintd o
tendinta de racire. Pentru un aerosol optic subtire, cu proprietdti de imprastiere a luminii (grosime

opticd 5, << 1), ARa este liniar cu grosimea optica, si poate fi reprezentata ca:

AR =RT*(-R,}F 5, 3.28
unde T este fractiunea din radiatia incidentd transmisd prin stratul atmosferic de dinaintea
stratului de aerosol (cea care nu este absorbitd de vaporii de ap4, transmitanta), R_S este albedoul
mediu al suprafetei de dedesubt, E este fractiunea de radiatie Imprastiata in sus de catre aerosol,

iar 5_a este grosimea opticd medie a aerosolului. Combinatia ecuatiilor (3.27) si (3.28) conduce,
pentru aerosolul sulfatic, la expresia pentru forcing:

FRE_%FTTz (1_,40)(1—@)25’ 5502‘ 3.29

Incarcatura de aerosol sulfatic, de exemplu, intrd 1n aceastd ecuatie ca dependentd de
extinctia pe suprafata medie a coloanei.

5S02 Ay f(RH) BSO2 ~ 3.30
4 4 4
unde o ,_ este sectiunea transversala de difuzie molara a sulfatului la o umiditate relativa de
SOy,
4

referintd scazutd (30%), care in regiunile industriale are o valoare aproape universala de
aproximativ 500 m*mol ™' (aproximativ 5 m” pe gram de SO,>), iar fl(RH) se ia in considerare pentru
o crestere relativa a imprastierii datoratd cresterii marimii particulei, asociatd cu depunerile
aluvionale higroscopice ce apar odati cu cresterea umiditatii.

Incarcitura de sulfat este legatdi de parametrii ce implica surse de aerosol si de acei
parametri ce se referd la indepartarea aerosolului atmosferic:

3 i QSOz Ysoj‘rsof‘ 331
503~ 4
unde QSO (in moli de S pe an) este sursa puternicd de SO, antropic, Y 5_ este fractiunea
2 SO 4
cedati din SO,-ul emis, care reactioneaza pentru a produce aerosolul SO,>, 7 02— (ani) este
4

timpul de viatd al sulfatului in atmosfera sau in regiunea geografica luata in consideratie, iar A
este aria regiunii geografice 1n care se presupune a fi aerosolul, de exemplu, intregul Pamant,
emisfera nordica sau o regiune mai mica.



Valori rezonabile ale parametrilor din ecuatiile (3.27-3.31) (tabelul 1), care iau in
considerare distributia geograficd a nebulozitatii si a albedoului suprafetei, plaseazi forcingul
radiativ direct mediu global datorat aerosolilor sulfatici la—1 Wm >, cu un factor de incertitudine
de 2. Aceastd valoare este comparabila in marime cu forcingul atribuit unei cresteri a
concentratiei CO, de aproximativ 25% fati de valoarea din era preindustriali. In ciuda unei
incertitudini considerabile cu privire la parametrii de intrare i asupra estimarii forcingului,
calculul serveste la stabilirea semnificatiei forcingului aerosolului direct. In centrul acestei
conceptii se afla separarea forcingului aerosolilor sulfatici antropici de cea produsid de ceilalti
aerosoli antropici sau de cea produsd de totalitatea aerosolului troposferic. Aceastd separare
presupune ca forcingul sulfatilor este proportionald cu concentratia sulfatilor antropici. Deoarece
mai mult de 90% din SO,-ul antropic este emis in emisfera nordica (NH), forcingul rezultat este
predominant in emisfera nordica, cu o valoare aproape dubla fata de valoarea medie globala.

Tabelul 3.3
Evaluarea forcingului radiativ direct mediu global pentru sulfatul antropic
(Bara dubla indica evaluare de la marimile fizice corespunzatoare) (IPCC 1994)

Marime fizica Valoare Unitati Eroare relativa (%)
Q 90 x 10" G de sulf pe an 15
SO, p
2,8 x 10" Mol de sulf pe an
Y 0,4 50
504
o 0,02 an 50
07
A 5x 104 m’
B o 4,6 %107 (2S04 )m?
4 48x107 mol m~
s02- 5 m’ (g SO," )" 40
4,8 x 10° m” mol”!
1RED 17 20
502~ 0,04
F
T 1370 W2
1-A, 0,76 20
_— 0,4 10
1=k 0.85 10
Q 0.29 25
L 13
AF R W2

Calcule mai elaborate, atat pentru o distributie presupusd a extinctiei ce depinde de
latitudine, dar este invariantd cu longitudinea, cat §i pentru variatia spatiald a concentratiei
sulfatilor, aratd forcinguri similare cu cele din modelul mediu global de mai sus. Calculele cu
privire la bilantul energiei regionale ne arata, de asemenea, ca, desi forcingul datorat sulfatului
antropic este distribuit in general de-a-lungul emisferei nordice, forcingul radiativ variaza
considerabil cu locul.

e Forcingul radiativ indirect.

Consideram ca perturbarea albedoului de la suprafata norului, Rcr, datoratda unei cresteri a
concentratiei numarului de picaturi &, in ipoteza ca fractiunea de apa lichida continuta in volumul
total, L, nu este schimbatd de perturbarea lui N. Orice crestere a lui L datoratd inhibarii
precipitatiilor va creste perturbarea forcingului radiativ.

Forcingul radiativ mediu global ce ar rezulta dintr-o variatie a albedoului de la suprafata
norului pentru norii stratus marini si stratocumulus a fost evaluatd de Charlson si altii (1992).



Variatia albedoului TOA (Top Atm.Albedo, adica albedoul la partea superioard a atmosferei)
pentru o variatie data a albedoului de la partea superioara a norului ARcr este:

AR7o4 = 0,8 ARy 3.32

Daca fractiunea globului care este acoperitd de nori marini stratiformi, A, rdmane
invarianta cu cresterea lui N, atunci variatia albedoului mediu global este:

ARGy = Amst AR 704 3.33

Variatia rezultanta a forcingului radiativ solar este data de variatia albedoului mediu global,
inmultitd cu fluxul radiativ mediu global de la partea superioard a atmosferei (TOA) (1/4 Fr):

AFc=—1/4 Fr ARy 3.34

Variatia forcingului raspunde liniar la variatia albedoului de la partea superioara a norului
si, astfel, poate fi reprezentatd ca o dependenta liniara de log N; o crestere globald uniforma a
concentratiei picaturilor la 30% 1n norii marini stratus si stratocumulus va scadea forcingul mediu
global al radiatiei de unda scurti cu aproximativ 2 Wm °. Pornind de la premiza ci, concentratiile
masice ale aerosolilor sulfatici care nu contin sare de mare in locuri izolate din emisfera nordica
le depasesc pe cele din emisfera sudica cu aproximativ 30%, si presupunind ca variatia relativa a
lui NV este aceeasi cu variatia relativa a concentratiei masice, Schwartz a sugerat ca perturbarea
medie zilnicd a forcingului radiativ al norului din emisfera nordica datorata sulfatilor antropici,
este de aproximativ —2Wm *. Pentru o crestere medie globali a lui N, presupusi de 15% (tabelul
3.4), variatia medie globala calculata a forcingului radiatiei de unda scurtd de cétre nor este de
aproximativ 1 Wm . Evident, cea mai mare incertitudine in aceste estimiri se refera la ordinul de
crestere a concentratiei de picaturi de nor, care are un factor de incertitudine de cel putin 2.
Forcinguri foarte mari, —10 Wm * sau chiar mai mari, ne asteptim si apari in regiunile influentate
direct de emisiile industriale, unde concentratia nucleilor de condensare (CCN) este de 5 ori mai
mare sau chiar mai mult in comparatie cu mediul nepoluat.

In ultimii zece, cinsprezece ani, interesul pentru efectele prezentei aerosolului in atmosfera
a crescut considerabil, marturie stand numeroasele proiecte si conferinte internationale si multe

articole stiintifice publicate.
Tabelul 3.4.
Evaluarea perturbatiei forcingului radiativ mediu global al norului, datorat sulfatului antropic. Sublinierea cu
linie dubla indica evaluare de la marimile fizice corespunzatoare.

Marime fizica Valoare Unitati
N/N, 1,15
dR¢r/dIn N 0.083
ARcr 0,012
dRroa/dRcr 0.8
ARtoa 0,009
Amst 0.3
ARGMm 0,003
Fr 1370 Wm?
AF¢ -1 Wm'

Aceasta se Intdmpla pentru cd aerosolul poate afecta clima si sa influenteze schimbarile
climatice.

@intrebiri:



1. Explicati cum modificarea distantei dintre Pamant si Soare explica variatiile
temperaturii.

2. De ce se schimba cantitatea de energie primitd de suprafata paméantului de la soare
atunci cand se schimba ndltimea soarelui?

3. Cum ar fi fost sezoanele afectate daca axa Pamantului nu ar fi fost inclinata cu 23 ,° la
planul orbitei sale ci ar fi fost perpendiculara?

4. In care portiune a spectrului electromagnetic este concentrati cea mai mare parte a
radiatiei solare?

5. Descrieti legitura dintre temperatura unui corp care radiaza si lungimile de unda la
care emite.

6. Care este deosebirea dintre convectie si advectie?
7. De ce cerul apare de obicei albastru?
8. Explicati de ce la rasaritul si apusul soarelui cerul are culoarea rosie sau portocalie.
9. Care factori ar putea influenta albedoul de la un loc la altul?
12. Explicati de ce atmosfera este incalzitd prin reradierea de la suprafata Pamantului.

13. Care sunt gazele care absorb In primul rand radiatia In atmosfera joasd. Care dintre
aceste gaze este cel mai important?

14. Care sunt concluziile care rezulta din ecuatia (3.26)?

15. Care este deosebirea dintre difuzia Mie si Rayleigh ?

16. Ce este albedoul si care este expresia lui in cazul norilor ?

17. Pentru a examina modificarea albedoului norului, Rcr, datoratd variatiei numarului de
particule de nor N, se tine seama de legatura dintre continutul de apa lichida din nor,
L, raza efectiva i numarul de particule, Care este expresia continutului de apa lichida
si ce devine expresia drumului optic?

18. Sa se scrie ecuatia echilibrului energetic pentru planeta, explicitind marimile fizice
care intrd in expresie.

19. Sa se defineasca forcingul radiativ in general §i sa se comenteze pentru cele trei tipuri
principale de nori.

20. Ce se poate spune despre forcingul radiativ al aerosolului ?
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6.

DINAMICA ATMOSFEREI

Atmosfera Pamantului, acest mangon gazos care inconjurd planeta permite transferul
energiei intre soare si planeta si de la o regiune a globului la alta.

Deoarece este un sistem fluid, atmosfera este sediul tuturor tipurilor de miscare, de la
turbioanele foarte mici, cu dimensiuni sub un metru, la circulatia globald, prin undele planetare.
Miscarea aerului influenteazd componentele atmosferei cum ar fi vaporii de apa, norii, poate
redistribui masele de aer si constituientii atmosferei intr-o varietate infinitd de configuratii
complexe si intervenind 1n procesele atmosferice, face din circulatia atmosferica un important
factor al bilantului energetic global.

Cu studiul miscarii aerului se ocupa dinamica atmosferei sau meteorologia dinamicd, care
in ultimele decenii a avansat foarte rapid. Dinamica atmosferei stabileste legile de migcare a
maselor de aer din atmosfera si metodele de rezolvare a ecuatiilor de miscare In scopul de a
prevedea evolutia viitoare a vremii.

6.1. DESCRIEREA COMPORTARII ATMOSFEREI

Mobilitatea sistemelor fluide face descrierea lor foarte complexa. Ca orice fluid, atmosfera
este guvernatd de legile mecanicii aplicate ei, considerata ca un continuum. Aceste legi pot fi
obtinute de la legile mecanicii si termodinamicii care sunt de baza pentru un sistem discret de
fluid, prin generalizarea lor pentru continuumul atmosferic. Meteorologia dinamica este studiul
acelor miscari ale atmosferei care sunt asociate cu vremea si clima. Pentru toate aceste miscari,
natura moleculara discretd a atmosferei poate fi ignorata si atmosfera poate fi privita ca un mediu
fluid continuu, sau continuum.

Diferitele marimi fizice care caracterizeazd starea atmosferei: presiune, densitate,
temperaturd, viteza se presupune ca au o valoare unica in fiecare punct al fluidului atmosferic. In
plus aceste variabile de camp si derivatele lor sunt presupuse functii continue in spatiu si timp.
Legile fundamentale ale mecanicii fluidului si termodinamicii care guverneaza miscarile din
atmosfera pot fi exprimate atunci in termenii ecuatiilor diferentiale care implica variabilele de
camp.

In dinamica atmosferei ca si in mecanica fluidelor efectuarea rationamentelor si stabilirea
legitatilor se sprijind pe conceptul de particuld. Vom defini particula ca fiind volumul de fluid in
interiorul cdruia nu pot fi puse 1n evidentd neuniformitatile parametrilor fizici (p, T, V, etc.) si a
parametrilor mecanici (viteza, acceleratie, etc.).

Particula de fluid este asadar asimilatd punctului material cu care se opereaza in mecanica.
Este evident ca dimensiuniile particulei de fluid depind de specificul proceselor analizate.

Astfel, dacd se urmdreste sd se pund in evidentd numai caracteristiciile esentiale ale
circulatiei atmosferei pe zone intinse, lasand la o parte aspectele particulare, legate de exemplu de
influentele orografice locale, atunci particulei de fluid atmosferic i se vor atribui dimensiuni
mari. Dimpotrivd, daca se are in vedere evidentierea unor procese sau fenomene care evolueaza
pe spatii restrinse, cum ar fi cele termodinamice legate de stratificarea termicad verticala a
atmosferei, atunci dimensiunile particulei trebuie alese cu mult mai mici.



Din cele expuse mai sus, rezultd necesitatea subordondrii dimensiunilor particulei, scarii
la care se efectueazd analiza propusd. Aceasta va trebui sa satisfaca doua cerinte esentiale:

— scara sa fie destul de mare pentru ca fenomenele si procesele studiate s se prezinte sub o
forma suficient de simpla pentru a fi accesibile mijloacelor de investigatie folosite;

— scara sa fie destul de redusd (micd) pentru a nu permite sa se neglijeze detaliile esentiale
ale fenomenelor si proceselor analizate.

Pentru descrierea miscarilor atmosferice se folosesc scdri spatio-temporale ca cele
prezentate in tabelul 6.1. Cele mai mari scéri, cea a circulatiei generale si sinopticd, constituie
circulatia la scard mare sau macroscara.

Tabel 6.1.
Scirile spatiale si temporale pentru miscirile atmosferice

Denumirea scarii Scara de timp Lungimea de scara Exemple de miscari

Circulatia generald | De la saptdmani la ani | De la 1000 1a 40.000 km | Undele planetare, vanturile de vest

Scara sinoptica De la zile la saptdmani | De la 100 la 5000 km Ciclonii, Anticiclonii, huricane
Mezoscara De la minute la zile Dela1la 100 km Brizele marine, furtuni si tornade
Microscara De la secunde la minute | Sub 1 km Turbulenta

Scara sinopticd este proprie analizei miscarii generale a atmosfereie si evidentierii
distributiei parametrilor meteorologici pe spatii largi. Reteaua de statii sinoptice furnizeaza date
de observatie. Ciclonii §i anticiclonii sunt elemente importante ale circulatiei la latitudini medii.
Curgerea aerului in acestea este in principal o curgere orizontald cu miscari verticale modeste.

Prin contrast, vantul la mezoscara si microscard influenteaza arii mai mici si prezintd curgeri
verticale extinse care pot fi foarte rapide, cum se intdmpla intr-o furtuna in dezvoltare. Scara mezo-
sinoptica este proprie analizelor de detaliu in care se cautd sa se reliefeze modul in care orografia
locala influenteaza procesele si fenomenele atmosferice.

Desi se obisnueste sa se Tmpartd miscarile atmosferice in functie de scari spatio-temporale,
nu trebuie uitat cd, curgerea aerului este foarte foarte complexa, mai complicata decat curgerea
apei intr-un rdu cu vartejuri de toate dimensiunile care se suprapun peste curgerea propriuzisi. In
plus, ca si in curgerea unui rau, fiecare scara de miscare este legata de celelalte scari.

Pentru a simplica descrierea comportarii atmosferei se folosesc doua modalitati diferite: una
de tip fotografic, prezentdnd campurile variabilelor meteorologice la un moment dat (euleriand), iar
cealalta de tip cinematografic (lagrangeand), urmarind sistemul in evolutia sa in timp.

Descrierea euleriand reprezintd comportarea atmosferei prin proprietatile cAmpului, cum ar
fi distributia la un moment dat a temperaturii, vitezei vantului sau a altor variabile meteorologice.
O astfel de descriere este convenabild rezolvarii ecuatiilor cu derivate partiale prin metode
numerice.

Descrierea lagrangeana reprezintd comportarea atmosferei prin proprietatile unei particule
de aer care se misca odata cu fluidul si a carei evolutie este urmaritd in timp. Deoarece atentia
este focalizatd asupra proprietdtilor din interiorul particulei de aer si asupra interactiei dintre
sistem (particuld) si mediu, descrierea lagrangeand oferd avantaje atat conceptuale cat si de
diagnoza. Din acest motiv, metoda lagrangeand este folositd pentru obtinerea legilor
fundamentale care caracterizeaza comportarea atmosferei.

6.2. FORTE CARE ACTIONEAZA ASUPRA PARTICULEI DE AER



Miscérile din atmosfera sunt guvernate
de legile fundamentale din fizica: legea de
conservare a masei, impulsului si energiei.
Legea a II a Iui Newton pentru miscare aratd
ca, acceleratia unui corp de masd unitate
intr-un sistem de coordonate fixat in spatiu
este suma tuturor fortelor care actioneazi
asupra corpului.

a7 _2F 6l
dt m

Inainte de a vorbi de natura fortelor care
actioneazd asupra particulei de aer din
atmosfera este necesar sa precizam sistemul de
referinta. Fig. 6.1. sistemul de coordonate pentru Pamantul

Axele de coordonate sunt orientate in rotatie
astfel: Ox — de la vest la est, tangenta la cercul
paralel, Oy — de la sud la nord tangenta la meridian si axa Oz — de jos in sus, de-a lungul razei
Pamantului. Migcarea de-a lungul axei Ox se numeste zonald, de-a lungul axei Oy meridianala si
de-a lungul axei Oz verticala.

Vectorul viteza vantului are componentele u, v, w: V=iu +]v+kw cu f,],k vectorii
unitate pentru cele trei axe de coordonate.

dx PRIV . < <
u= 7 este pozitiva cand are sensul spre est si poartd numele de componenta zonald,
t

dy . U . <
V=E si este pozitivd cand are sensul spre nord si poartd numele de componenta

meridianala,
dz . e A N . . .
w:? si este pozitiva cand are sensul in sus si se spune ca miscarea este ascendenta

t

pentru w > 0 si descendentd pentru w < 0.

Pentru migcdrile din atmosferd de interes meteorologic, fortele fundamentale care
actioneaza asupra particule de aer de masa unitate sunt: forta de gradient baric, forta
gravitationala si forta de frecare.

Intrucat miscarea este observata dintr-un sistem de referinta fixat de Pamantul in rotatie
(sistem neinertial), trebuie sa se introduca fortele aparente (de inertie): forta Coriolis si forta
centrifugd.

6.2.1. Forta de gradient baric

Variatia presiunii in atmosferd se caracterizeazd prin gradientul baric, gradientul de
presiune, care este egal cu variatia presiunii pe unitatea de distanta, in directia in care presiunea
scade mai repede.

Consideram un element de volum de aer dV = dxdydz centrat intr-un punct de coordonate
(%0, Y0, zo) In cAmp de presiune variabil. Datoritd migcarilor moleculare asupra suprafetelor
volumului elementar de aer se exercita presiune.pe toate cele trei directii.

Componenta x a fortelor de presiune care actioneaza asupra volumului de aer este:

F = P, dxdydz 6.2
' ox



Pentru ca masa elementului de volum va fi m = pdxdydz, componenta pe directia x a fortei
de presiune care actioneaza asupra unitatii de masa, acceleratia, va fi:
F 1 g
I 6.3
m p Ox
In mod similar se pot obtine componentele fortei de gradient baric pe directiile y si z si
ecuatiile pentru unitatea de masa de aer vor fi:

F._ 1 0op
m  p ox
H__ 1o 6.4
m p Oy
F, _ 1 op
m  p oz

Astfel, forta de gradient baric pe unitatea de masa va fi:

F 1
—=——Vp 6.5
m P
Deci aceasta forta este proportionald cu gradientul campului presiunii §i nu cu presiunea.
Semnul minus arata ca forta actioneaza de la presiune mare la presiune mica.

6.2.2. Forta gravitationala

Legea atractiei gravitationale aratda ca oricare doud elemente de masa din
univers se atrag cu o forta proportionala cu masele lor si invers proportionala cu patratul distantei
dintre ele. K este constanta atractiei universale.

F = AMm (ﬁj 6.6

Fz r

Dacd M este masa Pamantului si m este masa particulei de aer din atmosfera, atunci forta
exercitata asupra unitatii de masa a particulei de atractia gravitationala a Pamantului este:
F, . kM(F
L=g =—+|— 6.7 a
Pamantului este notatd cu “a” si distanta de deasupra marii
cu z, atunci, neglijind abaterea mica de la forma sferica a

m r 2 r
Pamantului, r=a+ z si Fig. 6.2. Forta de atractie
% gravitationala
s 8 0

- 6.8
()
a
s kM(F

unde g, =—— —j este valoarea acceleratiei gravitationale la nivelul marii. Pentru aplicatii

2
a r

=

In dinamica atmosferei coordonata verticala este
indltimea de deasupra nivelului marii. Dacéd raza medie a

[IPS1)

. o . o o
meteorologice z << a, aga ca putem considera g =g,.

6.2.3.Forte de frecare



Forta de frecare este mai dificil de cuantificat, tindnd seama ca actioneaza pe un domeniu intins
al celor mai multe sciri mai mici, decat toate celelalte forte. In anumite conditii de stabilitate si
curgere a aerului, curentii turbionari sunt generati datoritd aportului de energie cinetica de la curgerea
de scard mare. Ei insisi sunt de asemenea, cauza turbulentei la scara mica care la randul ei le cedeaza
energie, procesul continud la scéri mai mici i mai mici pana cand in final energia este disipata in
miscarea moleculard intdmplatoare. Aproape jumatate din energia de frecare disipatd in atmosfera
Pamantului se manifestd in troposdfera joasd, datorita apropierii de suprafata pamantului (datorita
oragrafiei). Regiunea aceasta este cunoscutd ca strat limitd. Restul energiei se produce la nivelurile
mai inalte deasupra muntilor or in apropierea curentilor jet in troposfera superioara.

Obtinerea fortei de frecare in diferitele ei forme este mai complicat de dedus pentru ca de
fapt este legata de fenomenele din stratul limita.

Legea lui Newton, F =pAVv, unde neste coeficient de vascozitate dinamica, Vv

gradientul vitezei de curgere a aerului iar A aria suprafetei perpendiculare pe directia de curgere,
ne permite sa exprimam forta de frecare vascoasa.

. . . . . Ou . .
Forta vdscoasa pe unitate de arie sau tensiunea de forfecare este 7, = 776—. Indicile arata ca
4

7, este componenta tensiunii de forfecare pe directia x, datoritd gradientului compo-nentei x a vitezei
pe directia z.

Pentru cazul mai general al curgerii nestationare, curgerea bidimensionald intr-un fluid
incompresibil, putem calcula forta viscoasa netd, prin considerarea unui element de volum de
fluid centrat la (x, y, z) cu volumul elementar dV = dxdydz:

| on. &
> = oz 2

1
1
|
1
|
z d i Tox
z i
e - > N or, dz
/ > T —
// dy = 0z 2
X dx Fig. 6.3. Forta de véascozitate
Dacé tensiunea tangentiald in directia x care actioneaza prin centrul elementului o notdm cu
. . . - . . or, dz |
T.y, atunci tensiunea care actioneaza peste stratul superior poate fi scrisd ca: 7, +8_? n
/4
. . . y o or, dz
timp ce tensiunea care actioneaza la stratul inferior este: 7, — 8_ : ?
z

Forta neta de vascozitate care actioneaza in directia x asupra elementului de volum de fluid

[sz + 07 ﬁj dydx —(TZX - aarz" %) dydx

este:

oz 2 z

asa ca forta vdscoasa pe unitatea de masa datorita tensiunii de forfecare verticale a componetei

de miscare pe directia x este:
Fo=L. 0% 100, 0%, 6.9
T p 0z poz\ Oz




Daci 1 = N . nou . n . :
acd 77 = const. atunci in dreapta se obtine: ——— lar v =— se numeste vascozitate
p 0z p
cinematica.
. S Al o k; L
Unitatea de mdsurd pentru vascozitatea dinamica este [77]5_ / :—gzdaP(decapozse) lar
m-s
m?
vascozitatea cinematica are dimensiuni de difuzivitate (difuzia impulsului): [v];, =—.
s

Vascozitatea moleculard este neglijabila in stratul de suprafatd, exceptand un strat foarte
subtire de cativa cm la suprafata Pamantului, unde componenta verticala a tensiunii tangentiale
este foarte mare. Departe de acest strat limitd molecular de suprafatd, impulsul este transportat in
primul rand prin curenti turbionari. Intr-un fluid turbulent cum este atmosfera este util adesea sa
reprezentam curentii turbionari de scard mica ca “picaturi” ale fluidului care se misca aproape in
intregime Intr-un camp de scard mare in fluid si transfera pe verticald impuls intr-o maniera
analoagd cu moleculele, in cazul vascozitatii moleculare. Ca urmare, se poate defini o lungime de
amestec pentru curentii turbionari prin analogie cu drumul liber mediu al moleculelor in cazul
vascozitatii moleculare.Tot prin analogie, se defineste un coeficient de turbulenta in loc de
coeficient de vdscozitate cinematica sau dinamicd.

6.2.4. Forta centrifuga si gravitatia

Legea a doua a lui Newton poate fi aplicatd migcarii, relativ la un sistem de coordonate
fixat in spatiu. Totusi, este mai normal cind se descrie miscarea sa se foloseascd un sistem de
referintd geocentric, care este unul fixat intr-un punct de pe suprafata Pamantului. In acest caz,
fiind vorba de un sistem neinertial, in legea lui Newton se introduc fortele aparente sau inertiale :
forta centrifuga si forta Coriolis.

Pentru ca un corp sd se mentind pe o traiectorie curba trebuie sa actioneze o acceleratie
perpendiculara pe directia instantanee de miscare, catre centrul de curburd a traiectoriei, altfel

corpul s-ar deplasa in linie dreapta.
’ 2

Aceasta acceleratia este acceleratia centripetd, — . Deci acceleratia necesard pentru ca un
r

corp sd-si pastreze traiectoria circulard este indreptatd citre centrul de rotatie si este evidenta
dintr-un sistem de referintd inertial (observatorul priveste corpul din centru de rotatie). O

particuld, care nu se misca, pe corpul in rotatie va avea o acceleratie relativa fata de centrul de
2

-V < L . < L
curbura, — (observatorul se afla pe particuld). Cu alte cuvinte, o forta aparenta, forta centrifuga
r

trebuie sa fie inclusd printre fortele care actioneazad asupra corpului in repaus intr-un sistem in
miscare de rotatie.

Ca urmare, o particula de aer, de masd unitate in repaus, pe suprafata Pamantului,
observatd dintr-un sistem de referintd in rotatie odatd cu Pamantul, este supusd unei forte
centrifuge 2°R , unde (2 este viteza unghiulard de rotatie a Pamantului R vectorul de pozitie de
la axa de rotatie la particula.

T=23h56min42s, 2 =2 7/T=2 7/8616s=7,292 - 10" rad/s



o Astfel, greutatea unei particule de masa m in repaus pe
A suprafata Pamantului, care este chiar reactiunea pamantului

=2 . - R A
\ asupra particulei, va fi in general mai mica decat forta

‘j = (F*F  gravitationala, mg" din cauzi ca forta centrifugd echilibreaza

—*

E partial forta gravitationala (Fig. 6.4).
Cele doua forte, forta gravitationald pentru unitatea de
- masd (Newtoniand) si forta centrifugd, compuse dau o fortd
rezultantd care se numeste gravitatia efectiva sau simplu

gravitatie g ca:

=4

Fig. 6.4. Acceleratia gravitationala
si forta centrifugd compuse dau

gravitatia efectiva. 8= g* + Q2R 6.10

Gravitatia, exceptand polii §i ecuatorul nu este indreptata catre centrul Pamantului (Fig.
6.4)

6.2.5. Forta Coriolis

Asadar, sistemul de referintd, Paméantul, este un sistem acccelerat sau sistem neinertial.

Daca corpul este Tn miscare in raport cu sistemul care se roteste, o fortd aparenta
suplimentara, forta Coriolis, trebuie sa fie inclusa, ca legea a Il a a lui Newton s fie respectata.
Forta Coriolis este cea mai importanta dintre fortele aparente si se numeste astfel dupa numele
fizicianului, inginerului si matematicianului francez G. C. de Coriolis (1792—1843).

Presupunem cid un corp este in miscare

uniforma In raport cu un sistem de coordonate
neinertial. Dacd corpul este observat dintr-un
sistem cu axa de rotatie perpendiculara pe planul
miscarii, traiectoria va fi curbata ca in figura 6.5.

Astfel, cand corpul este observat dintr-un
sistem de coordonate care se roteste, forta
aparenta abate corpul in migcare de la traiectoria
in linie dreaptd. Traiectoria este curbatd in sens
opus sensului de rotatie a sistemului de
coordonate. Forta deviatoare este forta Coriolis. Fig. 6.5. Miscarea vizuta dintr-un sistem de
Forta Coriolis actioneazi perpendicular pe referinj['ctl inertial (linia dreaptd) dintr-un sistem
vectorul viteza si poate sa schimbe numai directia de rotaie (curba)
de miscare, nu i marimea vitezei.

Expresia ei vectoriala este:

fog =2QxV 6.11



Asadar forta Coriolis este perpendiculard atit pe
& 8 k. vectorul vitezd cat si pe vectorul vitezd de rotatic a
o | Pamantului. Expresia scalara f = 20 sing poarta numele de
Qreos P 02 singp parametrul Coriolis depinde de latitudinea locului.
i Componentele fortei Coriolis se pot obtine, considerand
componentele vitezei de rotatie a Paméan-tului dupa axele de
i coordonate (X, y, z), ca in figura 6.6
P La latitudinea ¢ vectorul viteza de rotatie are
Fig. 6.6. Componentele vitezei ze componentele: Q cosp. De-a lungul axei sud-nord si Q si noe
rotatic a Pamantului de-a lungul, de-a lungul axei verticale, z. De observat, cd nu existd nici-o
axelor de rotatie yz la latitudinea ¢ componenta de-a lungul axei vest-est.
Din figura 6.6 si tindnd seama de ecuatia (6.11), de
definitie, se pot deduce componentele fortei Coriolis :

T}

i k
—-20/0 cos@ sing
u v w
care conduce la:
fc() =i (2Qvsin @ —2Qwcos @) + j (—2Qu sin @) + IE(ZQu cos Q) 6.12

Din (6.12) expresia fortei Coriolis prin cele trei componente se deduce imediat cd in
miscarea de-a lungul axei de rotatie nu apare acceleratia Coriolis.

6.3. ECUATIILE DE MISCARE

Avand expresiile fortelor care actioneazd asupra particulei de aer atmosferic cu masa
unitate, se poate scrie legea a doua a mecanicii, legea Iui Newton sub forma vectoriala:
v 1 LA s
—=——Vp+g-2QxV +f, 6.13
dt yo, '

Ecuatia vectoriald se poate descompune in trei ecuatii, dupa cele trei componente:

ﬂ: —la—pJr2stin(p—2chos¢+f_/,Cv

dt L Ox

ﬂz—la—p—2§2usin(p+fﬁ 6.14
dt p Oy
dw 1 op
—=———4+2Qucosp—g+
d per p-g+ )
Ecuatiile (6.14) descriu toate tipurile de miscari pentru scarile atmosferice.
6.3.1. Analiza scalara a ecuatiilor de miscare

Analiza la scard, sau scalarea, este o tehnicd pentru estimarea amplitudinilor diferitilor
termeni in ecuatiile fundamentale pentru un anumit tip de miscare. In scalare, sunt specificate
urmatoarele valori tipice:

a. amplitudinea variabilelor de camp;

b. amplitudinile fluctuatiilor variabilelor cAmpului;

c. scdrile lungimii caracteristice, adancimii, timpului la care se obtin aceste fluctuatii.



Aceste valori tipice sunt folosite apoi pentru comparatia amplitudinii diferitilor termeni din
ecuatiile de baza.

Eliminarea unor termeni din ecuatiile de miscare prin scalare permite nu numai simplificarea
matematica a ecuatiilor ci si neglijarea unor miscari nedorite, adica filtrarea ecuatiilor de miscare.

Undele sonore, de exemplu, sunt o solutie valabild a acestor ecuatii. Totusi, undele sonore
sunt neglijabile pentru problemele meteorologiei dinamice. De aceea, este un avantaj serios daca
vom neglija termenii care conduc la solutii de tipul undelor sonore, adica filtrdim ecuatiile de
aceste migcari. Ca sa simplificim ecuatiile (6.14) pentru miscarile la scard sinopticd, vom defini
urmatoarele caracteristici scalare ale variabilelor de camp, bazate pe observatiile sistemelor
sinoptice de la latitudini medii:

U ~10ms™ viteza de scard orizontala (u, v)

W =lcms™ viteza de scari verticald (w)

L=10%m lungimea de scard (X,y)

D~10*m adancimea de scara (z)

A _ L o —

2P 103 m2s™ fluctuatia orizontala a presiuni
P

L .

U ~10°s scara de timp (t)

Fluctuatia presiunii 4p este normalizata prin p (densitate) ca sd determine o estimare de
scara valabila la toate Tndltimile 1n troposfera in ciuda descresterii aproximativ exponentiale cu
indltimea atat a lui Ap cat si p.

Ar trebui subliniat cd viteza verticald la scara sinopticd nu este o marime direct
masurabild. Totusi, amplitudinea lui w poate fi dedusd din cunoasterea campului orizontal al
vitezei.

Putem estima amplitudinea fiecarui termen din ecuatiile (6.16) pentru miscarile la scara
sinoptica, considerand perturbatiile centrate la latitudinea ¢y =45° si ca urmare parametrul
Coriolis: fy=242 si n gy=20Qcos @y =10"5".

Tabelul (6.2) arata amplitudinea caracteristica a fiecarui termen din (6.16) bazata pe consideratiile
scalare. Termenii fortelor de frecare nu sunt inclusi deoarece pentru scara sinopticd, fortele de
frecare nu sunt importante.

Tabel 6.2
Amplitudinile termenilor ecuatiilor de miscare

Acceleratia | Forta de gradient baric Forta Coriolis Gravitatia
Componenta pe x du 1 op + 24 sin @ | —2Qu cos @

dt p Ox
Componenta pe y dv 1 op + 2(u  sin

dt p Oy 4
Scarile termenilor U2 Ap U foW
individuali A oL
Amplitudinea 107 107 107 10°
termenilor (ms )
Componenta pe z aw 1 0p + 20 cos @ g

dt p Oz
Amplitudinea 10 10 107 10




Examinand termenii de scara care actioneaza pe orizontald, se poate observa ca cele mai
mari valori le au forta de gradient baric si termenul Coriolis. Acceleratia este cu un ordin de
marime mai mica, dar nu poate fi ignoratd. Componenta Coriolis din migcarea verticala (—2.2 cos
@) este foarte micd in raport cu celelalte componente din cauza vitezei verticale foarte mici si
poate fi neglijata fara sa se piarda din acuratete.

Ecuatia pentru miscarea verticala este dominatd de doi termeni: componenta verticala a fortei
de gradient baric si gravitatia care sunt cu cateva ordine de marime mai mari decat ceilalti termeni.
Desi termenul fortei Coriolis este de acelasi ordin de mérime ca in ecuatiile miscérii pe orizontala,
el poate fi neglijat pentru analiza miscarilor pe verticald. Acceleratia verticald este tot mica si poate
fi neglijat fara si fie afectata acuratetea.

Trebuie precizat, incdodata ca aceste aproximatii sunt valabile numai la scard sinoptica. Ele nu
pot fi aplicate in cazul micro si mezoscarilor sistemelor de vreme, cum ar fi norii cumulonimbus,
unde viteza verticala si acceleratia pot fi, local, condiderabil de mari.

6.3.2. Ecuatiile de miscare simplificate

O prima simplificare a ecuatiilor de miscare presupune neglijarea termenilor foarte mici
din fabelul 6.2. Astfel, ecuatiile miscarii pe orizontald devin:

du_ o 1

dt P Ox
LU ) 6.15.
dt © Oy

Analiza scalara a aratat ca termenii acceleratiei sunt cu aproape cu un ordin de marime mai
mici decat fortele Coriolis si de gradient baric. Faptul ca, in ecuatiile (6.15) apar acceleratiile,
caracterul acestor ecuatii este unul de prognoza. Totusi, aplicarea acestor ecuatii in prognoza este
dificila din cauza ca acceleratia (care trebuie determinata cu acuratete) este datd de o diferenta
mica dintre doi termeni mari. Astfel, o eroare mica in masurarea fie a vitezei fie a gradientului de
presiune, va conduce la o eroare foarte mare in estimarea acceleratiei.

O masurd convenabila a amplitudinii acceleratiei comparata cu forta Coriolis poate fi

U2
obtinutd prin raportul caracteristicilor scalare dintre acceleratie si forta Coriolis: L . Raportul
0
este un numar adimensional, numit numarul lui Rossby si este notat:
= v 6.16
JoL

Valoarea (foarte micd) a numadrului Rossby este o masurd a valabilitatii
aproximatiei geostrofice, care presupune ca la latitudini medii la scard sinoptica, forta
Coriolis si forta de gradient baric sunt de acelasi ordin de marime si se poate spune ca isi
fac echilibru.

De aceea, retinand numai acesti doi termeni se obtine ca o primd aproximatie
sistemul ecuatiilor de miscare, sistem de diagnoza pentru cd nu contine acceleratia:

—fvz—lz—p 6.17
p Ox

1 op

p Oy



unde /' = 2.2 sing este parametrul Coriolis.
Prin aproximatia geostrofica, (6.17) este posibil sa se defineasca un camp orizontal al

vitezei, caracterizat de vectorul V, =iu, + jv,, numit vant geostrofic, cu componentele:

1 op

ug =
pf oy
b o~ L O 6.18

¢ pf ox
Sub forma vectoriala expresia vantului geostrofic va fi:
I;:g k x Vp
o

Astfel, cunoasterea distributiei presiunii la orice moment de timp, determinad vantul
geostrofic. Deci ecuatia (6.19) defineste vantul geostrofic; numai pentru miscéri la scard mare si
trebuie folosit vantul geostrofic ca o

6.19

7 7 & aproximatie a campului vant.
R : & Din figura 6.7 se vede ca pentru
Py = 2% > urg o0 2 P
A - Ve curgerea geostroficd, gradientul presiunii este
Po—F = -V = perpendicular pe viteza vantului si catre valori
i ¥ e mici ale presiunii In sens opus fortei Coriolis
Py \\‘A‘l ~ M care este dirijatd catre valori mari ale presiunii.
Jo Aceasta relatie simpla intre directia vantului si
Fig. 6.7. Vantul geostrofic. La peste 600 m, unde frecarea distributia presiunii a fost pentru prima
este neglijabild, acest vant va sufla paralel cu izobarele datd formulatd de meteorologul danez Buys

Ballott, in 1857. In esenti, legea lui Buys
Ballott stipuleaza: in Emisfera Nordica daca stai cu fata pe directia si in sensul in care sufla vantul,
valorile mici ale presiunii riman la stinga iar cele ridicate la dreapta. In Emisfera Sudica situatia
este inversd, Intrucat deviatia datorita fortei Coriolis este la stanga. Desi legea Buys Ballott se
pastreaza pentru curgerea aerului, trebuie totusi folosita cu atentie atunci cand se considera vantul la
suprafatd, deoarece numeroasele efecte geografice pot genera perturbatii locale care interfera cu
circulatia generala.

In atmosfera reald vantul nu este niciodata pur geostrofic. Idealizarea curgerii geostrofice
este importantd pentru ca reprezintd o buna aproximatie a campului vant. Astfel, prin masurarea
campului presiunii (orientarea si distanta dintre izobare), meteorologii pot determina atat directia
cat si viteza vantului. Pentru ca In curgerea geostrofica vantul sufld paralel cu izobarele cu viteze
care depind de distanta dintre izobare, meteorologii pot folosi aceeasi metoda ca sa determine
distributia presiunii din masuratorile vitezei si directiei vantului. Aceasta interdependenta dintre
campurile de presiune si vant minimizeaza numarul de observatii necesare pentru o descriere
adecvata a conditiilor unde datele sunt mult mai dificil $i mai scump de obtinut.

Din analiza scalard a ecuatiei miscarii pe verticala (Tabel 6.2.) se constatd ca, cu un grad
ridicat de acuratete, campul presiunii este in echilibru hidrostatic, adica presiunea in orice punct
este egald cu greutatea unei coloane de aer cu sectiunea unitate de deasupra acelui punct. Ca
urmare, componenta verticald a ecuatiei de miscare se scrie:

1 op

0=——- 6.20
p 0z &

care conduce la ecuatia hidrostatica:



P _
0z

Aceastd conditie de echilibru hidrostatic furnizeaza o aproximatie excelentd pentru
dependenta verticala a campului presiunii din atmosfera reald. Numai pentru sistemele de scara
redusa cum sunt rafalele de vant si tornadele este necesar sa se considere abaterile de la echilibrul
hidrostatic. Integrand ecuatia (6.23) de la inaltimea z la partea superioara a atmosferei, gasim ca:

-0g 6.21

p(2) =ﬁogdz 6.22

asa ca presiunea in orice punct este egald cu greutatea coloanei de aer de deasupra punctului.

Este adesea util sa se exprime ecuatia hidrostatica 1n termeni de geopotential mai degraba
decat in termeni de inaltime. Geopotentialul @(z) la inédltimea z este definit ca lucrul mecanic
necesar sa se ridice unitatea de masa la inaltimea Z, de la nivelul marii:

D= j odz 6.23
0

. . . - oL . . RT
Din ecuatia (6.23) scriind cd d0®=gdz si din ecuatia termicd de stare v=——, se poate

exprima ecuatia hidrostatica sub forma:

do =2 gy RTdInp 6.24
P

Astfel, variatia de geopotential in raport cu presiunea depinde numai de temperatura.
Integrarea ecuatiei (6.26) pe verticala, determind ecuatia hipsometrica:

®(z,)-D(z,)=R| TdInp 6.25
D2

Meteorologii preferd sa inlocuiasca geopotentialul @(z) din ecuatia (6.23) printr-o marime
numita inaltime de geopotential care este definita prin
Z = D(z)/gy 6.26

unde gy = 9.80665 ms™ , este gravitatia globald medie la nivelul marii.
Astfel, In troposfera si stratosfera joasd Z este aproape identic numeric cu indltimea

geometrica z.
In termeni de Tnaltime de geopotential, Z, ecuatia hipsometrica devine:
R r»
AZ=Z,-Z =— | Tdlnp 6.27
g n

unde 4Z este grosimea stratului atmosferic intre suprafetele de presiune p,p,. Definind un strat de
temperatura medie

)23

— P D1
T:J' Tdinp /[ dinp
)23

e . . — RT . .
si inaltimea medie a unui strat, H/ =——, se obtine relatia:
&o

AZ=HInLL 6.28
P>



Astfel, grosimea unui strat este proportionala cu temperatura medie a stratului. Presiunea
descreste mai rapid cu indltimea dintr-un strat rece decét dintr-un strat cald. Se deduce imediat ca
intr-o atmosferd izotermd de temperatura 7' 1indltimea de geopotential este proportionald cu
logaritmul natural al raportului dintre presiune §i presiune normala:

Z=—HhZ
Po
unde py este presiunea la nivelul marii, z = 0.
Presiunea descreste Tn mod exponential cu Tndltimea:
p(z)=p(0)e
6.4.2. Ecuatia de continuitate

Legea de conservare a masei aratd simplu, ca in timpul oricaror schimbari, masa totala a
particulei de aer se conserva, cu alte cuvinte, masa nu se creeaza si nici nu este distrusa. Expresia
matematica a acestei legi este ecuatia de continuitate.

Vom considera o particula de aer cu volumul, 6V = oxdydz, libera sa se destinda sau sa se
contracte datorita variatiilor presiunii cand ea este In miscare, in atmosfera.

Volumul de control este de tip lagrangean, oV = dxdyz, si aplicand ecuatia hidrostatica Jp

=— pg o, se exprima elementul de volum ca oV = —5xéfy@

Prg

Masa acestui element de fluid este atunci: oM = —5x@/5—p (op<0)
g

- : . 1
Intrucdt masa elementelor de fluid se conservda 1In miscare, Y di (oM )=
t

g d(&ep)_,
NIy p dt g
Trecand la limita oxdydp — 0 se obtine ecuatia de continuitate in sistemul de coordonate
izobarice:
Gu v 90y 6.38
ox oy) Op

Ecuatia de continuitate este fundamentala pentru legatura dintre viteza orizontala din
atmosfera §i cea verticala.
In coordonate carteziene ecuatia de continuitate se deduce tot prin metoda lagrangeana,
considerand de asemenea, conservarea masei:
L dyy-—1 4
oM dt POXOyoz dt

ld_p+[8_u+@}r8w_o 6.39

(pSedyz)=0

care da:

p dt ox oOy) Oz
Termenul densitatii din ecuatia (6.39) se obtine din cauza ca este posibil ca intr-un volum
dat densitatea sa creasca si de aceea volumul particulei de aer sa se schimbe fara o modificare a
masei. In atmosfer, totusi, acest termen este mult mai mic decat termenii divergentei si poate fi
neglijat intr-o prima aproximatie.



6.4.3. Ecuatia energiei termodinamice

Prima lege a termodinamicii ecuatia (4.30) poate fi exprimatd in sistem izobaric

d
considerand @ _ 0]
dt

= . . . .. dT .
Tinand seama de exprimarea diferentialei totale a temperaturii, o conform cu ecuatia
t

(6.35), ecuatia care exprima legea de conservare a energie, se rescrie:

or or oT oT .
Cpl —tu—+v_—+o—|-aw=q 6.40
ot Ox oy op

sau
ot ox oy r ¢,
unde
g KT _oT_ T o0 642
c,p Op 6 op

care este parametru de stabilitate statica pentru sistemul izobar.

Comparand ecuatia (6.42) cu ecuatia (4.42) se observa ca S, = (I',, — I')/pg. Intrucat
densitatea descreste aproximativ exponential cu indltimea, S, creste rapid cu indltimea. Aceasta
dependeta puternica de indltime a stabilitatii masuratd prin S, este un dezavantaj al coordonatelor
izobare.

Asadar, sistemul ecuatiilor fundamentale ale dinamicii, in coordonate izobarice este:

v = - =
SV =0
(& @J 20 _,
ox Oy op
(a—T+ua—T+va—TJ—S 0= 6.43
ot ox oy r ¢,
o __,__RT
v p

Solutiile sistemului de ecuatii reprezinta toate tipurile de migcari din atmosfera. Pornind de
la aceste ecuatii se poate trata legatura dintre miscarea pe orizontala si cea pe verticala, se poate
discuta divergenta cAmpului vant si migcarea ageostrofica.

6.5. FLUIDUL iN ROTATIE, CONCEPTELE DE BAZA SI APLICATII

In mecanica clasica legea conservirii momentului cinetic este destul de des invocati in
analiza miscarilor care implica rotatia. Legea furnizeaza o constrangere puternicd a comportarii
corpurilor 1n rotatie. Legi de conservare analoage se aplica de asemenea campului unui fluid in
rotatie.

Totusi, ar trebui si fie evident, cd intr-un mediu continuu cum este atmosfera, definitia
rotatiei este mai dificila decat pentru un corp solid.

Circulatia si vorticitatea sunt doud marimi primare ale rotatiei intr-un fluid. Circulatia,



care este o marime scalard, este 0 masurd macroscopicd a rotatiei pentru o arie finita a fluidului.
Vorticitatea, este un camp vectorial care da o masurd microscopicd a rotatiei in orice punct din

Sfluid.
6.5.1. Teoremele circulatiei

Circulatia 1n jurul unui contur inchis dintr-un fluid este definitd ca integrala in jurul
conturului a vectorului vitezd care local este tangent la contur.
Astfel, pentru un contur in plan orizontal, circulatia C este definita prin

C= §I7df = ﬂﬁ‘cosa -dl 6.70

dl este un element de contur. Prin conventie, circulatia este
considerata pozitiva C > 0, daca circulatia pe contur se face in >
sens trigonometric.

Ca circulatia este 0 masurd a rotatiei se poate vedea din =
urmatorul exemplu.

Presupunem ca un disc circular de fluid de raza r este
un corp solid 1n rotatie cu viteza unghiulara Q in jurul axei
verticale, z. In acest caz V/ =Qx 7, unde 7 este distanta la axa de rotatie. Astfel, circulatia in
jurul marginii discului este data de:

Fig. 6.28. Circulatia in jurul
unui contur inchis

—=20 6.71
w-r

2z
C=§pdl = [Q-ral sau
0
Astfel, in cazul rotatiei unui corp solid, circulatia impartita prin aria cercului este de doua
ori viteza unghiulara.
Existd doud teoreme ale circulatie, folosite in dinamica atmosferei: teorema Kelvinteorema
Bjerkness.
Teorema Kelvin a circulatiei se poate demonstra, pornind de la legea a II-a a lui Newton,
pentru un lant inchis de particule de fluid, care se integreazi pe un contur. In sistemul de
coordonate absolut, neglijand fortele vascoase integrala este:

§§d2—?di=—§vf;di —§vq>-di 6.72

unde forta gravitationala g este reprezentata prin gadientul geopotentialului @
(VO =g=—gk).
Forma matematica a teoremei circulatiei (Kelvin) este:

ac, =i§l7adi =—§d—p (6.73)
dt dt P

Termenul din partea dreapta a ecuatiei (6.73) este numit termen solenoidal.

Pentru un fluid barotrop, densitatea este functie numai de presiune si termenul solenoidal
este zero. Astfel, intr-un fluid barotrop, circulatia absoluta se conserva in timpul miscarii. Pentru
analize meteorologice este mai convenabil sa se lucreze cu circulatia relativd C mai degraba decat
cu circulatia absoluta, intrucat o parte a circulatiei absolute este datoritd rotatie Pamantului in
jurul axei sale. Ca si calculam C,, circulatia datorita fortei Coriolis, aplicim teorema Stokes

vectorului 176 , unde I7L =QxF este viteza Pamantului la distanta data de vectorul de pozitie 7 .



Astfel, C. = §I7cdi = I J‘(V X I7C ) ndA , unde A este aria inchisa de contur i 7 este normala
A

la suprafata.
Daca integrala este calculati pentru o suprafatd intr-un plan orizontal, #n

este orientat de-a lungul verticalei locului si (Vx Vc)-ﬁ =2Qsinp= f este chiar parametrul
Coriolis.
Ca urmare, circulatia datoratd rotatiei Padmantului este C. =2Q4sin ¢, unde ¢ reprezinta
valoarea medie a latitudinii deasupra elementului de arie A.
In final, se poate scrie expresia circulatiei relative:
cC=C,-C,=C,-2Q-4, (6.74)

unde A este aria inchisa de contur.
Se poate obtine din (6.74) teorema Bjerkness pentru circulatie:

ac _ _§d_p % (6.75)
dt P dt

Pentru un fluid barotrop, (6.75) poate fi integrata pentru miscare de la o stare initiald notata
(1) la o stare finald notata cu (2), obtinandu-se:

C, - C, =-2Q(4, sing, — 4,sing,) (6.76)

-7 —> Ecuatia (6.76) aratd ca intr-un fluid barotrop circulatia
~A_ P relativa pentru un lant inchis de particule va varia, dacé variaza fie
\\\\\\\\\\\\\\\\\\\ _ aria Inchisa de contur, fie latitudinea.

Teorema Kelvin a circulatiei se aplicd in mod simplu
pentru determinarea vitezei cu care sufld vantul in briza de mare
P, sau uscat. Pentru o astfel de aplicatie schita circulatiei aerului in

briza este prezentata in figura 6.29.

Fig. 6.29. Aplicarea  teoremei Temperatura medie din aer, ziua, deasupra oceanului este

lcrllrcchlilszn; telzonbtgrﬁ Hﬁiﬂaczﬁiz mai coborﬁ}é decét temperatura mec}ie deasupra uscatului alaturat.

este evaluati circulatia. Liniile Astfel, daca presiunea este uniforma la nivelul solului, suprafetele

intrerupte reprezinta suprafetele izobarice deasupra solului vor fi inclinate in jos citre ocean, in

izosterice timp ce suprafetele izosterice (de aceeasi densitate) sunt inclinate
in jos catre sol. Calculul acceleratiei ca rezultat al Intersectiei suprafetelor presiune-densitate se face
aplicand teorema circulatiei unui contur intr-un plan vertical perpendicular pe linia coastei.
Substituind legea gazului ideal in teorema Kelvin se obtine:

dC,
dt
Evaluand integrala pentru circulatia din figura 6.29 se vede ca existd o contributie numai
pentru segmentele verticale ale conturului, Intrucat segmentele orizontale sunt luate la presiune

constanta (panta suprafetei izobarice pentru segmentul superior este neglijata intrucit este mica
comparativ cu pantele suprafetelor izosterice).

ac, _ Rln(ﬁj@ ~T)>0

apa pamant

§;RTd Inp

dt p

Luand v ca viteza tangentiala medie de-a lungul conturului, se determind acceleratia:



e Rln(poJ
R D
aip B ©77

2 1

Ca exemplu, fie po = 100 kPa, p; =90 kPa T, — T, =10°C, L = 20 km, h = 1 km. Aceleratia

este atunci:

dv 5 - . . -
= =7,1-107ms™*, asa ca in absenta fortelor de frecare, vantul ar putea atinge o viteza de
t

25 m/s in aproximativ o ord. In realitate totusi, coeficientul de frecare (care este riguros
proportional cu patratul vitezei vantului) micsoreaza rapid acceleratia si in acelasi timp advectia
temperaturii reduce diferenta de temperaturd dintre uscat i mare, asa ca se atinge eventual un
echilibru intre generarea de energie cineticd prin solenoizii presiune-densitate §i disiparea prin
frecare.

6.5.2. Vorticitatea si interpretarea ei

Vorticitatea, masura microscopicd a rotatiei intr-un fluid, este un vector definit ca rotorul
vitezeli.
Vorticitatea absolutd @, este data de rotorul vitezei absolute, in timp ce vorticitatea

relativa @ este data de rotorul vitezei relative.
@&, =VxV,; & =VxV

Totusi, in meteorologia dinamica, pentru miscarea la scara sinoptica, cele mai importante
sunt componentele verticale ale vorticitatii absolute si relative:

UE]}'.(VXI;;); (EE-(VXV)

Termenul de “vorticitate” va fi folosit ca sa indice componenta verticald a vorticitatii.

Una din ratiunile cd vorticitatea este un concept foarte important este cd variatiile in
vorticitate sunt legate cu convergenta si divergenta, care la randul lor sunt legate de miscarea
verticala.

Asadar, vorticitatea relativa, £, este asociatd cu miscarea aerului relativ la pamant iar 7
(vorticitatea absolutd) este vorticitatea aerului in raport cu stelele fixe.

Ca sa se defineasca relatia dintre cele doud vorticitati trebuie sa se defineasca vorticitatea
Pamantului. Componenta verticald a vorticitatii Pamantului datorita rotatiei sale la latitudinea ¢,
este k -V x 176 =2Qsin @ = f. feste parametrul Coriolis §i este pozitiv in emisfera nordica.

Astfel, 7= ¢ + f, sau folosind coordonatele carteziene:
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In particular, componenta verticala a vorticitatii relative
§ este strans corelatd cu perturbatiile sinoptice de vreme (£
mare, pozitiv tinde sd se obtind in asociatie cu furtunile
ciclonice in emisfera nordica adica { > 0 aratd prezenta unui
ciclon).

Vorticitatea absolutd, 7, tinde sd se conserve in
timpul migcarii In troposfera medie. Astfel, analiza
campului 7 si a evolutiei sale datoritd advectiei, formeaza
bazele pentru cea mai simpld schemid de prevedere a

Fig. 6.30. Componenta vorticitatii vremil.
Piamantului in jurul verticalei locului Relatia dintre vorticitatea relativa si circulatia relativa
C poate fi evidentiatd, considerdnd o aproximatie in care
componenta verticald a vorticitatii este definitd ca circulatia in jurul conturului inchis in planul
orizontal, Tmpartita prin aria Inchisa, la limita cand aria devine zero:

i §ﬁdi

e |
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Aceasta ultima definitie expliciteaza relatia dintre circulatie si vorticitate.

In termeni mai generali, relatia dintre vorticitate si circulatie este datd in mod simplu prin
teorema Stokes aplicata vectorului viteza:

§I7dZ=U(vXI7).ﬁdA 6.80

,,A” este aria inchisd de contur si # normala unitate la elementul de arie. Astfel, teorema
Stokes arata ca circulatia in jurul oricarei curbe inchise este egald cu integrala componentei
normale a vorticitatii deasupra ariei inchise de contur. Astfel, pentru o arie finita, circulatia
impartita prin arie da componenta medie normald a vorticitdtii in regiune.

In consecinta, vorticitatea unui fluid in rotatie este de doua ori viteza unghiulara a rotatiei.
Vorticitatea poate fi privitd ca o masura a vitezei unghiulare locale a fluidului.

Interpretarea fizica a vorticitatii poate fi usurata, considerind componenta verticald a
vorticitatii in sistemul de coordonate naturale (s, axa de-a lungul directiei de curgere si n axa
normala la liniile de curent si la stanga lor).



Daci se calculeaza circulatia in jurul unui contur infinitezimal ca cel din figura 6.31, se obtine:

oC oV v
- LA 6.81
6= o, m»o (5,159) dn R y

unde R, este raza de curbura a liniei de curent,
pozitivd pentru curbura ciclonicad si negativa
pentru curbura anticiclonica iar V viteza
vantului.

N

=l

Componenta verticala a vorticitatii este

rezultatul sumei a doi termeni:
eviteza de variatie a vitezei vantului

normal la directia de curgere —2—1/,

n
numitd vorticitate de forfecare; Fig. 6.31. Circulatia pentru un contur infinitezimal
e rotirea vantului de-alungul unei linij ™ Sistemul de coordonate natural
V . ..
de curent e numita vorticitate

s

de curbura.

Astfel, miscare rectilinie

"ﬁ poate sa aiba vorticitate daca viteza

— _/ / variazd normal la axa de curgere.

— @ — De exemplu, in curentul jet aratat

- * schematic in figura 6.32, va exista

- = 0 vorticitate ciclonica la nordul
(a) (b) vitezei maxime.

Fig. 6.32. Vorticitatea datorata a) forfecarii; b) curburii.

De obicei, campul vant are ambele tipuri de vorticitate. Cand aceste doud contributii au
acelasi semn, se poate determina ugor semnul vorticitatii in timp ce, cand cele doua contributii au
semne diferite, acest semn este dificil de determinat. Aceasta se poate observa din figura 6.33.

e Vorticitatea geostroficd

Componentele vantului geostrofic sunt date prin:

. _La_p si v, L
pf Oy of

() (d
fotfecarea= fotfecarea = (ﬂcuu >0 forfecarea <0
curbura=l murtra =0 o b e b a =0

Fig. 6.33. Combinatii ale curgerii de forfecare si curbate. In (a) si (b) contributiile au acelasi semn, dar in (c) si (d) au
semne opuse
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sau in functie de geopotential: 4, = _1oe g 1 0o

= 1%
/oy S ox
Folosind expresiile vantului geostrofic vorticitatea relativa geostrofica devine:

I

2 2
Ce - ?+—6 ;D 6.82
flox® oy
sau:
1o
¢, =7v 0 6.83

unde V? este operatorul laplacian, cu expresia:

2 2
V2= (8_2 " 5—2] 6.84
ox~ Oy
Derivatele lui f, parametrul Coriolis, au fost ignorate deoarece ele sunt foarte mici sau zero.
Vorticitatea relativa geostroficd este o prima aproximatie foarte buna a vorticitatii
relative.
e Ecuatia vorticitatii
Pentru miscarile la scard sinopticd, daca se neglijeaza frecarea, ecuatiile de miscare se
scriu:

%z_la_p_’_ﬁ;
dt p Ox
d__1op_
dt L Oy

Se tine seama de expresia diferentialei totale si se deriveazd prima ecuatie in raport cu y
si a doua 1n raport cu x, se scade prima ecuatie din a doua si tindnd seama de
expresia vorticitatii relative se obtine ecuatia vorticitatii in coordonate carteziene

s-(2-2))

d ou Ov owov Owdu 1 (0pdp Opop
—+ ==+ ) —F— |~ | ————— |+ —| -] 694
dt (C+ == f)( ox Gyj (fbc 0z Oy 82) p’ (6)6 dy 0Oy Ox

Ecuatia (6.94) arata ca viteza de variatie a vorticitatii absolute este datd de suma celor trei termeni
din dreapta ecuatiei: termen de divergenta, termen de inclinare sau deformare $i respectiv termen
solenoidal.

Ecuatia vorticitdtii este pentru dinamica fluidului echivalentd cu ecuatia de conservare a
momentului cinetic.

Generarea vorticitatii prin divergenta orizontald presupune: daca exista o divergenta
orizontala pozitiva, aria Inchisa de wun lant de particule de fluid va creste
in timp si dacd circulatia se conserva media vorticitatii absolute a fluidului trebuie
sa descreascd.

Pe scurt:
— Vorticitatea absoluta creste daca existd convergenta (D < 0).
— Vorticitatea absoluta descreste daca exista divergentd (D > 0).
Acest mecanism este foarte important pentru perturbatiile la scard sinoptica.
Al doilea termen din partea dreapta a ecuatiei vorticitatii reprezintd vorticitatea verticala



care este generatd prin “inclinarea” componentelor vorticitatii orientate orizontal, intr-un camp
vertical dar neuniform al miscarii.

Al treilea termen este chiar echivalentul termenului solenoidal din teorema circulatiei.

Ca sa se evidentieze ce se poate deduce din ecuatia vorticitatii se considerd doud
configuratii simple: un talveg simetric sau o dorsald simetrica si un curent jet. In ambele situatii
se va presupune ca:

— Viteza de variatie in timp a parametrului Coriolis, f, care este rezultatul curgerii
meridianale, poate fi neglijat prin comparatie cu viteza de variatie a vorticitatii relative.

- Particulele de aer se deplaseaza mai repede decat formatiunile barice, astfel incat variatia
vorticitatii este In principal, rezultatul advectiei vorticitatii.



4.

TERMODINAMICA ATMOSFEREI

Atmosfera este sediul unor procese fizice de o complexitate deosebitd pentru studiul carora
fizicienii trebuie sa foloseascd toate mijloacele teoretice si experimentale de care dispun.
Parametrii fizici care caracterizeaza starea atmosferei sunt masurabili (presiunea, temperatura,
viteza vantului, umiditatea, radiatia directd), observabili (gradul de acoperire al cerului, tip de
nori, etc.) sau calculabili (continut de apa in aer, temperatura de condensare, coeficienti calorici
etc.). Dintre acesti parametrii fizici, temperatura este cel care este urmarit cu deosebit interes de
toata lumea si de obicei acest concept de temperatura este confundat cu cel de caldura.

In mod esential, cdldura este o forma de energie iar temperatura este o mdsurd a gradului
de incalzire a unui corp sau sistem. Temperatura unui corp scade sau creste dar temperatura nu
se spune niciodatd ca s-a racit sau s-a incalzit. Desi conceptele de caldurad si temperatura sunt
diferite ele sunt legate In mod evident: dacd un corp sau sistem a primit energie sub forma de
caldurd sau a cedat din energia pe care o avea, atunci temperatura lui a crescut §i respectiv a
scazut.

Valorile temperaturii masurate zilnic, la fiecare ord la miile de statii meteo din intreaga
lume servesc ca date de bazd pe langd multe altele, meteorologilor si climatologilor pentru
diagnoze si prognoze.

Meteorologii si climatologii folosesc, spre deosebire de fizicienii din alte domenii,
temperaturile potentiale, marimi fizice care se calculeazd pornind de la temperatura obisnuita,
masurata dar care In anumite conditii din atmosfera se conserva pentru sistemul ales.

In plus, pentru ci particula de aer ca sistem termodinamic are masa variabila in functie de
dimensiuni se considera pentru usurinta descrierii proprietatilor masa unitate fie ca este vorba de
un kilogram sau o tona de aer.

4.1. AERUL ATMOSFERIC CA SISTEM TERMODINAMIC

Pentru o intelegere a starilor atmosferei caracterizate de parametrii fizici de stare, vom
considera aerul atmosferic ca un sistem termodinamic.

Din punct de vedere termodinamic, un sistem este un corp sau un ansamblu de corpuri cu
masa §i compozitie date, supus studiului. Orice corp sau ansamblu de corpuri cu care eventual
sistemul ar putea interactiona se considerd mediul inconjuritor. in atmosferd se considerd in
general, doud tipuri de sisteme: aerul uscat si aerul umed. Aerul umed la randul sau poate fi: aer
umed nesaturat $i aer umed saturat care poate avea o fazd condensatd (de exemplu norul format
din apa in stare lichidd) si cu doua faze condensate (norii micsti formati atat din picaturi de apa
cat si din cristale de gheatd).

In termodinamica atmosferei se opereazi cu sisteme care sunt parti din aerul atmosferic
care este supus unor transformari.

Desi aceste sisteme sunt deschise, de obicei in studiile termodinamice, se considera intr-o buna
aproximatie, inchise.

O descriere completa a unui sistem este data la un moment dat prin proprietatile lui, adica
prin valorile variabilelor fizice care exprimé aceste proprietati.



Pentru un sistem inchis masa si compozitia chimica definesc sistemul insusi, iar celelalte
proprietati definesc starea lui.

Dintre toate variabilele care descriu starea sistemului, numai cateva sunt independente.
Pentru sistemele omogene de compozitie chimica constantd (nici o reactie chimica), dacd nu
considerdam masa, numai doua variabile sunt independente. 7, p si V' sunt variabile de stare.
Toate proprietatile sistemului vor depinde de starea definitd prin parametrii de stare §i prin
functiile de stare, cum ar fi de exemplu: energia interna (U), entalpia (H) si Entropia (S).

4.1.1. Temperatura

Parametru de stare foarte important pentru caracterizarea vremii, temperatura se masoara
la toate statiile de sol si de sondaj vertical §i pentru examinarea distributiei temperaturii pe arii
intinse, se folosesc de obicei izotermele, adicd liniile de aceeasi temperatura. Hartile cu izoterme
reprezintd un instrument foarte util pentru meteorologi care observd cu usurintd ariile cu
temperaturi ridicate si cele cu temperaturi coborate.

Temperatura este controlatd de o serie de factori, acestia determindnd variatia temperaturii
de la loc la loc. In capitolul precedent, am vizut cea mai importanti cauzi care determini
variatiile temperaturii: diferentele in radiatia solard primitd. Intrucat, variatiile in unghiul solar
(azimutul) si lungimea unei zile depind de latitudine, aceste diferente sunt responsabile pentru
temperaturile ridicate la tropice si temperaturile coborate in locurile din preajma polilor. Si totusi,
numai latitudinea nu poate controla temperatura, pentru ca se stie ca localititi de pe acelasi cerc
paralel sunt caracterizate de exemplu, de temperaturi medii anuale, diferite.

Ceilalti factori care contribuie la controlul temperaturii sunt: incalzirea diferentiata a
uscatului §i a apei, curentii oceanici, indltimea §i pozitia geograficd.

Influenta acestor factori, alaturi de radiatie se observa foarte bine din analiza de structura
observata globala (Capitolul 10).

Pentru orice localitate, temperatura are o variatie zilnica, fenomen denumit variatie diurnd.
Dupa atingerea unui minim in jurul orei de rasarit a soarelui, temperatura creste, atingdnd
valoarea maxima intre orele 14 si 17 ale dupa amiezii, ca apoi sa scada in continuare pana la
rasaritul soarelui din ziua urmatoare. Controlul principal al acestui ciclu diurn este asigurat
bineinteles de soar. Amplitudinea variatiilor zilnice ale temperaturii este variabila si depinde de
factorii locali sau de conditiile de vreme, asa cum se observa din figurile urmatoare.

Propagarea variatiilor temperaturii de la sol, in straturile de aer invecinate, se face cu
oarecare intarziere, care creste cu departarea de suprafata terestra.

In mod obisnuit, temperatura aerului se determina in stratul de aer pana la inltimea de 2 m
de la suprafata terestra, cu termometrele instalate in addpostul de instrumente al statiei
meteorologice.

In cazul schimbarilor bruste in aspectul vremii, se produc abateri ale variatiei zilnice ale
temperaturii aerului. Astfel In cazul unei zile ploioase, aceastd variatie prezintd o amplitudine
mult mai mica.

In variatia diurna a temperaturii, rolul principal il are schimbul turbulent, care este distinct pani la
inaltimea de 1,5 km de la sol.

Acest strat In care mersul diurn al temperaturii — si al altor elemente meteorologice — este
bine exprimat §i conditionat de schimbul turbulent, se numeste strat de frecare sau stratul
atmosferei limitd.

Indltimea acestuia este variabila, depinzand de asperititile terestre; cu cat acestea sunt mai
mari, cu atat grosimea stratului este mai mare.



In afara acestor latitudini (in emisfera

nordicd) amplitudinea variatiei diurne a
temperaturii scade de la 1,5 + 3°C.

Grosimea acestui strat mai depinde de
stabilitatea termica a atmosferei si de

intensitatea vantului. Astfel, cu cat atmosfera
este mai instabila si viteza vantului mai mare,
cu atdt este mai mare si indltimea pana la care
se propaga amestecul turbulent. Variata diurna
a temperaturii variaza cu:

Anotimpul. Datoritd faptului ca 1in
perioada caldd 1inaltimea Soarelui deasupra
orizontului la amiaza precum si durata zilei
sunt mari, amplitudinea variatiei diurne a
temperaturii aerului ajunge 1n zona latitudinilor
mijlocii la 10 + 15°C. Daca solul este acoperit cu
vegetatie, amplitudinea diurnd a variatiilor de
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Fig. 4.1. Variatia diurnd a temperaturii
pentru o zi de iarnd si respectiv de vara, la
Bucuresti (datele de la Administratia
Nationald de Meteorologie)

temperatura se modificd in sensul cd o vegetatie bogata, micsoreaza amplitudinea acestor variatii.
Formele de relief influenteaza si ele amplitudinea variatiei diurne a tempera-turii aerului.

Aceasta este mai mare in vai unde noaptea aerul rece se scurge mai greu, iar ziua se produc

incalziri puternice ca urmare a reflectarii multiple la care rezervele solare sunt supuse de catre

peretii vaii.

Altitudinea. In figura 4.2, se observa ca amplitudinea variatiilor de temperatura este cu atat
mai mica, cu cat altitudinea creste, iar maximele $i minimele nu sunt conturate cu precizie.
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Fig. 4.2. Variatia diurna a temperaturii aerului la
diferite inaltimi

capitolul al doilea.

La Tnéltimea termometrelor din adapostul
de instrumente (2 m) amplitudinea variatiei de
temperatura este mult mai mare, cu minimul si
maximul bine conturate.

Faptul se explica prin aceea cad suprafata
terestra produce incilzirea sau racirea aerului,
iar departarea de aceasta duce la sldbirea
oscilatiilor de temperatura.

Latitudinea locului influenteaza variatia
diurnd a temperaturii aerului, 1n sensul cd
amplitudinea maxima de 15+20°C a acestei
variatii se produce pe continente in dreptul
latitudinilor de 30+40°C (zona deserturilor si
semi-deserturilor).

4.1.2. Aerul uscat. Ecuatii de stare

Compozitia aerului uscat am descris-o in

Aerul uscat este considerat ca gaz ideal si ca urmare ecuatia de stare pentru aerul uscat este

cunoscuta ecuatie de stare a gazului ideal:

pV =

vRT



Se lucreazd cu masa unitate (1 kg) si ecuatia pentru unitatea de masa de aer
uscat devine:

pV =RT/u saupV =R,T 4.1

cu R,= 287,05 J/Kg K si v volumul specific al gazului.

Uneori se poate folosi ecuatia pentru modelul Van der Waals, dar s-a dovedit cd ecuatia 4.1
este o buna aproximatie {Defay si Dufour, 1972}.

(p +a/Vo?)(Vo—b) =RT sau 4.2
pV=A+Bp+Cp’+Dp’+ ...

Aerul atmosferic este un amestec de gaze ideale. Ecuatia de stare pentru amestec
se scrie:

p=2pi pi =R{T/V; cu Ri=R/y; 43
—_2Vily
H= 2V

1

sau pV=R*T cu R*=XmR;

Se demonstreaza ca pentru aerul uscat R* = R,= 287,05 J/kg K
4.2. AERUL UMED

Aerul umed reprezinti amestecul dintre aerul uscat si vaporii de apa. Intrucat temperatura
criticd a vaporilor de apa este ridicatd (T, = 647K) acestia pot trece in stare lichida sau solida in
conditiile reale din atmosfera. Atata timp cat vaporii de apa nu condenseaza, ei se pot considera
ca gaz ideal. Presiunea partiald a vaporilor de apa din amestec se noteaza cu e sau p,.

Ecuatia de stare pentru vapori va fi:

pv V=R T/p,

pv=Ryp, T 44
pv=e¢, Pa

R,=R/pu,=461,5J/kgK 4.5

Wy = 18 kg/ kmol
Densitatea vaporilor se scrie:

pV:pV/RVT:pVHV/RT:pV uv/Ra “aT 4.6
pv=0,622p, /R, T

4.2.1. Marimile caracteristice aerului umed

Ecuatia de stare pentru aerul umed o deducem conform legii lui Dalton.

Presupunem ca intr-un gram de aer umed avem aer uscat si vapori de apa la aceeasi
temperatura T cu volumele specifice v, si v,. Pentru sistem presiunea este p. Ecuatiile de stare
pentru aerul uscat i vaporii de apa se scriu:

po=R,p,T 4.7
Pa = RapaT
Daca p este densitatea aerului umed si intr-un gram de aer umed se gésesc q grame de
vapori si (1 —q) grame de aer uscat, ecuatiile de stare se scriu:
pv=qR,pT 4.8
Pa™ (1 - q) RapT 4.9
si



p=p. Tpy areexpresia: 4.10
p=I[qR, + (1 = R,]pT sau
p = [qR/0,622 + (1 — @R.]pT = [q — q(1 — 1/0,622)] R.pT

sau
p=(1+0,608q) R,pT 4.11
Prin conventie se noteaza
(1+0,608)T=T, 4.12
si astfel ecuatia de stare a aerului umed devine:
p =pR,T, 4.13

o T, reprezintd temperatura virtuald a aerului umed nesaturat si este temperatura la care
aerul uscat ar avea la aceeasi presiune, o densitate egala cu cea a aerului umed.
Comparand ecuatia de stare pentru aerul uscat si pentru cel umed se poate trage concluzia ca
densitatea aerului umed este mai micad decéat cea a aerului uscat.

e g reprezintd de fapt continutul de vapori de apa exprimat in grame de vapori, In
grame de aer umed sau in kg. de vapori din kg. de aer umed si se numeste umiditate specificad.

T,> T — intotdeauna — asadar p < p,
p=p-ps/R.T+0,622 p,/R, T =p /R, T (1-0,378p,/p) 4.14

Aerul umed devine saturat cand continutul sau de vapori de apa este in echilibru dinamic
cu suprafata de apa sau de gheatd care emite vapori. Presiunea partiald a vaporilor de apa din
aerul umed saturat poarta numele de presiune de echilibru sau de saturatie. Ea depinde de faza in
care se afld apa, de starea ei electricd, de forma si temperatura suprafetei evaporante.

Cand vaporii se afld in echilibru cu o suprafatd plana si electric neutra de apa sau gheata
purd, presiunea de echilibru se numeste presiune maxima si nu depinde decat de faza apei si de
temperatura.

Variatia presiunii maxime p,s(T) fatd de o suprafata pland de apa a fost exprimatd pentru
prima data intr-o foarte buna aproximare de Tetens si Magnus (1930):

pus(T) = 6,112 x 107(11237:50 4.15
cu presiunea in in raport cu gheata:
pus(T) = 6,112 x 1073V(11265:500) 4.16

Aceasta este o expresie acceptabild pentru temperaturi peste —20°C dar introduce erori de
peste 2% la temperaturi mai coborite.

In timp s-au obtinut formule mai exacte. in acord cu Wexler (1976) presiunea vaporilor la
saturatie (mb) fatd de apa pentru 0°C <t < 100°C este data cu o eroare de 0,005% de:

Inls=Zgit>+ g In t, 4.17
unde coeficientii g; iau valorile:
g, =—2,9912729 x 10° g4 = 1,7838301 x 10°
g =—6,0170128 x 10° gs =—8,4150417 x 10
2 =1,887643854 x 10° g6 = 4,4412543 x 10°
g3 =—2,8354721 x 10° g;=2,858487 x 10’

Din fitarea rezultatelor lui Wexler extrapolate pentru —30°C< t < 35°C cu o acuratete de
0,1% s-a obtinut expresia:

pus(t) = 6,112exp(17,67t/(t + 243,5))hP, 4.19



Din expresia (4.19) se poate determina si temperatura dacd se cunoaste presiunea la
saturatie.

Dependenta presiunii de saturatie a vaporilor de temperatura este aratata in figura 4.3. atat
in raport cu o suprafata de apa cat si in raport cu o suprafatd de gheata. Este interesant de observat
ca la o temperatura de 30°C, curbele indica presiunea de saturatie a apei ca fiind aproape 4% din
presiunea atmosferica la nivelul marii.
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Starea de saturatie a unei mase de aer se caracterizeaza prin umiditatea relativa U, adica
raportul exprimat in procente, dintre presiunea actuald (reald) din momentul observatiei si
presiunea mare a vaporilor corespunzatoare temperaturii la care se afla aerul umed:

U =100 py(T)/pys (T) 4.20
Asadar, starea de saturatie va corespunde unei umiditati relative de 100%. intotdeauna
po(T) < pu(T) de unde se poate concluziona ca ricirea continud a aerului duce la cresterea
umiditatii relative si apoi la saturarea aerului. Trebuie sa precizdm ca starea de saturatie trebuie
definita in raport cu conditiile de echilibru. Astfel pentru temperatura T, presiunea maxima a
vaporilor in raport cu apa este mai mare decat cea In raport cu gheata: ps aps > Ps, gheats CE€A CE
inseamna cd aerul saturat in raport cu apa este suprasaturat in raport cu gheata.

4.2.2. Moduri de exprimare a umiditatii aerului

1. Umiditatea relativa U = 100 p,/p,,
2. Umiditatea absoluta a este cantitatea de vapori in grame din unitatea de volum de aer,
sau densitatea vaporilor de apa:

a=p,=0,622 p,/R,T kg m> 421

3. Umiditatea specifica q este cantitatea In grame de vapori din g (kg) de aer umed, sau
raportul dintre densitatea vaporilor (umiditatea absolutd) si cea a aerului umed:

q=p/p=0,622p/p—0,378 p g/g sau kg/kg 4.22

4. Coeficientul amestecului sau raportul de amestec



r este cantitatea de vapori in grame, asociatd gramului de aer uscat, sau raportul dintre
densitatea vaporilor de apa si densitatea aerului uscat.

r=p/p.= 0,622 p(T) p—pAT) g/g sau kg/kg 4.23

Intre aceste marimi se pot gisi diverse relatii; astfel intre umiditatea specifica si raportul de
amestec exista relatia:

g=v/1+r s r=qg/l—q 4.24
Uneori se face aproximatia p, tinde catre 0 si
r=¢g=0,622p/p 1nglg
Daca 1n toate aceste relatii se Inlocuieste presiunea actuald p, prin cea de echilibru p,, se obtine
valoarea la echilibru pentru g, g, 7.
5. Umiditatea aerului se mai exprima prin:

Punctul de roua — T, (1) — temperatura la care trebuie racit aerul umed, la presiunca
constantd si cu un continut constant de vapori pentru a se obtine saturarea in raport cu o suprafata
plana de apa pura.

Intrucat umiditatea relativa se bazeazi pe continutul de vapori de apa din aer, umiditatea
relativd poate fi modificatd in doud moduri: a) suplimentarea de vapori de apa prin evaporare
determina cresterea umiditétii relative; o astfel de suplimentare are loc in principal deasupra
oceanelor, dar si plantele, solul si suprafetele mai mici de apa au contributia lor. b) al doilea mod
implica o schimbare in temperaturd; astfel, se poate spune: cu o umiditate specifica (continutul de

vapori de apd) la un nivel constant, o descrestere in temperatura aerului determind o crestere in
umiditatea relativa iar la o crestere in temperatura, umiditatea relativa scade (Fig. 4.4).
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4.3. Principiile termodinamicii si aplicatiile la atmosfera

Principiul I al termodinamicii este cea mai importanta lege a termodinamicii care impreuna
cu ecuatia echilibrului hidrostatic si ecuatiile de stare ale gazului poate sd explice multe dintre
procesele fizice care au loc n atmosfera.

4.3.1. Principiului I al termodinamicii



Dacd consideram ca sistem termodinamic particula de aer de
masa unitate, atunci prin incalzirea particulei aerul se va destinde iar
presiunea va deveni egala cu cea din exteriorul particulei. Ca urmare a
destinderii, volumul specific al particulei, V, va varia cu cantitate AV
In timpul destinderii aerul efectueaza lucru mecanic
impotriva fortelor exterioare. Acest lucru mecanic este egal cu
presiunea exterioard particulei de aer inmultitd cu variatia de
volum a sistemului: pAV. Fig. 4.5. sistemul
Ca urmare, se intelege ca atunci cand aerul primeste termodinamic se destinde
g - . . ~ VA efectudnd lucru mecanic
caldurd, o parte din aceastd caldura este folositd in lucrul impotriva fortelor
mecanic pentru destindere iar ce ramane este folositd pentru exterioare
cresterea temperaturii. Deoarece din energia initiald nimic nu se
pierde, se scrie pentru sistemul termodinamic particula de aer:

0= AU +pAV 4.25

adica: caldura primita este egala cu variatia de energie interna plus lucrul mecanic efectuat de
sistem in cursul destinderii.

Sau, tinand seama ca energia internd este o functie de stare iar lucrul mecanic si cildura
functii de transformare: Variatia energiei interne nu depinde decdt de starile initiala si finala ale
sistemului.

AU = ¢, AT pentru particula de masa unitate; ¢, reprezintd caldura specifica la volum
constant pentru aer.

Conventia de semne este : O > 0 cand sistemul primeste caldurd si O < 0 cand sistemul
cedeaza caldurd; lucrul mecanic (L= pAV), L > 0 cand sistemul efectueaza lucru mecanic asupra
mediului si L < 0 cand asupra sistemului se efectueaza lucru mecanic.

Deoarece 1n atmosferd principalii parametrii fizici masurati sunt presiunea si temperatura
este mai comod sa se caracterizeze sistemul termodinamic prin acesti parametrii $i nu prin volum
si temperaturd; atunci in locul energiei interne care este o functie de stare depinzand de (V,7) se
introduce functia de stare numita entalpie, H(p,T) = U + pV pentru masa unitate.

In acest caz ecuatia principiului intai devine:

Q= AH-VA4p 4.26
cu AH = ¢,A4T, ¢, fiind cdldura specificd a aerului la presiune constanta.
Intre cele doua calduri specifice exista relatia ¢, - ¢,= R/, cunoscutd ca relatia Robert—

Mayer (u este masa molara a aerului).
Caldurile specifice la volum sau presiune constanta pentru aerul uscat au valorile:

c,=718J - kg - K'=17lcal - kg' K
c,=10057-kg'-K'=240cal - kg ' K 427

Cildurile specifice variaza slab cu temperatura si presiunea, dupd cum se observa din
tabelul 4.1.

Tabelul 4.1
Valorile pentru c, (cal - kg’1 . K’l) in functie de presiune si temperatura, pentru aerul uscat
p (hPa) (0
—80 —40 0 40
0 239,4 239,5 239,8 240,2
300 239,9 239,8 239,9 240,3
700 240,4 240,1 240,1 240,4
1000 2414 240,4 240,3 240,6

Pentru aerul umed coeficientii calorici au valorile calculate conform teoremei echipartitiei
energiei pe grade de libertate pentru o molecula triatomica neliniara, rigida; molecula de apa este



o molecula triatomica neliniara, care ¢ descrisa de 3 grade de libertate de translatie si 3 de rotatie.
Teorema echipartitiei energiei determina:

cw=6/2R,_3R,=0337calg ' K'=1410JKg' K" 4.28
cp=4R, =044l calg'K'=1870J Kg 'K

unde R, :i
Hy

Daca consideram unitatea de masa de aer umed, cdldura dQ absorbita la presiune constanta,
pentru o crestere d7 a temperaturii va fi:

é‘Q:Wlaé‘Qa_I—’nvé‘Qv:(]_q) §Qa+q§Qv 4.29

si ca urmare, caldura specifica a aerului umed la presiune constanta:
¢ = (1 =q)cpa + qcpy = Cpaf 1+ q(Cp/cpa— 1)] = cpa(1 + 0,87q) ~cpo(1 + 0,87r) 4.30

Similar se obtine:

Cy = Cya(11+0,97q) = cya(1+0,971) 4.31
1
_ﬁ: (1+0,619)R, _ 1+0,61g K, 43
c, (1+087¢)R, 1+0,.87q
x ~x,(1-0,267) 433

4.3.2. Principiul al doilea al termodinamicii. Entropia

Istoria acestui principiu este una dintre fascinantele aventuri ale stiintei, care a generat
nenumadrate paradoxuri, controverse si predictii tulburdtoare (moartea termica), presdratd cu
evenimente uneori tragice (sinuciderea lui Boltzmann), o aventura care a atras irezistibil o serie
de minti geniale ale omenirii, revolutionari dintre cei mai mari ai fizicii (Planck, Einstein),
nenumarati laureati ai premiului Nobel.

Esenta principiului al doilea consta in introducerea unei noi marimi de stare entropia si in
precizarea sensului de variatie a acesteia in sistemele izolate. Principiul al II-lea indica sensul in
care se desfasoara procesele din naturd, stabileste limita maxima de transformare a cildurii in
lucru mecanic in procese ciclice si afirma neechivalenta calitativa dintre L si Q.

Primul principiu al termodinamicii a ardtat posibilitatea transformarii L in Q si invers fard a
specifica in ce conditii aceste transformari sunt posibile. El a aratat echivalenta cantitativa dintre
L si Q si a introdus proprietatea de energie interna (U), care nu variazd in absenta actiunilor
exterioare pentru orice procese din interiorul sistemelor.

Din definitia notiunilor de L si O s-a constatat ca intre acestea existd o deosebire
fundamentala: daca lucrul mecanic poate determina variatia oricarei forme de energie, caldura
poate determina numai variatia energiei interne a sistemului.

In procesele ciclice reversibile, Clausius a demonstrat valabilitatea egalitatii care-i poarti
numele:

%+&=0 sau Zgzo 4.34
L, <7,

Trecand de la suma la integrala se obtine integrala lui Clausius pentru un ciclu reversibil:



{)%: 0 4.35

In aceasta expresie T reprezintd temperatura sursei cu care vine in contact agentul termic
(substanta de lucru) pe o portiune elementara a ciclului si cu care schimba céaldura elementara 5Q.
Ciclul fiind presupus reversibil, temperatura T a sursei este egald cu temperatura agentului termic
care evolueaza 1n ciclu.

Ecuatia (4.35) aratd cd marimea 6Q/T reprezintd o diferentiald totala exactd, asadar, are
proprietatile unei marimi de stare. Clausius i-a dat numele de entropie- S.

Deci,
ds = Q 4.36
T

Marimea definita prin ecuatia (4.36), numita entropie are urmatoarele proprietati:

e este marime de stare aditiva, conservativa in procesele izentropice;

e cste definitd pana la o constantd arbitrara;

e in cazul proceselor ciclice, variatia entropiei este zero.
Asemanarea dintre ecuatia 60 = TdS si oL = pdV permite interpretarea temperaturii ca o forta
generalizatd termicd a sistemului, S fiind un parametru de tip coordonatd generalizata pentru
procesul de transmisie a caldurii.

Ecuatia (4.36) constituie exprimarea cantitativa a principiului al doilea al termodinamicii,
pentru procese cvasistatice reversibile: forma generala a principiului al Il-lea pentru procese
cvasistatice reversibile.

Ecuatia §%= 0 constituie expresia matematicd a principiului al II-lea al termodinamicii

pentru procese ciclice (aceasta exprima univocitatea functiei S).
Integrala lui dS de-a lungul unei curbe deschise (transformare reversibild in care starea
initiala si finald nu coincid) nu depinde decat de starea initiala si cea finala.

Oy 5Q O
IT = [dS=S(c,)-S(c)) 437
In cazul proceselor ireversibile formularea matematica a principiului al II-lea este:

j%qsz -5, 438

Ea afirma: in transformarile ireversibile valoarea Integralei lui Clausius este mai mica decdt
variatia entropiei.
Principiul al II-lea poate fi exprimat, in general, astfel:

(S, -5, zj% 439

sau pentru un proces elementar:

ds > @ 4.40
T

Aceasta aratd ca entropia poate constitui o masura a gradului de ireversibilitate a proceselor
termodinamice.
In cazul sistemelor izolate adiabatic, 4.40 devine:

dS>0, S,>S5, 441



in cazul proceselor adiabatice, in general pentru sisteme izolate adiabatic, in care se
desfasoara procese reversibile sau ireversibile, entropia ramdne constanta sau nu poate decat sa
creascd. Adicd pentru un sistem izolat, integrala Clausius este nula, deoarece sistemul nu
schimba caldura cu mediul ambiant si deci:

(S2 - Sl )sisl.izolat 2 0 4.42

e Entropia unui sistem izolat nu poate sa scadd; ea se mentine constanta dacd in sistem se
desfasoara numai procese reversibile si creste daca in sistem au loc procese ireversibile.

Dacé in starea initiala sistemul se afld in echilibru termodinamic intern, entropia va raméne
constanta in timp.

In cazul in care, starea initiala a sistemului termodinamic este de neechilibru termodinamic, in
sistem se desfasoard procese spontane ireversibile, care tind sd aduca sistemul intr-o stare de
echilibru termodinamic; in acest caz, conform cu ecuatia 4.42, entropia va creste, tinzand catre o
valoare finala maxima. Odata atinsa aceasta valoare, sistemul va ramane in echilibru pana la eventuala
ridicare a izolarii, ceea ce se exprima prin:

dS=0 d*S <0 4.43

Intr-un sistem izolat, echilibrul presupune egalizarea temperaturilor tuturor corpurilor care
alcatuiesc sistemul; dupa stabilirea echilibrului nu se mai poate produce in sistem transformarea
caldurii in lucru mecanic, deoarece lipsesc sursele de céldurd de temperaturi diferite. Deci,
cresterea entropiei unui sistem izolat reprezinta o masurad a degradarii energiei, adicad a reducerii
capacitatii de producere a lucrului mecanic in interiorul sistemului.

4.3.3. Calculul energiei interne, entalpiei si entropiei pentru aerul uscat

e Energia internd

U= U(V,T) dU=c,dT+ T(@_pj —pldv
oy 4.44

U(V.T)= [cdT+| {T(S—?l = p:|dV

Ca sa se rezolve ecuatia integralo-diferentiala trebuie cunoscutd dependenta lui ¢, de

temperatura si ecuatiile de stare ale sistemului termodinamic.
Pentru aerul atmosferic de masa unitate, considerat ca gaz ideal: ¢y = ct, iar din ecuatia

R
termica de stare (a—pj =—— rezultd (8_Uj =0
0 ov );

T), uv
U(T) =cyT + Uy 4.45
e Entalpia H=H(p,T)
de(a—Hj dT + o dp=c,dT + V—T(a—Vj dp
or ), p ), or ),

H(p.T)= [e,dr+[|V - T(Z—;j dp 4.46
p



. oV
Pentru aerul atmosferic: ¢, = ct, (—j =
p

rezulta 8_H =0
oT ’

R
Up op

Caurmare, H(p,T) = c,T+H,

e Entropia pentru sistemul termodinamic aer atmosferic cu masa unitate si caracterizat de
parametrii independenti presiune si temperatura este:

§=S8p,
dsz[ﬁj dT{@] dp deci dS=C—pdT—(a—Vj ;
or ), p ); T or ),
rezulta
dr (v
AS=fc. &= |2 g 4.47
fe, T I(aT] Ip

Pentru aer ca gaz ideal, expresia variatiei de entropie se poate calcula, tindnd seama de

R
ecuatia de stare a gazului ideal, pV = —T si de faptul cé ¢, = const.

T
AS=jcp——j(a—VJ dp+e,[dinT - R| L 4.48
T or ), Up
Integrand ecuatia 4.43 se obtine expresia entropiei pe unitatea de masa:
R
S=c, lnT—;lnp+So 4.49

4.4. Aplicatiile principiilor termodinamicii. Procese adiabatice

Procesele in care o marime termodinamica isi pastreaza valoarea constantd sunt considerate
procese termodinamice fundamentale datorita importantei lor teoretice si aplicative. Astfel de
procese sunt:

procese adiabatice, caracterizate prin entropie constanta;

procese politropice, caracterizate prin capacitatea calorica constanta;
procese izoterme, caracterizate prin temperatura constanta;

procese izocore, caracterizate prin volum constant;

procese izobare, caracterizate prin presiune constanta.

Dintre acestea, procesele adiabatice sunt cele mai importante transformari
termodinamice pentru atmosferd si le vom studia in vederea stabilirii legilor care le
guverneaza.

Figura 4.7 pune in evidenta curbele care reprezinta principalele procese simple la care este
supus aerul uscat; adiabatele (curbele care reprezinta procesele adiabatice) sunt mai inclinate
decat izotermele.

Se numeste transformare adiabaticd transformarea termodinamicd in cursul careia sistemul nu
primeste si nici nu cedeaza caldura: 60 = 0.

In conditii reale o transformare este adiabaticd daca sistemul este “inzestrat” cu o buna
izolatie termica sau daca destinderea (sau comprimarea) gazului se face atdt de rapid incat,
practic nu are loc nici un fel de schimb de caldurd intre sistem si mediu. Deoarece pentru o



transformare reversibild conform principiului al doilea 7dS = 60, in transformarea adiabatica va
rezulta dS = 0. Cu alte cuvinte o transformare adiabaticd reversibild este in acelasi timp si
izentropica.

Transformarea adiabatica poate fi si ireversibild. De exemplu curgerea unui gaz real printr-
un tub rugos, Inzestrat cu invelis adiabatic care nu permite schimb de caldura. Curgerea gazului
va fi, in consecintd, adiabatica pentru ca nu primeste
si nici nu cedeaza caldurd. Curgerea unui gaz real
intr-un tub rugos fiind finsotitd intotdeauna de
frecare, care produce o disipare de energie de catre
fluidul care curge, aceastd transformare este
ireversibild si ca orice proces ireversibil antreneaza o
crestere a entropiei: 7dS > 60.

In cazul transformarii adiabatice ireversibile,
00 = 0, dar dS > 0, deci transformarea adiabatica
ireversibild nu este si izentropica.

Prin  urmare se poate spune ca orice
transformare izentropica a unui sistem izolat este
adiabaticd, insa reciproca nu este adevarata decat in
cazul transformarilor reversibile. N

Daca in procese este implicat schimbul de fgig 47 Curbele proceselor unui gaz ideal
cildura acestea poartd numele de procese diabatice. ~ in spatiul cu trei dimensiuni;suprafetele

A . e A . reprezintd starile gazului cu coordonate
In apropierea suprafetei Pamantului procesele (.V.T)

ejeqLIpe

diabatice sunt obisnuite, intrucat aerul schimba usor

caldura cu suprafata. La nivelele superioare aerul este departe de sursele calde si reci, asa incat in
cele mai multe cazuri se poate neglija schimbul de caldura si se pot considera procesele foarte
apropiate de procesele adiabatice. Totusi trebuie sa se faca deosebire intre urmatoarele doua
cazuri. Dacd aerul este nesaturat si nu se schimba céldura se spune ca procesul este adiabatic—
uscat; variatia temperaturii este in Intregime datoratd destinderii sau comprimarii aerului. Daca
aerul este saturat si nu se schimba caldura cu sursele exterioare, se va elibera céldura daca vaporii
de apa condenseaza. In acest caz se vorbeste despre un proces adiabatic saturat sau proces
adiabatic—umed. Variatiile temperaturii se datoresc partial destinderii sau comprimarii aerului si
partial datorita eliberarii de caldura latenta.

4.4.1. Procesul adiabatic pentru aerul uscat

Aerul uscat este considerat ca gaz ideal si ca urmare aplicind ecuatia (4.48) cu

R R se obtine:

a
/uaeruscat

sau



c,dnT-R,dlnp=0 4.50

Se integreaza ecuatia (4.50) pana la o constanta si se obtine ecuatia Poisson in p si T:

T pR =ct. 4.51
¢, — 1
Daci se tine seama de relatia Robert-Mayer, atunci ——— = 1 —— si ecuatia Poisson devine:
c, K
1-x
T-p*x =ct 4.52

sau alte doua variante pentru cazul cand se folosesc variabilele (V,T) sau (p,V):
T-V*'=ct. si p-V¥=ct 4.53

K reprezintd exponentul adiabatic al gazelor.
Ecuatiile (4.52), (4.53) sunt echivalente, fiind legate prin ecuatia termica de stare.

4.4.2. Temperaturi potentiale

Uneori este interesant sa se compare diferite particule de aer si sd se vada ce temperaturi ar
avea daca ar atinge adiabatic aceeasi presiune. Se obignuieste s se aleagd presiunea de 1000 hPa
ca presiune standard de referinta.

Daca se aplica ecuatia (4.51) intre doua stéri ale particulei de aer, se obtine:

a

T, <
2B 4.54
r \p
cunoscuta sub numele de ecuatia Poisson.
Daca po = 1000 hPa, T, devine prin definitie temperatura potentiala, ©.

Ra

0= T(wJ ’ 455
p

Temperatura potentiald a unui gaz este temperatura care ar avea-o acest gaz dacd este
comprimat sau destins adiabatic pand la presiunea de 1000 hPa.
Acest parametru, fiind un parametru conservativ pentru aerul uscat, joacé un rol foarte important
in meteorologie.

Se poate scrie conform cu ecuatia (4.54), o ecuatie Poisson pentru aerul umed. in acest caz:

T-> Ty, k., > Kks10—>06,
0, T(mJ 4.56
p

Importanta temperaturii potentiale Tn meteorologie este legata direct de rolul fundamental
al proceselor adiabatice in atmosfera. Marimile conservative sunt importante in meteorologie
intrucat descriu originea si istoria maselor de aer. Daca aerul se deplaseaza de-a lungul unei
suprafete izobarice (p = cf), temperatura aerului nu se va schimba in absenta surselor externe de
caldura. Dacd presiunea unei particule de aer se schimbd, se schimba si temperatura ei, dar
temperatura potentiald rimane constanta.

Variatiile presiunii si temperaturii vor avea acelasi semn; astfel, comprimarea adiabatica
este insotitd de incalzirea particulei de aer, in timp ce destinderea adiabaticad determina racirea
aerului. Comprimarea adiabatica, insotita de cresterea presiunii



de-a lungul traiectoriei particulei de aer implica descendenta aerului, pe cand destinderea, cand
presiunea scade, implica ascensiunea particulei de aer.

In timpul ascensiunii adiabatice, temperatura scade, umiditatea relativa creste (daci aerul
contine vapori de apa) si eventual se atinge starea de saturatie a aerului umed; daca ascensiunea
continud atunci are loc procesul de condensare a vaporilor de apa.

Condensarea implica eliberarea de cédldura latentd care tinde sd fIncalzeasca aerul
inconjuritor si ca urmare schimba temperatura potentiala.

Temperatura potentiald nu mai poate fi conservativd atunci cidnd au loc procese de
evaporare sau condensare in particula de aer.

Pentru procesele adiabatice se poate evalua variatia temperaturii potentiale; astfel, daca
logaritmam si diferentiem ecuatia (4.55) se obtine:

c,dlnf@=c,dInT - R,dInp 4.57

Daca se tine seama de expresia caldurii din principiul I al termodinamicii, si de exprimarea
principiului al IlI-lea al termodinamicii pentru procese reversibile, % =dS, ecuatia (4.57)

devine:

cpdlné?:% sau cpdln¢9=dS 4.58

unde S reprezinta entropia specifica.

Ca urmare, pentru procese reversibile uscate, variatia relativa a temperaturii potentiale este
proportionald cu variatia entropiei. Ecuatia (4.58) este folositoare pentru cd exprima entropia
aerului uscat in termenii temperaturii potentiale, concept mai usor de interpretat in procesele din
atmosfera.

O particula care-si conserva entropia in cursul migcarii trebuie sa se deplaseze de-a lungul
unei suprafete izentropice (de aceeasi entropie).

Incalzirea diabatica 5Q este datoratd in primul rand incalzirii radiative.

4.4.3. Miscare pe verticala a aerului. Gradienti adiabatici

e Gradientul adiabatic uscat

Sa consideram o particula de aer care se deplaseaza pe verticald fara sa schimbe caldura cu
mediul exterior, adici in ascensiune adiabatici. In acest caz, se poate determina cum variazi
temperatura cu Indltimea, considerand de exemplu cd in miscarea cva sistatica de ascen si une

Ra
. : 1000 |~
este valabila ecuatia: =T (—J
P
Variatia presiunii 4p este legata de variatia Tnaltimii Az prin ecuatia hidrostatica: 4p =— p -

g-Az.
Daca se tine seama de ecuatia echilibrului hidrostatic si se diferentiaza expresia
temperaturii potentiale 1n raport cu z, se obtine:

T 0_ar g

0 & & c

P

4.59

pentru o atmosfera 1n care temperatura potentiala este constantd in raport cu inaltimea, gradientul
temperaturii va fi:

_Y &t 4.60



Marimea [, reprezintd viteza cu care are loc racirea cand particula urca si Intrucat procesul
este adiabatic-uscat, poartd numele de gradient adiabatic-uscat de racire.
Gradientul adiabatic uscat se noteaza cu I', si va avea expresia:

r,==£ 4.61

€p

Este interesant de observat ca gradientul adiabatic—uscat este o constantd, valoarea dupa
inlocuirea lui g si a caldurii specifice la presiune constanta, fiind: 0,98°C/100 m sau 1°C/100 m.

e Gradientul adiabatic pentru aerul saturat.

Fie in ascensiune o particuld de aer care contine vapori de apa. Daca particula de aer in
ascensiune ramane nesaturatd, proprietatile ei termodinamice sunt foarte putin diferite de acelea
ale aerului uscat. In timpul ascensiunii desi raportul de amestec al vaporilor de apd raméne
constant, umiditatea relativa creste si poate sa atingd valoarea de 100% adica particula atinge
nivelul de condensare. Cand aerul continud ascensiunea el ramane saturat, surplusul de vapori de
apa condeneazi si formeazi picaturi de apa lichida. In acest caz trebuie si se tinid seama de
caldura latenta datoritd condensarii vaporilor de apa care compenseaza racirea datorita destinderii
aerului. De aceea viteza de racire a aerului umed 1n ascensiune este mai mica, I', <I',, adica:

r,=T,-F 4.62
unde F (pozitiv) reprezinta reducerea datorita eliberarii caldurii latente.

Din figura 4.8. se observa cum cantitatea de vapori care a saturat aerul poate creste rapid
cu cresterea temperaturii. Ca urmare, F va avea valori mari la temperaturi ridicate si valori mici la
temperaturi coborate. De exemplu, in aerul tropical gradientul adiabatic umed este de aproximativ
35% din gradientul adiabatic uscat, in timp ce la temperaturi ca cele din regiunile polare iarna si
cele din troposfera Inalta din toate sezoanele gradientii sunt greu de deosebit.

Asadar, in procesele adiabatice umede 80
temperatura scade mai lent cu inaltimea decat in
procesele adiabatice uscate. In plus, trebuie ] l}
mentionat c¢a gradientul adiabatic umed spre -E, e S b
deosebire de cel uscat nu este o constantd, ci 2 aeruiisipr\esi).mea f
depinde de presiune si temperatura. ' S0 de saturatie /
In plus este nevoie si se faca deosebirea s 40
dintre gradientii de racire in procesele adiabatice si £ 4o/E
gradientul actual (real) la care temperatura scade cu =
indltimea. Acest ultim parametru este numit gradient anfE £
si se noteaza cu I'. 10 AC 2
In concluzie, caracteristicile temperaturii ﬂ_‘_.-"; i
sunt descrise det A0 20 .10 0 10 20 30 40
I'= gradientul actual Temperatura "C

I', = gradientul adiabatic-uscat Fig. 4.8. Masa de aer unitate cu temperatura T
I', = gradientul adiabatic-umed are o presiune de saturatic a vaporilor, py
Pentru deducerea expresiei gradientului corespunzitoarc distantei AB.Daca presiunca
. . Sy o actuald a vaporilor este p,, umiditatea relativa
adiabatic umed, I',, consideram ca aerul ume.d PE  cstc egali cu 100 (py/py) procente, si temperatura
care il studiem are masa m* egald cu unitatea punctuluide roua este T,(dupa Pettersen, 1969)
specificd, q. Dacad in urma procesului de
condensare dg grame de vapori se condenseaza, primul principiu al termodinamicii pentru masa

de aer se scrie:

80 =c,,dT “RTP 4 Ly 4.63
p

unde L este caldura latenta de condensare.



Pentru procesele adiabatice 60 = 0 si ca urmare
R L
dT:—“dT-d—p—— 4.64

cpa p cpa
Din conditia echilibrului hidrostatic (parametri cu prim sunt cei pentru mediu) si

'
considerand miscarea masei de aer cvasistationara se scrie: dp_dp__8 &
p pr R T
Prin urmare, variatia temperaturii masei de aer umed care contine vapori de apa saturati, in
urma ascensiunii verticale va fi:

dT:-i-%dz—iaq 4.65

Cpa Cpa

Notandcu T, = —CZZ—T, gradientul de temperatura adiabatic umed va fi:
z

p_dT_g T L dg
dz ¢ T ¢ dz

pa pa

4.66

Se constata ca daca aerul umed este nesaturat, dg =0, I’y — I,.
Variatia dq/dz se poate stabili din dependenta umiditatii specifice de presiunea partiald a

vaporilor, p, si presiunea aerului, p. In cazul aerului umed saturat q, = 0,622& .

p
Prin logaritmarea si diferentierea ecuatiei, se obtine:
A1 a1 sdp, 1 dp 4.67
q, dz p, dz p dz
unde s-a considerat ca dpvs _dp AT
dz dT dz
Folosind ecuatia echilibrului hidrostatic:
Lodp _1 op' g 4.68
p dz p' dz R,T
se obtine:
49 _ |1 s dT | 8 4.69
dz “|p, dT dz R,[T
Inlocuind (4.69) in (4.66) si grupand convenabil termenii, se obtine:
£\ Tt
c
r=-2 el o 4.70
dz L4 ap
c,Py AT
pVS

Folosind aproximatia T= T’ si g, = 0,622

g{Hqu}
r- el RI]_p pta 471
by Las dp Cp+d

Cp Py dT

se poate scrie:




LD ar p=0620 L. %
RT c

a p

unde a =0,622

Variatia presiunii vaporilor saturati in functie de temperatura se obtine din ecuatia Clausius
Clapeyron.

Coeficientii a si b depind de temperatura; valorile lor scad odata cu cresterea temperaturii,
dar intotdeauna a <b. De aici rezulta ca si I, < 1I.
Asa cum s-a mentionat anterior, aceasta Tnseamna ca temperatura scade mai lent cu Tnaltimea intr-
un proces adiabatic umed decat Intr-un proces adiabatic uscat si ca 7, spre deosebire de /; nu este
constant ci depinde de presiune si temperatura.

La temperaturi ridicate (cand ¢ si p,, sunt mari) si la presiuni coborate, /- atinge cele mai
mici valori.

Cind umiditatea aerului este scazuta 7, — /1

e Nivelul de condensare

Nivelul la care particula de aer se satureaza se numeste in termodinamica atmosferei nivel
de condensare sau punct de roud, deoarece la acest nivel condensarea este iminenta.

Inaltimea nivelului de condensare se determin stiind ca la acest nivel temperatura aerului
umed T devine egala cu t, temperatura punctului de roud adica temperatura transformarii de faza.

T(h,) = t(h.) 4.72
Pana la nivelul de condensare
T:To+zd—T, iar T=To+zﬂ 4.73
dz dz
Variatia lui T cu z depinde de variatia lui 7T cu z; Laz = A,
dT dr T, — 7,
= —= — = 4.74
T T0+thZ T0+thZ:> <=dr _dr 7
dz dz
Pentruz<h, I', = _dr .
dz
Ca sa aflam gradientul temperaturii punctului de roud (temperatura de condensare) % ,
'z
folosim umiditatea specifica ¢ = 0,622 Py pentru T =1.
In acest caz Dy =Dy
q(z) = 0,622 Do 4.75
p

Pentru z <h,, q este constant ceea ce permite diferentierea ecuatiei (4.75):

p, dr dz p dz

Considerand ecuatia echilibrului hidrostatic i miscare cvasistatica

1l dp 1 dp' g

p dz p' dz RT

a

B

se obtine:



dt g 1

“r . 4.77
dz RaT L . deS
pVS dT
Folosind ecuatia Clapeyron Clausius:
d,
s :—Ldi 478
Py RT

se obtine:

2
dr _ g R 1 4.79
dz L R T

Considerand 77 si calculand pe % din 4.79 se poate determina nivelul de condensare, /..
zZ

Pentru valorile numerice: R, = 1,6 R,, 1=T=280K, g=9,8 m/s%, L =600 cal/g, se obtine:

dr .
—=-0,17°C/100m si h.=121(T)- @) m 4.80
yA
Este important sa se cunoasca nivelul la care incepe condensarea pentru determinarea bazei
norilor si evaluarea conditiilor de aparitie a sistemelor convective
intr-o atmosfera instabila din punct de vedere termodinamic.

4.5. STABILITATEA SI INSTABILITATEA ATMOSFEREI

Este interesant pentru foarte multe studii din atmosfera sd se cunoasca starea atmosferei,
adica si se poata spune daca atmosfera este stabild sau instabila si ce fel de instabilitate exista.

4.5.1. Stabilitatea statica
Daca temperatura potentiald este o functie de inaltime, gradientul actual I' = —% va fi

diferit de gradientul adiabatic, si

T X ¢ _r 481
0 &

Daca I'<TI’, asa incat O creste cu indltimea, o particuld de aer care are o deplasare
adiabatica din starea sa de echilibru va avea portanta pozitivd (negativa) cand se deplaseaza
vertical in jos (In sus) asa incat ea va tinde sa revina la starea sa de echilibru; in acest caz se spune
ca atmosfera este static stabila sau stratificata stabil.

Oscilatiile adiabatice ale particulei de fluid in jurul pozitiei sale de echilibru intr-o atmosfera
stratificatd stabil se numesc oscilatii termice sau oscilatiile portantei.

Frecventa caracteristica a acestor oscilatii poate fi determinata, considerand o particula care
este deplasata vertical pe o distantd mica oz, fara sa perturbe mediul inconjurdtor. Daca mediul
este in echilibru hidrostatic, atunci:

pg = _b , 4.82
dz

unde p si p sunt presiunea si densitatea din mediu. Acceleratia verticala a particulei va fi:



aw d’ 1

—=—2(§z):—g——@ 4.83

dt dt p
unde psi p sunt densitatea si presiunea din particula de aer. S-a presupus, ca presiunea particulei
in mod instantaneu devine egald cu presiunea mediului in timpul deplasarii particulei: p=p.
Aceasta conditie trebuie sa fie respectata ca particula sd nu perturbe mediul. Ca mediul sd riména
tot timpul neperturbat trebuie ca particula de aer sa sufere o transformare cvasistatica in timpul
deplasarii.

Astfel, cu ajutorul relatiei echilibrului hidrostatic, presiunea poate fi eliminatd din ecuatia

(4.83) si se obtine:
5 _ s
%(&)=g(p pJ{ngj 4.84
t P

unde s-a folosit legea gazului ideal ca sa se exprime acceleratia ascensionald. Daca particula de
aer este initial la nivelul z = 0, unde temperatura potentala este 0, atunci pentru o deplasare foarte
micd, 0z, se poate exprima temperatura potentiala din mediu ca:

~ do

0(x)=~6,+ J

y4

oz

Dacé deplasarea particulei este adiabatica, temperatura potentiald a particulei se conserva:
(%) =0,
Astfel, ecuatia (4.84) devine:
d* (%)

P -N’& 4.85

unde

N2=849
0 dz
este o masurd a stabilitdtii statice a mediului. Ecuatia (4.85) are o solutie generala

de forma:
& — AeiNz

< . o . C e . 2
Asadar, daca N > 0, particula va oscila in jurul nivelului sdu initial cu perioada 7 = N

In conditiile troposferei medii N ~ 1,2 - 10 s, asa incat perioada oscilatiei este de aproximativ 8
minute.

In cazul in care N = 0, din ecuatia (4.85) se observid cd nu va exista nici-o acceleratie si
particula de aer va fi 1n echilibru neutru la noul sau nivel.

Pe de alta parte, daci N> < 0 (temperatura potentiald descreste cu inaltimea), deplasarea va
creste exponential 1n timp.

Se ajunge astfel, la criteriile de stabilitate staticd pentru aerul uscat:

ﬁ >0 stabil

dz

do _

0 neutru 4.86
dz



do
—<0

dz
La scara sinoptica, atmosfera este intotdeauna stratificata stabil din cauza ca orice regiune
instabila care se dezvoltd este rapid stabilizatd prin convectie. Pentru o atmosferda umeda,

conditiile de stabilitate sunt mai complexe.

instabil

4.5.2. Determinarea stabilitatii

Stabilitatea atmosferei este determinata prin examinarea temperaturii de la diferite Tnaltimi
din atmosfera. Se determina astfel, gradientul termic. Nu trebuie sa se confunde gradientul termic
care se determind din masurarea temperaturii in atmosferd din sondaje verticale de diferite feluri,
cu gradientul adiabatic care aratd cum variazd temperatura particulei de aer care se misca pe
verticald in atmosfera.

Pentru exemplificare sd examindm situatia In care gradientul termic este de 5°C/1000 m
(Fig. 4.9)

In aceste conditii, cand aerul la suprafati are o temperatura de 25°C, aerul de la 1000 m va
fi cu 5°C mai rece adica va avea 20°C, in timp ce aerul de la 2000 m va avea o temperatura de
15°C si asa mai departe.

S-ar parea ca aerul de la suprafatd este mai usor decat aerul la 1000 m, deoarece este
mai cald. Totusi, daca aerul de la suprafatd este nesaturat si s-a ridicat la 1000 m, el prin
destindere s-a racit cu 1°C pentru fiecare 100 m (gradientul adiabatic), deci a ajuns la 1000 m
cu o temperatura de 15°C, cu 5°C mai scizuti decat cea din mediu. In consecinti, fiind mai
greu va cobori, tinzand sa atingd pozitia initiala. Astfel, se spune ca aerul de la suprafata este
potential mai rece decét cel din mediu §i nu va avea o miscare ascensionala.

15C "
2000 15C
Tendinta
Fig. 4.9 Reprezentarea s wt *f \
schematica a unei atmosfere = v ! P sl
ste}bile. Particu_la fie aer este in & 1 oo ne - 5" C— 0% 3
stanga schemei si de observat ﬂé = 5 o R 200C o
cda aerul din apropierea = +~H i
suprafetei solului este potential = _ Descendenta
mai rece decit aerul de la = ASCEMNSIUNe l fortata
inaltime si de aceea rezistd la . fortata
miscarea ascensionald (dupd & . e 0 : T s :
ta - endinta 25 C —
Lutgens, F. K., Tarbuck E. I, Gligiiie:f BDDC
1986) 5°C /1000 4

Din ratiuni similare, dacd aerul de la 1000 m va cobori, incalzirea adiabatica va determina
cresterea temperaturii sale cu 10°C pana sa atinga suprafata, facandu-1 mai cald decét aerul din
mediu; ca urmare fiind mai usor se va ridica, la nivelul de la care a plecat. Atmosfera in acest caz
este stabila si nu vor avea loc miscari verticale.

Stabilitatea absolutd domina cand gradientul actual este mai mic decat gradientul adiabatic
termic  de

umed. Figura 4.10 prezintd aceastd situatie folosind gradient

2°C /1000 m si un gradient adiabatic umed de 3°C /1000 m.

un
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Fig. 4.10. Stabilitatea absolutd domina cand gradientul termic este mai mic decat gradientul adiabatic umed.
Particula de aer in ascensiune va fi ca urmare mai rece si deci mai grea decat aerul din mediu

Ca urmare, la 1000 m temperatura in mediu va fi de 15°C iar cea a particulei de aer in
ascensiune de 10°C, particula fiind asadar, mai grea decat aerul Inconjurator. Chiar daca acest aer
stabil a fost fortat peste nivelul de condensare, el va rdmane mai rece si mai greu decat aerul
inconjuritor si va avea tendinta s revina la suprafata

Atmosfera se spune ca este absolut instabila cand gradientul termic este mai mare decat
gradientul adiabatic uscat. In acest caz, particula in ascensiune este intotdeauna mai calda decat
mediul sau Inconjurator §i va continua sa urce datoritd portantei proprii (Fig.4.11).
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Fig. 4.11. Instabilitatea absolutd evidentiata folosind un gradient termic de 12°C /1000 m. Aerul care urca
este intotdeauna mai cald si de aceea mai usor decét aerul din mediu

O alta situatie care existd in atmosferd este numita instabilitate conditionatd. Aceasta se
obtine cand aerul umed are un gradient termic intre gradientii adiabatici uscat i umed, adica intre
0,5°C i 1°C /100 m.

Se observa din figura 4.12. ca pentru primii 4000 m particula de aer n ascensiune este mai
rece decat aerul inconjurdtor si ca urmare se considera stabild. Cu adaugarea céldurii latente
deasupra nivelului de condensare, particula va deveni mai caldd decat aerul Inconjurdtor. De la
acest nivel particula de aer va continua sa urce fara actiunea unei forte exterioare si de aceea este
consideratd instabila. Deci, aerul instabil conditionat poate fi descris ca aerul care incepe



ascensiunea ca aer stabil dar de la un anumit nivel deasupra nivelului de condensare el devine
instabil. Cuvantul conditionat este folosit deoarece numai daca aerul este fortat initial sa urce
poate sa devind instabil. Instabilitatea conditionata este de fapt cel mai obisnuit tip de
instabilitate.

Din discutiile precedente se poate concluziona ca intr-o atmosfera stabild nu au loc miscari
verticale ascendente iar atmosfera instabild favorizeazi miscarile ascendente. In consecinta, in
cazul conditiilor de stabilitate atmosferica norii nu se pot forma. Totusi existd alte procese care
forteazd ascendenta aerului;in acest caz norii care se formeazd sunt dispersati, au grosimi
verticale reduse In comparatie cu dimensiunile orizontale, iar precipitatiile dacé apar sunt foarte
slabe.
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Fig. 4.12. Instabilitatea conditionatd evidentiatd, folosind un gradient termic de 8°C /1000 m cuprins
intre gradientul adiabatic uscat si gradientul adiabatic umed. Particula in ascensiune este mai rece decat
mediul sub 4000 m si mai calda peste nivelul de 4000 m (dupa Lutgens, F. K., Tarbuck E. J., 1986).

Dimpotriva, norii asociati conditiilor de instabilitate sunt nori profunzi si sunt Insotiti de
precipitatii intense, de obicei averse.

Instabilitatea se obtine frecvent in dupd-amiezile fierbinti vara, cand incélzirea de la soare
este foarte puternica. Suprafata neregulatd permite aparitia de particule de aer mult mai calde
decat aerul Inconjurator si in consecinta acestea sunt antrenate in migcari verticale ascensionale.
Daca ele urca peste nivelul de condensare, se formeaza nori care de obicei precipita sub forma de
aversd. Ploile sunt de scurtd durata deoarece ploaia raceste rapid suprafata.

Cele mai stabile conditii se obtin in cazul inversiunilor termice, cand temperatura creste
cu indltimea. In aceastd situatie aerul din apropierea suprafetei este mai rece si mai greu decat
aerul din particule si, de aceea, are loc un amestec vertical redus intre straturile de aer. Intrucat
poluantii sunt in general in aerul de sub inversiune, o inversiune termica limiteaza prezenta lor
la straturile inferioare, unde concentratia lor creste in continuu. Ceata intinsa este de asemenea
un semn al stabilitatii atmosferei. Dacad stratul care contine ceatd s-a amestecat cu stratul
,,uscat” de deasupra, procesul de evaporare va disipa rapid ceata.

In concluzie, rolul stabilititii in determinarea aspectelor de vreme si a concentratiilor de
poluanti nu poate fi contestat. De o importantd deosebitd este prognoza dezvoltarii sau nu, a
norilor si dacad produc precipitatii si ce tip de precipitatii.



Cele mai multe procese care modifica starea de stabilitate se obtin ca urmare a miscarii
aerului, dar variatia diurnd a temperaturii joaca cel mai important rol.
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